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Industriels de Grenoble
et de l’Ecole Doctorale Terre, Univers et Environnement

Ajustement optimal des param ètres
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2.3 Forçage d’un modèle . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 22
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4.3 Contrôle du forçage par filtrage . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
4.3.1 Formulation du filtre de Kalman pour l’estimation d’état . . . . . . 57
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5.2 Génération de la prévision d’ensemble . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70
5.3 Protocole expérimental . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 71

5.3.1 Statistiques des perturbations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 71
5.3.2 Contenu du vecteur de contrôle . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73
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Introduction 3

L’étude du climat et de son évolution présente des enjeux scientifiques d’envergure
mais est aussi au coeur de l’actualité puisque la connaissance qu’elle génère nourrit des
arguments politiques, économiques et sociétaux. Ainsi, la recherche dans ce domaine est
devenue d’une importance capitale avec la composition de grands groupes scientifiques
comme l’IPCC (Intergovernmental Panel on Climate Change) pour n’en citer qu’un, et son
influence sur la classe politique internationale. Les aléas du climat inquiètent et séduisent
à la fois l’opinion publique par son omniprésence et la prise de conscience générale du rôle
de l’homme dans leur évolution. L’océan et l’atmosphère interagissant entre eux sont les
principales composantes de la “machine” climatique, et bien que l’atmosphère avec laquelle
nous sommes familiers, en soit souvent considérée comme l’acteur principal, c’est surtout
l’océan, considérable réserve d’énergie et dont l’évolution subit une forte inertie, qui in-
fluence le climat terrestre. Alors que l’atmosphère réagira rapidement à un changement
quelconque, l’océan intègre énergie et traceurs, transporte, redistribue à une échelle de
temps bien plus longue. On parle ainsi de milliers d’années pour que les eaux subductées
aux pôles remontent à la surface et libèrent les gaz qui y avaient été piégés. On comprend
donc que l’étude et la prévision du climat passe invariablement par la compréhension du
fonctionnement de l’océan et de ses échanges avec l’atmosphère.

Prévoir l’évolution d’un système nécessite de l’observer pour le comprendre puis pou-
voir le décrire. L’océan hauturier est cependant un milieu hostile à toute forme d’ins-
trumentation, et même si l’avènement des satellites a révolutionné l’observation de la
surface, l’échantillonnage de l’océan profond demeure à une résolution spatio-temporelle
insuffisante. A l’instar des atmosphériciens, les océanographes ont développé des modèles
de circulation générale océanique (ou OGCM : Ocean General Circulation Model) afin de
représenter et d’étudier la part océanique du système climatique. Basés sur la résolution
des équations fondamentales de la dynamique des fluides géophysiques, ces modèles sont
capables aujourd’hui de représenter avec une grande fidélité les caractéristiques générales
de l’océan. Cependant, un certain nombre d’approximations et d’incertitudes persistent
dans ces modèles. Représenter correctement la réalité de l’océan implique de réduire ces
incertitudes, et constitue un enjeu considérable pour la communauté des modélisateurs
dans l’objectif d’améliorer notre compréhension des phénomènes océaniques. La démarche
adoptée pour résoudre ce type de problématique consiste à mener des expériences de simu-
lation dites hindcast ou rétrospectives, où il s’agit de modéliser l’océan passé afin d’en avoir
une représentation qui soit la plus proche possible de la réalité observée. C’est dans cette
problématique que se situe le projet DRAKKAR1 regroupant des équipes d’océanographes
nationales et internationales dans le but de développer et d’évaluer la sensibilité d’une
hiérarchie de modèles globaux océan-glace. L’assimilation de données intervient dans la
combinaison de ces deux sources d’information indépendantes que sont modèle et obser-
vations. Diverses méthodes d’assimilation ont été développées en océanographie pour tirer
parti dans les modèles des observations disponibles et ainsi en améliorer les capacités
de prévision. Il s’agit classiquement de contraindre les simulations de manière objective
afin qu’elles deviennent compatibles avec les données observées. D’autres démarches, telles
que la nôtre, visent à utiliser l’assimilation de données pour corriger des paramètres non-
observés intervenant dans le modèle, et améliorer ainsi indirectement la simulation de
l’océan.

1http ://www.drakkar-ocean.eu



4 Introduction

Dans cette thèse, l’objectif général est de développer et d’évaluer le potentiel d’une
méthode d’assimilation de données pour améliorer des expériences pluriannuelles de si-
mulation hindcast de la circulation de l’océan global. Pour cela, l’un des prérequis est de
connâıtre l’état passé de l’atmosphère à l’interface avec l’océan afin de fournir au modèle
cette information comme condition limite de surface. C’est ce qu’on appelle “forcer” un
modèle. Parmi les sources d’erreurs connues dans les simulations, les incertitudes pesant
sur les variables atmosphériques forçant le modèle arrivent en première ligne. En effet, si
on attribue au changement climatique une variation de flux net de chaleur entre océan et
atmosphère de l’ordre de 0,5 W/m2 (Josey , 2011), on évalue la différence de flux unique-
ment imputable aux incertitudes sur les variables atmosphériques à une valeur au moins
dix foix plus élevée. Ces incertitudes sont dues d’une part à la difficulté extrême d’obtenir
des observations valables de l’atmosphère à la surface même de l’océan, ainsi qu’à l’im-
possibilité d’estimer autrement que de manière empirique les flux de chaleur, de quantité
de mouvement et d’eau douce à l’interface océan-atmosphère. La thématique des flux, axe
de cette thèse, reste insuffisamment explorée par les océanographes alors que les capacités
numériques et la physique résolue par les OGCM ne cessent de progresser.

On dispose aujourd’hui d’observations globales de la température de surface de l’océan
(SST) qui sont de meilleure qualité que celles des variables atmosphériques à l’interface
océan-atmosphère. Pourtant cette information n’est pas exploitée directement dans la
fonction de forçage des OGCM. L’objectif de cette thèse est donc de développer une nou-
velle méthode d’assimilation de données utilisant les observations satellitaires de SST pour
contraindre le forçage d’un modèle de circulation générale océanique.

Ce travail présente l’originalité de lier étroitement des problématiques typiques de
modélisation et d’assimilation de données appliquées à l’interface océan-atmosphère. En
effet, en se proposant d’étudier et de mettre en oeuvre dans un contexte réaliste une
méthode permettant de corriger des données de forçage atmosphérique des OGCM via
l’exploitation d’observations de la surface de l’océan dans une expérience d’assimilation
de données, on compose ici avec deux catégories d’objectifs :

– Il s’agit d’une part d’adapter à un contexte réaliste une méthode d’assimilation de
données validée dans des conditions idéalisées (Skachko et al., 2009; Skandrani et al.,
2009). Ce travail nécessite une bonne compréhension des outils d’assimilation afin
d’établir des hypothèses aussi cohérentes que possible avec la réalité du système,
sans pour autant en dégrader l’efficacité. Tous les choix ainsi réalisés pour rendre
la méthode applicable à notre problème sont délicats, et parfois subjectifs, ce qui
implique une justification soigneuse de chacune des étapes méthodologiques.

– Cette étude se propose d’autre part de répondre à un besoin des modélisateurs, à
savoir la production d’un jeu de forçage à même d’améliorer des expériences de type
rétrospectif (hindcast). Il faut pour cela pouvoir rester critique face à une correction
de paramètres atmosphériques, quelle que soit la méthode qui a permis de l’estimer.
Ceci implique une bonne connaissance des mécanismes air-mer, ainsi que des limites
des modèles à les représenter afin d’en faire une évaluation objective sans laquelle il
serait hasardeux de les appliquer à un modèle d’océan.
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Ainsi la première partie du manuscrit présentera les ingrédients nécessaires à une telle
démarche. On placera en premier lieu le contexte d’une problématique à l’interface entre
l’océan et l’atmosphère ainsi que les principaux enjeux de cette thèse. Par la suite, on
décrira la fonction de forçage d’un modèle, autrement dit, comment sont représentés les
échanges air-mer en modélisation. Il s’agit dans ce chapitre d’introduire les mécanismes
qui nous intéressent et qu’on a pour objectif d’améliorer. Enfin, on présentera un état de
l’art de la connaissance des variables atmosphériques qui gouvernent l’océan en surface,
ainsi que leur implication dans les flux océan-atmosphère. Ce dernier chapitre aura pour
but d’introduire le principe envisagé pour les corriger en ayant bien en tête leur implica-
tion dans un modèle d’océan.

La deuxième partie de cette thèse concernera essentiellement la méthodologie d’as-
similation de données. Son premier chapitre sera dédié à un état de l’art des méthodes
d’assimilations dans des problématiques d’interface, et plus particulièrement d’assimilation
de température de surface pour corriger la fonction de forçage atmosphérique. Après avoir
présenté le principe de notre méthode, évolution de travaux précédent vers un contexte
réaliste, on l’abordera dans les deux chapitres suivants d’un point de vue plus technique.
Le second chapitre sera en effet consacré aux expériences d’ensemble ayant servi de sup-
port à l’implémentation de la méthode d’assimilation de données, alors que le troisième
décrira l’estimation des corrections de paramètres atmosphériques en elle-même.

Enfin, les résultats obtenus seront diagnostiqués dans une troisième partie, d’abord par
l’utilisation d’un outil de calcul de flux indépendant du modèle d’océan, puis par l’étude
d’une simulation forcée avec les variables atmosphériques corrigées. Cette dernière partie
nous permettra d’identifier les apports positifs d’une telle méthode, ainsi que ses limites
dans un contexte réaliste. Elle ouvre les portes à des perspectives tant méthodologiques,
afin de poursuivre l’évolution de la démarche d’assimilation de données et en améliorer les
hypothèses qui la fondent, que de modélisation, par les résultats suggérés par le modèle
forcé avec les paramètres corrigés.
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d’observation
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L’océan et l’atmosphère sont, à notre échelle de temps, les deux acteurs principaux
du système climatique terrestre, et leurs mouvements et évolutions sont étroitement liés.
Ainsi, l’atmosphère va influencer la dynamique des océans, qui à son tour, va conditionner
l’état de l’atmosphère. De multiples enjeux nécessitent la compréhension de la circulation
océanique ou atmosphérique d’une part, mais aussi celle du système couplé avec un engoue-
ment croissant pour les études sur l’évolution du climat. On imagine alors sans peine que les
variables à la surface de l’océan, et donc à l’interface directe avec l’atmosphère, seront les
éléments à observer pour l’étude des interactions entre ces deux systèmes. La température
de surface de l’océan (SST ou Sea Surface Temperature) est notamment un indicateur
important du système climatique. “Moteur” essentiel de la circulation atmosphérique, et
signature directe de ses échanges avec l’océan, en avoir une estimation précise est essentiel
pour étudier l’évolution du climat. Dans le cadre d’études numériques avec des modèles
de circulation générale océanique ou atmosphérique, la SST est une variable clé des condi-
tions aux limites. Elle est donc un ingrédient essentiel de toute problématique d’interface
entre océan et atmosphère, de par sa forte corrélation avec notamment les flux de chaleur,
de quantité de mouvement ou d’eau douce liant les deux systèmes. On ne dispose en effet
que d’estimations empiriques ou de mesures éparses de ces dernières quantités, alors que
la SST est bien mieux connue et observée.

Fig. 1.1 – Positions des profils hydrographiques relevés lors de l’année 1958 à l’aide de deux
types d’instrumentation : bathythermographes (en violet) et de bathysondes (en jaune).
Figure extraire de Juza (2011).

Les premières observations in situ de SST sont le résultat d’expéditions maritimes et
remontent au début du XIXème siècle. Bien qu’on échantillonne alors quelques profils se-
lon la verticale, l’essentiel de ces données concerne la surface. Très coûteuses et difficiles à
mettre en œuvre, elles sont longtemps restées cantonnées à certaines régions comme illustré
dans la figure 1.1, le long des voies maritimes ou pour l’étude de thématiques précises.
La qualité des observations de SST ainsi obtenues est faible (précision, densité), et elles
ne sont pas assez nombreuses pour en extraire une analyse globale avant la fin du XXème
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siècle. D’autre part, les techniques de mesure et leur précision vont évoluer au cours du
temps et ces changements d’instrumentation induisent des discontinuités dans les jeux de
données.

C’est avec l’arrivée de mouillages hauturiers autonomes, à la fin du XXème siècle qu’on
a pu accéder réellement à l’observation in situ de la SST, mais aussi de l’état océanique
tridimensionnel, avec en particulier le déploiement du réseau TAO/TRITON dans le Pa-
cifique Tropical dans les années 1980-1990. Depuis, ces mouillages délivrent en temps
réel des données météorologiques de surface (température de l’air, vent, précipitations,
etc...), ainsi que des données océaniques de subsurface (température, salinité, et courants
pour certains mouillages). D’autres programmes ont ensuite vu le jour comme en 1997 le
projet PIRATA (Pilot Research Moored Array in the Tropical Atlantic) ou RAMA (Re-
search Moored Array for African-Asian-Australian Monsoon Analysis and Prediction) dans
l’océan Indien afin d’étudier les interactions océan-atmosphère dans l’Atlantique Tropical.
Outre l’amélioration évidente de leur couverture, les mesures de SST par ces méthodes
gagnent en précision par rapport à celles faites par les navires marchands, et la mesure se
fait alors à une profondeur moindre (0,5 m à 1 m contre 1 m au minimum). Depuis 2000,
dans le cadre des programmes internationaux Global Climate Observing System et Glo-
bal Ocean Observing System (GCOS et GOOS), le déploiement des flotteurs ARGO a été
initié pour répondre au manque d’informations sur l’océan profond. Il s’agit ici d’un réseau
de 3000 flotteurs répartis sur un maillage approximatif de 3̊ x 3̊ , mesurant des profils de
température et de salinité (figure 1.2) contribuant de manière évidente à la couverture des
observations de l’océan global, mais ne fournissant pas de mesure de SST. Dans l’avenir,
des projets similaires pour la SST permettraient d’améliorer la précision et la densité des
mesures in situ mais dans l’état actuel des choses, les champs dont on dispose sont loin
de couvrir l’océan global.

Fig. 1.2 – Positions, au 7 Février 2010, des 3198 flotteurs ARGO déployés.

Aussi précises que soient les observations in situ de SST disponibles, on se heurte
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donc encore au problème de la couverture spatiale des données, puisque dans l’idéal, la
représentation complète de l’état océanique nécessiterait d’échantillonner l’océan mondial
avec une résolution spatio-temporelle élevée, et de manière permanente. L’apparition des
techniques spatiales d’observation de la Terre et de son environnement a permis de regarder
le système de manière globale, et de compléter avantageusement les systèmes d’observa-
tion in situ, seuls capables d’explorer la verticale. Les missions spatiales telles que To-
pex/Poséidon, Jason, QUICKSCAT, SeaWiFS ou MERIS nous donnent aujourd’hui accès
à la température (par radiomètrie infrarouge) et la topographie de surface (altimètre),
l’état de la mer, les vents (diffusiomètre) ou encore la couleur de l’eau (radiomètre), et
les toutes récentes missions SMOS et AQUARIUS effectuent en ce moment les premières
cartographies globales de la salinité de surface (Sea Surface Salinity ou SSS) des océans
(radiomètre interférométrique). On observe ainsi la température de surface depuis 1981,
mais ce sont les observations altimétriques, disponibles depuis 1992, qui ont d’abord large-
ment été assimilées dans les modèles d’océan. L’altimétrie est exploitée pour son lien fort en
surface avec le comportement dynamique de l’océan, là où la SST traduit plutôt les effets
des échanges océan-atmosphère. Alors que l’utilisation de la première concerne donc clas-
siquement l’amélioration de la représentation de la dynamique océanique, la seconde va se
retrouver au centre de problèmes d’inversion tel que celui posé dans cette thèse, puisque sa
connaissance est nécessaire pour accéder à celle des flux air-mer. Des observations précises
de SST par satellite sont donc disponibles sur l’océan global, mais de nouveau, on n’observe
pas exactement la même quantité que les réseaux d’observation déployés in situ, puisque
les satellites vont mesurer, via la radiance, une température à la surface de l’océan (dite
skin SST ), quand on obtiendra des mouillages TAO une température correspondant à une
profondeur de l’ordre de 50 cm (dite Bulk SST ), cette dernière étant déjà comme on l’a vu,
différente de celle obtenue par les navires. Il a cependant été montré que ces différences,
jouant essentiellement sur l’amplitude du cycle diurne, sont minimisées à condition d’en
exploiter des moyennes au moins journalières (Reynolds et al., 2001; Castro et al., 2003),
ce qui ne pose pas de problème dans un contexte climatique puisque qu’on exploitera alors
des moyennes mensuelles de SST, et qu’on s’intéressera à la variabilité saisonnière et/ou
interannuelle du signal.

Dans le but ultime de prévoir le climat du futur, et sa réaction aux influences anthro-
piques par le biais de la modélisation, il est incontournable de vérifier que les modèles
utilisés sont capables de correctement représenter sa variabilité passée. Cette démarche
implique des études numériques visant à représenter le système pendant les périodes où
on dispose d’observations. Ces études sont dites simulations hindcast ou rétrospectives.
Une fois validées par comparaison avec les observations disponibles, ces simulations vont
permettre d’en apprendre davantage sur la dynamique non ou mal observée du système,
et ainsi d’en améliorer la compréhension. La capacité des systèmes hindcast à représenter
cette variabilité passée est également indispensable à leur application aux études de scénari
climatiques. On pourrait penser que l’idéal pour ce type d’approche serait d’utiliser un
modèle couplé d’océan et d’atmosphère, cependant, la composante chaotique de ces deux
systèmes mène à des simulations réalistes en terme d’étude dynamique, mais où la chronolo-
gie des évennements n’a pas de sens. Il n’est pas possible actuellement de représenter l’état
passé (observé) de l’océan et de l’atmosphère avec des modèles couplés non contraints.
Dans l’optique de représenter une chronologie observée, on peut faire le choix de modéliser
l’océan, l’atmosphère ou le système couplé, mais il est nécessaire de le contraindre avec
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des données observées. En faisant le choix de l’océan ou l’atmosphère seul, on gagne en
résolution de la solution et rapidité de calcul, les modèles seuls étant drastiquement moins
couteux que leurs homologues couplés. D’autre part, ces systèmes permettent de mener des
études de sensibilité de l’océan (ou de l’atmosphère) à des variations respectives de l’at-
mosphère (ou de l’océan). L’utilisation d’un modèle découplé est cependant un compromis
qui présente aussi ses défauts, puisque la rétroaction du modèle sur l’autre composante du
système n’est, dans le meilleur des cas, que partiellement prise en compte.

En ce qui concerne la composante océanique seule, on utilise typiquement dans ce
contexte des modèles forcés dont on détaillera davantage le principe dans le chapitre 2.
Historiquement, les observations de SST constituaient la condition limite de surface de
l’océan, on n’utilisait alors aucune composante atmosphérique, appliquant seulement une
relaxation de la solution du modèle en surface vers la SST observée (Cox et Bryan, 1984).
Parmi les diverses formulations pouvant être utilisées pour forcer un modèle océanique,
on en distinguera deux. Une première catégorie consiste à l’application directe de flux
atmosphériques estimés à partir d’observations et sans rétroaction de l’état océanique de
surface, tandis que la deuxième option vise à l’utilisation de méthodes tenant compte de la
SST modélisée pour corriger les flux. La première de ces solutions, du fait de l’absence de
rétroaction du modèle sur les flux, conduit souvent à des SST irréalistes et très différentes
de la climatologie utilisée pour estimer les flux (Rosati et Miyakoda, 1988). Parmi les
méthodes incluant l’effet de rétroaction de l’océan sur les échanges air-mer, une solution
consiste à appliquer un terme de correction au flux imposé, sous la forme d’un rappel de
la SST du modèle vers une SST observée, la constante de rappel traduisant la sensibi-
lité du flux aux variations de SST (Barnier et al., 1995). Plus coûteuse, la formulation
aérodynamique globale (Bulk) utilisée dans le cadre de cette thèse (Large et al., 1997)
et qui sera détaillée dans la suite, appartient aussi à la deuxième catégorie et utilise les
variables atmosphériques à la surface de l’océan et la SST du modèle pour estimer les flux
air-mer. Il existe plusieurs formulations Bulk tenant compte de diverses variables d’inter-
face. Celle qu’on utilisera (CORE, Large et Yeager (2004)) nécessite la connaissance en
chaque point du modèle, en temps et en espace, des variables suivantes : température et
humidité de l’air à deux mètres de la surface, vitesse du vent à dix mètres de la surface, flux
radiatifs descendants, et précipitations. On estime ainsi dans le modèle les flux air-mer de
chaleur sensible et latente, les flux de quantité de mouvement, les flux d’eau douce et les
flux radiatifs totaux. La précision de ces flux est primordiale pour représenter correctement
l’état de l’océan, malheureusement les erreurs présentes dans ces jeux de forçage sont des
plus significatives. Pour n’en citer qu’un exemple, on notera que les flux radiatifs sont très
différents d’une réanalyse à l’autre1. Il existe en effet de nombreuses incertitudes dans l’es-
timation des flux. On distinguera en particulier celles dues aux erreurs de détermination
des variables atmosphériques mises en jeu. Parmi les jeux de forçage atmosphérique dis-
ponibles, certains ont fait l’objet de corrections et d’ajustements se basant sur la mise en
commun de diverses observations et produits de modèles atmosphériques (Large et Yeager ,
2009; Brodeau et al., 2010), mais ces corrections restent souvent empiriques et subjectives.

Il est ici important de noter que malgré la bonne connaissance qu’on en a, la SST
observée n’est pas utilisée dans la fonction de forçage des modèles actuels, comme illustré

1http ://www-meom.hmg.inpg.fr/Web/Atlas Flux : An atlas of climatic estimates of air-sea fluxes
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Fig. 1.3 – Représentation schématique de la problématique générale, avec le principe du
forçage d’un modèle par la formulation Bulk (en couleurs) et la boucle d’assimilation de
SST observée pour corriger les variables atmosphériques de forçage (en gris). Les variables
atmosphériques issues de réanalyses ou d’observations (en jaune) sont utilisées pour forcer
le modèle. Les précipitations sont appliquées directement à la surface de l’océan et les flux
radiatifs sont déduits des radiations solaires incidente et infrarouge et de la SST du modèle
(en bleu). les température et humidité de l’air, et la vitesse du vent et la SST du modèle
vont servir au calcul via les formules Bulk (en vert) des flux de forçage turbulent (en rouge)
que sont les flux de chaleur latente et sensible et le flux de quantité de mouvement. On
assimilera alors une SST observée (en gris) afin d’estimer des corrections des variables
atmosphériques menant à un meilleur accord entre SST observée et simulée.
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dans la figure 1.3. La SST sert alors en général à évaluer la qualité de la solution du
modèle en surface, afin de mieux comprendre la circulation océanique dans son ensemble.
Devant ce constat, on ne peut que s’interroger sur le manque à gagner de l’utilisation
d’une telle information pour améliorer la représentation des interactions entre l’océan et
l’atmosphère dans les modèles visant à simuler les changements climatiques récents. La
problématique de cette thèse a donc pour origine l’hypothèse que l’on peut corriger les
variables atmosphériques de forçage d’un modèle d’océan par assimilation de données de
SST observée.

Classiquement, l’assimilation de données d’observation dans les modèles est utilisée
pour contrôler directement l’état de l’océan simulé. Les données altimétriques, par exemple,
sont largement utilisées pour contrôler l’état dynamique de surface mais aussi de subsur-
face. Potentiellement la SST peut elle aussi être assimilée dans un contexte opérationnel
selon le même principe, puisqu’elle est également en partie une expression de la dyna-
mique océanique. La démarche qui consiste à assimiler la SST pour corriger le forçage
est différente puisqu’il s’agit ici d’un problème d’inversion où on cherche à estimer par
l’assimilation de données les paramètres de forçage qui mèneraient dans une simulation
à la SST observée. Dans cette approche, la formulation en flux de l’équation de conser-
vation de la température à l’interface entre océan et atmosphère conditionne la mise en
œuvre de la méthode d’assimilation de données. Dans ce contexte, l’objectif principal est
de tirer parti des observations de SST en les assimilant pour corriger de manière optimale
les variables atmosphériques utilisées pour forcer le modèle océanique (figure 1.3). On se
distingue d’autres approches de correction de forçage souvent basées sur une méthode Had
hoc utilisant la comparaison avec d’autres données de surface également entâchées d’in-
certitudes (Brodeau et al., 2010), puisqu’on se propose de mettre en place une méthode
mathématiquement optimale et applicable de manière systématique.

Il est cependant nécessaire de procéder avec prudence, puisque toute variation de SST
n’est pas nécessairement due entièrement au forçage atmosphérique, cette variable étant
aussi sujette aux variations de la circulation océanique , et bien entendu dans le cadre de
simulations numériques, aux autres erreurs présentes dans le modèle. Il faudra donc isoler
la part de variabilité de SST effectivement représentative des flux air-mer dans le modèle,
afin de ne pas corriger, par le biais de la composante atmosphérique, des erreurs ayant des
sources différentes. D’autre part, il faudra aussi composer avec l’ambigüıté entre forçage et
assimilation de données, l’idée n’étant pas de priver le système d’un degré de liberté, mais
bien d’utiliser une information supplémentaire pour en améliorer l’une des composantes.
En effet, il est question ici de déterminer un jeu de paramètres atmosphériques corrigé
afin de l’utiliser dans le cadre de simulations libres climatiques (20 ans), et non pas de
corriger l’état du modèle en SST. Cette assimilation indirecte de données de SST fait
toute l’originalité de la méthode, et propose une solution intéressante pour explorer les
interactions à l’interface entre océan et atmosphère.
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2.3.1 Différents flux et conditions limites de surface . . . . . . . . . . . 23

2.3.2 Estimation des flux . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 26

17



18 Chapitre 2. Outils de simulation utilisés

2.1 Objectifs

Le chapitre 1 nous a permis de mettre en évidence la problématique adoptée dans
cette thèse. Il s’agit de tirer parti des observations de SST disponibles afin d’améliorer la
fonction de forçage d’un modèle d’océan. Il est donc à présent nécessaire d’introduire le
modèle qui sera utilisé pour ce travail, les équations qu’il résoud pour représenter la circu-
lation générale océanique, ainsi que la manière dont est traitée numériquement l’interface
océan-atmosphère. Chacun de ces points conditionnera la façon de mettre en œuvre notre
méthode d’assimilation afin qu’elle corresponde au réalisme recherché de l’expérience, tout
en étant cohérente avec les limites inhérentes à la discrétisation du système complexe qu’est
l’océan sur une grille discrète.

On présentera dans un premier temps le modèle d’océan utilisé, ainsi que les contraintes
qu’on lui a appliquées afin de répondre aux particularités de notre démarche. La descrip-
tion de ces dernières anticipent les chapitres 4, 5 et 6 dédiés à la méthode d’assimilation
de données. On s’attachera donc à les justifier ici de manière intuitive, leur légitimité
apparaissant de façon plus rigoureuse dès lors qu’on étudie de plus près la méthodologie
d’assimilation. La seconde partie de ce chapitre est consacrée à la fonction de forçage
du modèle et on y mettra en valeur les implications des variables atmosphériques pour
lesquelles on se propose d’estimer une correction dans le calcul de la SST, et donc de la
condition aux limites à l’interface océan-atmosphère que sont les flux de chaleur.

2.2 Modèle utilisé

La démarche envisagée dans ce travail de thèse implique la mise en place de nom-
breuses simulations, tant pour estimer à proprement parler des corrections sur les variables
atmosphériques (comme on montrera dans le chapitre 5), que pour évaluer leur qualité, et
leur impact dans le modèle par la suite. L’objectif étant de travailler sur une configuration
globale, c’est le modèle NEMO (Madec, 2008) dans sa configuration à 2̊ de résolution
et 46 niveaux sur la verticale (ORCA246) qui a fait l’objet de notre choix. Il était im-
portant d’initier notre démarche à l’aide d’un modèle à basse résolution comme l’ont fait
au préalable Skachko et al. (2009) et Skandrani et al. (2009) dans des études similaires,
quitte à ensuite en appliquer les résultats dans des modèles à plus haute résolution. En
effet le coût de calcul nécessaire à la mise en place de l’ensemble de la procédure avec
un modèle à plus haute résolution rendrait impossible, ou en tout cas déraisonnable en
première approche, ce genre d’étude.

NEMO1 (Nucleus for European Modelling of the Ocean) est un code de calcul de
circulation océanique et de glace de mer basé sur la nouvelle version d’OPA-9 (Océan
PArallélisé) et du modèle de glace LIM-22 (Louvain-la-Neuve sea-Ice Model (Fichefet et
Maqueda, 1997)). NEMO est développé au LOCEAN (Laboratoire d’Océanographie et du
Climat - Expérimentation et Analyse Numérique) et dans la communauté océanographique
européenne pour simuler la circulation océanique régionale et globale. Il est, et a été,
l’outil numérique de prédilection de nombreux projets français et européens (DRAKKAR3,

1http ://www.nemo-ocean.eu
2http ://www.astr.ucl.ac.be
3http ://www.drakkar-ocean.eu
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CLIPPER4, MERCATOR5 et MyOcean), et son code est en constante évolution. Le modèle
NEMO résout les équations fondamentales régissant le mouvement d’un fluide en milieu
tournant et qui seront présentées par la suite dans ce chapitre.

2.2.1 Limites de l’utilisation du modèle

Paramétrisations

La configuration ORCA2 est basée sur une grille de type Mercator (i.e. les facteurs
de forme méridien varient en cosinus de la latitude). Le maillage horizontal présente la
particularité, dans l’hémisphère Nord, d’utiliser 2 pôles afin de contourner le problème
de la singularité au pôle Nord. La résolution zonale est constante et égale à 2̊ , et la
résolution méridienne, maximale à l’équateur (0.5̊ ), diminue progressivement jusqu’à 2̊
dans la bande 10̊ N-10̊ S. Ce raffinement de maillage permet d’améliorer la dynamique
équatoriale. Le long de la verticale, on découpe la colonne d’eau en 46 couches, avec une
résolution de 10m en surface, et diminuant selon la profondeur (245m au delà de 4000m
de profondeur).

Avec un modèle basse résolution de ce type, on a alors des distances horizontales
entre deux points de grille d’un ordre de grandeur compris entre 50km et 200km. La
discrétisation spatio-temporelle utilisée pour résoudre les équations primitives du modèle
présente alors une limite forte. En effet, elle empêche la résolution explicite des proces-
sus de taille inférieure à la maille. La circulation océanique est le fruit du couplage de
processus aux échelles allant de longueurs bien inférieures à la maille (turbulence de sub-
méso-échelle, turbulence dans la couche limite de surface, viscosité, etc...), à des milliers de
kilomètres pour la circulation générale. L’impact des effets “sous-maille” est donc capital,
à plus forte raison lorsqu’on s’intéresse à des échelles de temps courtes dans la couche
limite de surface. La solution adoptée dans le modèle pour pallier à ce problème est l’utili-
sation de paramétrisations qui reproduisent les effets sous-maille en fonction des variables
à grande échelle.

Outre la paramétrisation des processus “sous maille”, le modèle utilise un certain
nombre de paramètres physiques comme les coefficients de viscosité turbulente et de vis-
cosité verticale, celui de diffusion isopycnale pour les traceurs, les conditions aux frontières
latérales, etc... D’autre part, un rappel vers une salinité de surface observée, correspondant
à une constante de temps de 33 jours pour les 10 premiers mètres du modèle, est appliquée.
Les valeurs que nous avons utilisées dans le modèle sont celles fournies par défaut avec
la configuration ORCA2, et ont donc fait l’objet de validations préalables notamment au
LOCEAN. Cependant, tous ces paramètres peuvent être considérés comme des approxi-
mations qui, même si ce sont les meilleures, sont des sources d’erreurs dans le modèle. On
constate par exemple avec notre modèle un mauvais positionnement des courants de bord
Ouest, et de manière plus générale, une représentation des zones de forte advection qui
n’est pas satisfaisante.

Il apparâıt ici toute la difficulté d’utiliser un modèle qui, par définition, ne peut pas

4http ://www.ifremer.fr/lpo/clipper/
5http ://www.mercator-ocean.fr
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représenter parfaitement la réalité, pour le comparer à des observations océaniques qui
sont quant à elles bien réelles, dans le but de corriger un jeu de forçage lui aussi réaliste.
Il conviendra donc dans notre méthode d’isoler correctement les seules erreurs attribuées
aux flux de forçage, afin de ne pas calculer une correction qui contiendrait la compensation
artificielle d’autres sources d’erreurs du modèle.

Cohérence avec les observations de SST

Rappelons que notre objectif est d’estimer des corrections de variables atmosphériques
de forçage du modèle, à partir des différences de SST qu’on observe entre ce modèle et des
observations. On identifie rapidement, outre l’importance de minimiser les autres erreurs
du modèles, le besoin d’avoir comme point de départ un état de l’océan qui soit proche de
la réalité. Cette réflexion anticipe les chapitres 4 et 6 mais il est d’ores est déjà possible
d’aborder la question de manière intuitive.

En effet, on souhaite évaluer l’impact sur la SST d’une erreur de forçage au bout
d’un temps donné. Pour cela, on va effectuer une simulation forcée par les variables at-
mosphériques que l’on souhaite corriger, et comparer la SST qui en résultera aux obser-
vations. Faisons l’hypothèse que le modèle représente exactement l’évolution de l’océan
pendant ce laps de temps, et sous cette atmosphère. Si on a initialisé l’expérience par un
état qui ne correspondait pas à la réalité, ou en tout cas à nos observations au pas de
temps précédent, on ne peut pas dire si l’écart aux observations final est dû à un mauvais
forçage ou à un mauvais point de départ.

On dispose d’observations de SST, et ce sont elles qui nous servent à évaluer l’erreur sur
les forçages, il sera donc important d’avoir au début de nos expériences une SST du modèle
qui soit comparable aux observations. Cependant, contraindre le modèle à sa surface vers
un état donné n’implique pas nécessairement d’avoir en profondeur l’état correspondant
bel et bien aux observations, ce qui implique donc une deuxième limite forte puisqu’on ne
peut qu’imparfaitement initialiser notre méthode.

2.2.2 Limitation des dérives d’initialisation du modèle

Robust diagnostic

Le modèle numérique est un outil qui permet ici d’abord d’estimer une correction sur
les variables de forçage, puis d’en évaluer la qualité. Il est donc important de pouvoir isoler
dans celui-ci l’impact du forçage sur la circulation globale, et en particulier sur la SST.
Cependant, comme on l’a présenté plus haut, le modèle d’océan à basse résolution présente
un certain nombre d’approximations, et de paramétrisations destinées à remplacer les pro-
cessus qui ne peuvent être résolus. Le modèle contient donc un certain nombre d’erreurs
qui ne sont pas dues au forçage atmosphérique, et qui se traduisent notamment par un
mauvais positionnement des masses d’eau par rapport à la réalité, en particulier au niveau
des courants de bord ouest ou d’autres zones où l’advection domine sur la diffusion. Afin
d’assurer une certaine cohérence entre les observations que l’on souhaite assimiler et le
modèle, on va donc chercher à contraindre le modèle vers une solution qui soit davantage
réaliste.
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Pour cela, notre choix s’est porté sur des simulations dites en robust diagnostic (Sar-
miento et Bryan, 1982). Il s’agit d’appliquer un rappel en 3 dimensions vers des climato-
logies de température et salinité, permettant ainsi de conserver des champs grande échelle
de température, salinité et donc de densité qui ne dérivent pas trop de l’océan réel. Les
termes de rappel sont ajoutés aux équations de conservation de la quantité de chaleur et
de conservation de la masse de sel, et créent des sources ou des puits artificiels qui tendent
à ramener les champs simulés vers les climatologies correspondantes. Une constante de
temps règle la force de ce rappel : une très petite ou très grande constante de temps cor-
respondra respectivement à un modèle purement “diagnostic” ou “purement pronostic”
(i.e. où le rappel n’a plus aucun effet). Dans notre cas, on souhaite obtenir des solutions
qui permettent aux masses d’eau de “réagir” au forçage atmosphérique appliqué, mais
sans pour autant s’éloigner démesurément des observations.

On distinguera deux sous-domaines d’application de ce rappel :

– Les 400 premiers mètres de la colonne d’eau, où les flux de forçage vont avoir un
impact. Etant donné le laps de temps considéré pour le calcul des corrections (on
travaille sur des périodes d’un mois, comme on le décrira dans le chapitre 4), on
appliquera donc un rappel avec une constante de temps d’un an, afin de conserver
la structure à grande échelle des masses d’eau, tout en laissant libre l’action des flux
atmosphériques.

– En dessous de 400m de profondeur, on appliquera un rappel fort (avec une constante
de temps d’un mois). On conserve ainsi une structure à grande échelle a priori
cohérente avec les observations de surface, hypothèse nécessaire pour justifier la per-
tinence de l’approche.

On appliquera donc ce rappel vers les climatologies de température et salinité de Levitus
(Levitus et al., 1998) pour l’ensemble de la méthode, s’assurant ainsi qu’on isole autant que
possible les erreurs du modèle effectivement dues aux variables de forçage atmosphérique.

L’approche robust diagnostic doit être vue comme un outil pour produire un champ
de densité cohérent avec un jeu d’observations incomplet, plus qu’un moyen de calculer la
circulation océanique. Cependant les champs de densité et de vitesse étant intimement liés
par la géostrophie, la distinction entre ces deux objectifs devient un peu artificielle. Quoi
qu’il en soit, on dispose de cette manière d’une circulation horizontale qui correspond aux
courants géostrophiques associés au champ de densité observé. Il faut cependant garder à
l’esprit que cette démarche introduit des termes de puits et de sources de chaleur et de sa-
linité de manière artificielle dans les équations de conservation, et peut ainsi amener à une
représentation irréaliste de certains processus. On se protège toutefois de cet inconvénient
dans la zone directement impactée par les flux de forçage (0-400m) en amoindrissant
l’intensité du rappel au voisinage de la surface, afin de conserver une problématique perti-
nente. On notera, pour information, que l’une des premières motivations pour développer
ce genre de modèle a été d’étudier le rôle climatique de l’océan en réponse à un champ de
CO2 atmosphérique donné (Sarmiento et Bryan, 1982), démarche qui présente des simi-
litudes avec notre approche, puisqu’on souhaite ici aussi étudier la réponse de l’océan à
une atmosphère donnée.
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Relaxation en surface

Outre la nécessité d’isoler les erreurs attribuées aux flux de forçage atmosphérique, on
a déjà évoqué l’importance d’initialiser le modèle par un état de l’océan qui soit le plus en
accord possible avec les observations de surface que l’on souhaite assimiler (voir chapitre 4).
Pour cela, il est essentiel d’effectuer une simulation qui soit, sur toute la période étudiée, la
plus proche possible des observations de surface. Il s’agit par cette démarche de compléter
les observations disponibles en surface par un état en 3 dimensions de l’océan, cohérent
avec ce qu’on connâıt de la réalité. On construit donc un océan “vrai” dont on pourra
ensuite faire évoluer les propriétés via le modèle forcé par nos variables atmosphériques.

Pour la construction de ces conditions initiales, et uniquement pour elle, on appliquera
donc au modèle, en plus du robust diagnostic, une relaxation en surface vers la SST ob-
servée de Hurrel. Cette relaxation revient à appliquer un flux de chaleur additionnel au
flux net, qu’on peut aussi traduire par une constante de temps comme dans le cas du
robust diagnostic. Dans notre cas, et toujours dans le but d’avoir un état le plus proche
possible des observations de surface, on a choisi une constante de temps de l’ordre de 2
heures. L’intensité de ce rappel est considérable et prive le modèle de liberté en surface,
mais on insistera sur le fait que l’objectif ici n’est pas, une fois de plus, de représenter
correctement la physique, mais bien de fabriquer des conditions initiales “idéales” sur les-
quelles on pourra par la suite négliger les erreurs. Plusieurs intensités de rappel on été
testées, et les résultats de sensibilité de la méthode à ces modifications seront abordés plus
en détails dans le chapitre 6.

2.3 Forçage d’un modèle

Pour représenter correctement les dynamiques conjointes de l’océan et de l’atmosphère,
un couplage total des deux systèmes serait idéal. Mais malgré les récents progrès effectués
dans cette direction, ces méthodes ne permettent pas encore de reproduire l’état du système
océan-atmosphère récemment observé. Il est donc toujours pertinent d’étudier la réponse
de modèles océaniques soumis à une atmosphère observée pour en mieux comprendre la
circulation générale actuelle. Comme on l’a évoqué dans le chapitre 1, il existe différentes
méthodes pour forcer un modèle d’océan. Le modèle qu’on utilisera dans ce travail est
forcé par les formulations aérodynamiques globales (Bulk), décrites par Large et Yeager
(2004) concernant le forçage CORE6 (Common Ocean-ice Reference Experiments). Cette
formulation constitue une étape intermédiaire avant de pouvoir exploiter un modèle couplé
d’océan et d’atmosphère. Tous les flux de surface sont en effet calculés en tout point du
modèle via les formules Bulk, à partir de variables atmosphériques données (produits d’ob-
servations ou de réanalyses atmosphériques), et des variables océaniques de surface issues
du modèle. Pour comprendre ce qu’implique une correction des variables atmosphériques
de forçage, il est nécessaire de définir le calcul des flux correspondants. La section sui-
vante fait donc l’objet d’une description générale des principales équations résolues par le
modèle, ainsi que les conditions à la limite de surface qui leur sont associées.

6http ://data1.gfdl.noaa.gov/nomads/forms/mom4/CORE.html
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2.3.1 Différents flux et conditions limites de surface

L’essentiel des échanges de l’océan avec l’extérieur se fait par sa surface. La quasi
totalité de son comportement dynamique est donc dictée par l’énergie qu’il reçoit au
travers de l’atmosphère (ou de la glace dans les régions polaires). Partant de la définition de
“forçage de l’océan” comme l’ensemble des phénomènes physiques extérieurs à l’océan, qui
par leur action sur sa surface, conduisent à modifier son état dynamique, thermique, et sa
salinité, on distinguera dans les paragraphes suivants les processus de transfert de quantité
de mouvement, de chaleur, et d’eau douce. Les flux qui leur sont associés constituent les
conditions aux limites des équations primitives résolues par le modèle pour représenter la
dynamique océanique. Ces équations sont au nombre de trois : l’équation de conservation
de quantité de mouvement, celle de conservation de la chaleur, et celle de conservation de
la quantité de sel. L’océan étant considéré comme un fluide incompressible, l’équation de
conservation de la masse se traduit par une divergence de vecteur vitesse nulle en tout
point :

~∇ · ~u = 0 (2.1)

Si l’assimilation de données de SST semble ne concerner que l’équation de conservation
de la température dont elle modifiera la condition limite de surface, le fait de l’utiliser pour
estimer des corrections des paramètres atmosphériques de forçage aura finalement un effet
sur l’ensemble des flux à l’interface océan-atmosphère. Par conséquent, il est important
de connâıtre les implications de chacune des variables atmosphériques considérées dans
l’expression de ces flux.

Forçage mécanique et conservation de la quantité de mouvement

L’échange de quantité de mouvement entre l’océan et l’atmosphère (ou la glace), se
résume à la contrainte de cisaillement appliquée par le vent (ou la glace) à la surface
de l’océan. Le forçage mécanique se limite donc à cette tension de vent ~τ qui a l’unité
d’une pression et s’exprime en Pascal (Pa ≡ N/m2 ≡ kg/s2/m). On soulignera ici que la
tension de vent est un flux turbulent puisque le transfert de quantité de mouvement est
principalement assuré par l’action des fluctuations turbulentes du champ de vitesse selon
la verticale, et non par la diffusion moléculaire. Pour plus de détails sur les flux turbulents,
on se réfèrera à Brodeau (2007).

La conservation de la quantité de mouvement dans le modèle d’océan utilisé mène aux
équations de Navier-Stokes adaptées à un fluide géophysique stratifié :

∂~u

∂t
+ ~u · ~∇~u + f~k × ~u = − 1

ρs

~∇P + AH∇2~u +
∂

∂z

(

AV
∂~u

∂z

)

(2.2)

avec f le paramètre de Coriolis, P la pression, AV une viscosité turbulente verticale, et
AH la viscosité turbulente horizontale représentant la dissipation due aux mouvements
aux échelles sous-maille.

En considérant que le flux vertical d’un scalaire est proportionnel au gradient vertical
de la concentration moyenne de ce scalaire modulo une viscosité turbulente AV (hypothèse
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de viscosité verticale turbulente), on obtient la condition limite de surface suivante :

AV
∂~u

∂z

∣
∣
∣
∣
z=0

=
~τ

ρs
(2.3)

où ~τ est la tension de vent identifiée précédemment.

Forçage thermique et conservation de la quantité de chaleur

L’équation de conservation de la quantité de chaleur est celle qui régit la température,
et sa résolution à l’interface océan-atmosphère permet d’obtenir la valeur de la SST. Dans
notre problématique, l’application d’une démarche d’assimilation de données de SST ob-
servée est donc largement conditionnée par la nature de la condition aux limites de cette
équation de température. Afin de résoudre une équation aux dérivées partielles, il est
possible d’envisager deux types de conditions aux limites :

– une condition aux limites dite de Dirichlet correspond à une spécification des valeurs
de la température à la surface de l’océan. Il s’agit donc de considérer par exemple
un champ observé comme SST dans le modèle. On aura alors une expression de la
température en surface du type : Tz=0 = Tobs.

– une condition aux limites dite de Neumann correspond quant à elle à une spécification
de la dérivée de la température à la surface de l’océan. Ce cas de figure revient à
exprimer un flux de chaleur entre l’océan et l’atmosphère. On aura donc dans ce cas
une expression de la condition aux limites du type : K ∂T

∂z

∣
∣
z=0

= FOA.

Dans le modèle utilisé ici, on se situe dans le deuxième cas de figure. L’assimilation de
données de SST permettra par conséquent d’estimer des corrections sur le flux de chaleur
air-mer, et donc sur les variables atmosphériques ayant servi à le calculer.

Le flux net de chaleur reçu par l’océan à sa surface, en W/m2 comprend les flux
solaire Qsw et infrarouge net Qlw (flux radiatif), les flux de chaleur sensible Qsens et
latente Qlat (flux turbulents), ainsi que les échanges de chaleur avec la glace de mer. Le
flux solaire correspond à la fraction du flux solaire incident disponible à la surface de
l’océan avec l’effet de l’albédo pris en compte. Il est la principale source directe d’énergie
thermique pour l’océan. Le flux net infrarouge est en fait le flux infrarouge atmosphérique
effectivement absorbé par l’océan auquel on soustrait le flux infrarouge émis à sa surface.
Le flux de chaleur latente traduit la quantité de chaleur gagnée ou perdue respectivement
par condensation ou évaporation. Qlat est quasiment toujours négatif, et agit comme le
principal puits de chaleur de l’océan. Il est directement lié à l’évaporation E par l’enthalpie
de vaporisation de l’eau Lvap (en J/kg ou J/m3 selon l’unité exprimant l’évaporation) par
la relation suivante :

Qlat = −LvapE (2.4)

Enfin, le flux de chaleur sensible correspond aux échanges conductifs entre océan et at-
mosphère. Tout comme la tension de vent, ces deux derniers flux Qlat et Qsens sont des
flux turbulents, puisque leur amplitude est fonction des fluctuations locales du vent.
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Si on considère le cas de figure sans glace de mer, on décompose alors le flux net de
chaleur Qnet comme la somme des contributions radiative Qrad et turbulente Qturb :

Qnet =

Qrad
︷ ︸︸ ︷

Qsw + Qlw +

Qturb
︷ ︸︸ ︷

Qsens + Qlat (2.5)

L’équation de conservation de la chaleur est celle d’un traceur passif advecté par un
écoulement turbulent. De même que pour la quantité de mouvement, on peut montrer
qu’elle s’écrit :

∂T

∂t
+ ~u · ~∇T = KH∇2T +

∂

∂z

(

KV
∂T

∂z

)

+ FSOL(z) (2.6)

où KH et KV sont respectivement les diffusions isopycnale et verticale pour la température.
Dans le cas où on tient compte du fait que la composante solaire Qsw du flux radiatif est
pénétrante (Paulson et Simpson, 1977), FSOL(z) est non nul et est une source interne de
chaleur dérivée en fonction de Qsw. On omettra alors la contribution du flux solaire dans le
flux servant de condition limite de surface, et on introduira le flux de chaleur “non solaire”
Qnsol. Toujours grâce à la loi du gradient, on peut alors exprimer la condition limite de
surface pour l’équation de conservation de la quantité de chaleur de la manière suivante :

KV
∂T

∂z

∣
∣
∣
∣
z=0

=
Qnsol

ρsCpw
avec Qnsol = Qsens + Qlat + Qlw (2.7)

où Cpw est la chaleur spécifique de l’eau de mer. Cette approche est celle qui a été retenue
pour le modèle utilisé dans cette thèse. Une deuxième approche, moins physique mais
souvent utilisée en première approche, consiste à considérer le flux solaire comme non
pénétrant (FSOL = 0), et de l’intégrer au flux net de chaleur. La condition limite de
surface pour l’équation de conservation de la quantité de chaleur sera alors donnée par :

KV
∂T

∂z

∣
∣
∣
∣
z=0

=
Qnet

ρsCpw
(2.8)

Forçage d’eau douce et conservation de la quantité de sel

Le flux d’eau douce correspond à la somme des contributions de l’évaporation E, des
précipitations P , et des apports fluviaux et autres contributions continentales R (Runoff
en anglais). Dans un modèle sans glace, le flux d’eau douce s’exprime donc de la manière
suivante :

Fw = −E + P + R (2.9)

Bien que l’océan n’échange évidemment pas de sel avec l’atmosphère, on traduit souvent
en océanographie, le flux d’eau douce par un flux virtuel de sel qu’on reliera au flux d’eau
douce par l’expression suivante :

Fs = −ρ0

ρs
SFw (2.10)

où ρ0 et ρs sont respectivement les masses volumiques de l’eau douce et de l’eau salée. S
est la salinité moyenne du volume élémentaire d’eau de mer considérée, correspond à la
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masse de sel en g contenue dans 1 kg d’eau de mer, et n’a pas d’unité.

De même que pour la chaleur, l’équation de conservation de la quantité de sel est celle
d’un traceur passif et s’écrit :

∂S

∂t
+ ~u · ~∇S = KH∇2S +

∂

∂z

(

KV
∂S

∂z

)

(2.11)

La condition limite de salinité a souvent été formulée comme étant un flux de sel
à l’interface air-mer (Barnier , 1998). Cette formulation est caractéristique des modèles
d’océan à “toit rigide”, c’est-à-dire ne permettant pas de variation du niveau de la mer.
Cependant dans le cas qui nous intéresse, à savoir un modèle à surface libre, un apport ou
une perte d’eau douce conduira à une variation du niveau de la mer, et donc du volume
de la cellule de surface qui induira une modification de la salinité (Roullet et Madec, 2000).

Ainsi la dénivellation de la surface libre η par rapport à la moyenne de la hauteur de
surface dans le modèle s’exprime en fonction du bilan d’eau douce de la manière suivante :

∂η

∂t
= ~uz=η · ~n + (P + R − E) (2.12)

avec ~n un vecteur unitaire perpendiculaire à la surface, ~u la vitesse et (P +R−E) le bilan
d’eau douce présenté dans l’équation 2.9. On aura alors des variations de hauteur d’eau
très corrélées avec celles de la salinité de surface, comme on pourra le voir au chapitre 8.

2.3.2 Estimation des flux

Puisqu’elle utilise pleinement la SST calculée par le modèle pour l’estimation des flux de
surface, prenant ainsi en compte l’état de l’océan, la méthode Bulk est, parmi les méthodes
de forçage évoquées au chapitre 1, la plus physique. Largement utilisée dans la commu-
nauté des modélisateurs, tant de l’océan que de l’atmosphère, elle présente l’avantage de
tenir compte de l’impact de l’évolution de l’état de surface de l’océan sur l’estimation des
flux air-mer. Un bémol est cependant à souligner dans notre cas de figure : bien que la
rétroaction de l’océan sur le calcul des flux soit présente dans la formulation Bulk, celle de
l’atmosphère ne l’est pas puisqu’on utilise des variables atmosphériques prescrites, et non
un couplage des deux systèmes. Cette méthode revient donc à envisager une atmosphère
dont la capacité thermique et la capacité à stocker l’humidité sont infinies, ce qui n’est
évidemment pas le cas dans la réalité.

On distinguera parmi les flux décrits précédemment les flux turbulents (Qsens, Qlat,
E et ~τ) qui seront estimés par les formules Bulk aérodynamiques utilisées dans ce travail
(Large et Yeager , 2004), des autres (Qsw, Qlw, P et R) qui sont directement appliqués
dans le modèle. L’estimation des flux de surface à appliquer dans le modèle nécessite en
tout point les variables de surface suivantes :

– la SST du modèle Ts,

– l’état de l’atmosphère XA = (θair, qair, ∆~U10), avec θair sa température potentielle,
qair son humidité spécifique (toutes deux spécifiées à 2m de la surface de l’océan), et
∆~U10 la vitesse du vent relative (c’est-à-dire à laquelle le vecteur vitesse du courant
de surface a été retranché) spécifiée à 10m,
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– la radiation incidente XR = (radsw, radlw), avec radsw le flux solaire incident, et
radlw le flux infrarouge descendant (émis par l’atmosphère).

On notera que selon la complexité des formules Bulk utilisées, d’autres variables peuvent
être nécessaires comme la pression de l’atmosphère, la hauteur des vagues, etc...

Flux turbulents : Formulation aérodynamique globale Bulk

A partir des variables définies précédemment, on peut alors estimer les flux turbulents
par les formules aérodynamiques Bulk suivantes :

Qsens = ρa(θair, qair, P ) CH(Ts,XA) Cp |∆~U10| [θair − Ts] (2.13)

Qlat = ρa(θair, qair, P ) CE(Ts,XA) Lv |∆~U10| [qair − qsat(Ts)]

~τ = ρa(θair, qair, P ) CD(Ts,XA) |∆~U10| ∆~U10

où ρa est la masse volumique de l’air considérée comme constante et égale à 1,29 kg/m3,
P la pression atmosphérique au niveau de la mer, Cp la chaleur spécifique de l’air (∼
1000J/kg/K), Lv la chaleur latente de vaporisation de l’eau (2.26 × 106J/kg), et qsat

l’humidité spécifique à saturation. CH , CE et CD sont les coefficients de transfert Bulk,
respectivement de chaleur sensible, d’humidité et de quantité de mouvement (ou coefficient
de trâınée). Toute la physique fine de la formulation Bulk repose dans la détermination
de ces coefficients. Dépendants de la stabilité de la couche limite atmosphérique et de la
rugosité de la surface de l’océan (donc du vent), ils ne peuvent en aucun cas être constants.
Ils sont cependant définis par des méthodes empiriques, à partir de mesures in-situ de flux
turbulents et des variables atmosphériques associées, et il existe plusieurs paramétrisations
différentes permettant de les estimer (Brodeau, 2007). Toutes comportent des incertitudes,
mais celle qui a été choisie pour notre modèle (Large et Yeager , 2004) est l’une des plus
utilisées par la communauté, ce qui rend plus facile l’intercomparaison éventuelle de notre
solution avec celle d’autres modèles.

La sensibilité du forçage à ces coefficients de transfert ne faisant pas l’objet de cette
thèse, on n’abordera pas ici les détails de leur détermination. On notera cependant que
dépendant de l’état de l’atmosphère, ils sont donc eux aussi impactés par des modifications
de forçage, comme on peut le concevoir en regardant leurs expressions par les équations
2.14.

CH =
u∗θ∗

∆U∆θ
, CE =

u∗q∗

∆U∆q
, CD =

u∗2

(∆U)2
(2.14)

avec u∗ l’échelle caractéristique des fluctuations de vitesse de l’écoulement turbulent ou
vitesse de frottement, θ∗ et q∗ les échelles caractéristiques des fluctuations respectives de
la température et de l’humidité spécifique de l’air au sein de l’écoulement turbulent, ∆U
le vent relatif, et ∆θ et ∆q les différences de température et d’humidité de l’air entre une
altitude de référence et la surface de l’océan.
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Flux radiatifs

En ce qui concerne les flux radiatifs, on préfère en général utiliser directement les pro-
duits satellitaires reconstruits ou les réanalyses atmosphériques des centres opérationnels
(on se situe ici dans le deuxième cas de figure). On utilisera donc en données d’entrées les
composantes incidentes des flux solaire et infrarouge disponible au niveau de la mer radsw

et radlw. A ces deux comtributions, il faudra retrancher respectivement le flux solaire
réfléchi par l’océan à radsw, et le flux infrarouge ré-émis par l’océan à radlw. On obtient
alors les contributions radiatives au flux net de chaleur par les expressions suivante :

Qsw = (1 − α)radsw (2.15)

Qlw = radlw − ǫσTs
4

où α est l’albédo de surface de l’océan (∼ 0.066), −ǫσTs
4 est le flux infrarouge émis par la

surface avec σ la constante de Stefan-Boltzmann (5, 67 × 10−8), et ǫ l’émissivité de l’eau
de mer (0,98).

Fig. 2.1 – Représentation schématique du forçage d’un modèle. A partir des variables at-
mosphériques issues des réanalyses (en jaune : température, humidité et vitesse du vent),
et des variables de surface de l’océan dans le modèle (en bleu : SST, courants de sur-
face), les formules Bulk (en vert), permettent d’estimer des valeurs instantannées des flux
turbulents (en rouge : évaporation, tension de vent, flux de chaleur sensible et latente).
Les flux radiatifs (en rouge également) sont estimés à partir des données de radiations
satellitaires et de la température de surface du modèle d’océan (en bleu). Ces flux sont
ensuite utilisés comme conditions limites à la surface de l’océan. Les flux d’eau douce (en
jaune : précipitations et contributions continentales) sont quant à eux directement issus
des réanalyses atmosphériques.

On détient maintenant toutes les composantes permettant de forcer le modèle d’océan,
comme schématisé dans la figure 2.1. Il est à ce stade bon de rappeler l’une des premières
hypothèses qui sous-tendent cette démarche : on se focalisera dorénavant sur les erreurs
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concernant les variables atmosphériques, puisqu’elles sont une part importante des ap-
proximations présentes dans cette formulation du forçage. On a pu par exemple constater
que l’impact sur les flux de l’utilisation de jeux de données atmosphériques différents était
bien plus important (de l’ordre d’un facteur 2) qu’un changement de paramétrisation des
coefficients de transfert (Fairall et al., 2010).

Le tableau suivant résume les implications des différentes variables atmosphériques
dans l’estimation de chacun des flux océan-atmosphère déterminant les conditions limites
de surface des équations de conservation de quantité de mouvement, de chaleur, et d’eau
douce :

Qsens = ρa(θair, qair, P ) CH(Ts,XA) Cp |∆~U10| [θair − Ts]

Qlat = ρa(θair, qair, P ) CE(Ts,XA) Lv |∆~U10| [qair − qsat(Ts)]

~τ = ρa(θair, qair, P ) CD(Ta,XA) |∆~U10| ∆~U10

Qsw = (1 − α)radsw

Qlw = radlw − ǫσTs
4

E = −Qlat/Lvap

Fw = −E + P + R

Il apparâıt ici toute l’importance du choix des variables atmosphériques utilisées pour
forcer le modèle, et de l’impact important de chacune d’entre elles dans l’estimation des
flux à l’interface océan-atmosphère. Le chapitre suivant a donc pour but de recenser les
différents jeux de données dont sont issus les paramètres de forçage atmosphérique, ainsi
que ce qu’on connâıt des incertitudes qui leur sont associées et de leur influence sur les
flux effectivement appliqués dans le modèle.
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3.1 Objectifs

La problématique de cette thèse nécessite une bonne connaissance des méthodes de
forçage atmosphérique telles qu’elles sont appliquées dans le modèle d’océan comme on
l’a présenté dans le chapitre 2, mais aussi des variables atmosphériques qui entrent en jeu
lors de l’estimation des flux. En effet, ce sont ces paramètres pour lesquels on se propose
d’estimer une correction qui soit cohérente tant avec les résultats attendus du modèle
(contenu thermique, état de surface, variabilité interannuelle...), qu’avec la réalité de l’état
de l’atmosphère et notamment les incertitudes associées aux variables atmosphériques.
L’objectif de ce chapitre est donc de présenter succinctement les bases de données dont sont
issus la température et l’humidité de l’air à 2m (t2 et q2), les vitesses de vent méridionale
et zonale à 10m (u10 et v10), les précipitations (precip) et les flux solaires incident et
infrarouge descendant (radsw et radlw).

3.2 Variables atmosphériques utilisées dans la fonction de

forçage Bulk et leur mesure

Comme on l’a vu dans le chapitre 2 (tableau 2.16), les variables atmosphériques utilisées
pour estimer les flux océan-atmosphère et pour lesquelles on calculera une correction sont
au nombre de sept :

– les quatre variables d’état atmosphérique de surface, température et humidité spécifique
de l’air à 2m (t2 et q2), et vitesses zonale et méridionale du vent à 10m (u10 et v10),
sont impliquées dans le calcul des flux net de chaleur (Qnet), de quantité de mouve-
ment (~τ), et d’eau douce (Fw) ;

– les flux solaire incident et atmosphérique infrarouge (radsw et radlw), tous deux
descendants, interviennent dans l’estimation de Qnet ;

– les précipitations nettes (P ), enfin, sont l’une des composantes du flux d’eau douce
Fw.

Tab. 3.1 – Récapitulatif des variables atmosphériques et de leur implication dans le calcul
des flux océan-atmosphère.

Variables atmosphériques Flux océan-atmosphère

Variable Notation Flux Notation

température à 2 m t2 Flux de chaleur latente Qlat

humidité à 2 m q2 Flux de chaleur sensible Qsens

vitesse de vent méridionale à 10 m u10 Flux de quantité ~τ
vitesse de vent zonale à 10 m v10 de mouvement

radiations solaires descendantes radsw Flux radiatif incident Qsw

radiations infrarouges descendantes radlw Flux infrarouge net Qlw

précipitations precip Flux d’eau douce Fw

La première section de ce chapitre a pour objet de dresser un rapide inventaire des
observations disponibles pour chacun des groupes de variables précédemment définis. Il
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s’agit d’une part des observations in situ, historiquement et essentiellement collectées par
les navires marchands (VOS1) et concentrées donc sur les routes de navigation les plus
fréquentées. Le système d’observation comprend aussi les bouées, plateformes et navires de
recherche, nettement moins répandus, mais obtenant des mesures dites “de haute qualité”.
Enfin, l’avènement des satellites permet aujourd’hui d’accéder à des mesures sur la quasi
totalité de la surface des océans, ce qui représente une avancée majeure en terme de
disponibilité des observations. Pour une description plus précise, on se réfèrera aux travaux
de thèse de Brodeau (2007).

3.2.1 Température, humidité et vitesse du vent

La température de l’air a beau être l’une des variables atmosphériques la plus com-
munément mentionnée, en avoir une mesure valable à la surface de l’océan n’est pas des
plus évident. En effet, la précision de la mesure est amoindrie par les effets conjoints des
embruns (refroidissement) et des radiations (réchauffement). On imagine donc bien que
l’appareillage utilisé doit être protégé des éléments extérieurs susceptibles de fausser la
mesure. L’humidité quant à elle, conditionne le flux de chaleur latente qui est le plus
important puits de chaleur de l’océan, ce qui en fait une variable primordiale dans l’esti-
mation des flux air-mer, et pour autant tout aussi difficile à mesurer. Enfin, obtenir une
observation précise du vent est connu pour être un exercice particulièrement difficile, ce
qu’on imagine assez bien étant donné les mouvements désordonnés subis par l’appareillage
via son support, que ce dernier soit un navire, une plateforme, ou une bouée.

La majeure partie des données historiques proviennent des VOS, et sont pour la
température, biaisées vers le haut de quelques dixièmes de degrés à quelques degrés dans
certains cas, biais qui est amoindri pendant la nuit du fait de l’absence de rayonnement
solaire. Différentes sources d’erreurs décrites par Kent et al. (1999), amènent donc en
général à un biais moyen de l’ordre du degré. Les mesures d’humidité, moins courantes
que celles de température sont elles aussi probablement biaisées vers le haut (Kent et al.,
1993) avec une erreur qui augmente avec la température ambiante (Kent et al., 1999),
donc plus importante aux basses latitudes. Enfin, les mesures de vent anémométriques se
voient entâchées d’erreurs conséquentes à la fois en vitesse et en direction de plus de 2 m/s
et 10̊ (Kent et al., 1999).

Les mesures de haute qualité quant à elles, grâce à un appareillage plus adapté au
milieu marin, atteignent pour la température une précision de l’ordre de 0.25 C̊ à 0.1 C̊
(Hosom et al., 1995), et pour l’humidité de l’ordre de 0.2 g/kg (pour une température
ambiante de 22 C̊). Bien qu’on utilise des méthodes de correction des mouvements para-
sites des bouées, plateformes ou navires pour estimer le vent, une erreur de l’ordre de 10%
persiste dans ces observations.

Enfin, les estimations issues de mesures satellitaires consistent en général à déduire
la température de la SST et de l’humidité, et l’humidité de la hauteur totale d’eau
précipitable. Les températures obtenues par des méthodes et algorithmes plus ou moins
précis, comportent encore trop d’incertitudes pour estimer les flux mais apportent une in-
formation importante en terme de variation spatiale et temporelle. Elles seront donc utiles

1Voluntary Observing Ship Project (http ://www.vos.noaa.gov/)
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pour améliorer la qualité des réanalyses atmosphériques qu’on abordera dans la section
suivante. Les méthodes d’estimation de l’humidité sont en mesure aujourd’hui de fournir
des valeur d’une précision satisfaisante pour de nombreuses régions du globe, mais ne sont
réellement performantes pour l’instant que dans les régions tropicales avec une précision
de l’ordre de 1 g/kg. Les vents satellitaires quant à eux, sont déduits de mesures diffu-
siométriques et sont à l’échelle globale plus facilement utilisables que les observations in
situ dans un contexte de forçage, de par leur échantillonnage spatio-temporel. Leur degré
d’incertitude reste cependant non-négligeable avec plus de 1 m/s pour la vitesse et 15̊
pour la direction (Freilich et Dunbar , 1999).

3.2.2 Flux radiatifs

On mesure en fait trois composantes utiles à l’estimation des flux radiatifs, telle qu’on
l’a décrit dans l’équation 2.16 du chapitre 2 : les radiations solaires incidentes, l’albédo
de surface de l’océan, et les radiations atmosphériques infrarouge. Les réseaux de mesures
tels que TAO, PIRATA et RAMA permettent d’accéder à ces données dans la bande
de latitudes entre 10̊ N et 10̊ S. Cependant, les intruments classiques de mesure des flux
radiatifs supportant assez mal le milieu marin (notamment le sel déposé par les embruns,
et le mouvement perpétuel du support), et les VOS n’en étant même pas équipés, les
mesures in-situ de flux radiatifs ne peuvent couvrir la globalité des océans. On utilise donc
classiquement des paramétrisations (Brodeau, 2007) pour estimer les deux composantes
radiatives du flux de chaleur dans les modèles. Cependant, les mesures satellitaires de
couverture nuageuse et autres paramètres atmosphériques, combinées avec des modèles de
transfert radiatifs fournissent désormais des champs globaux de grande qualité.

3.2.3 Précipitations

La mesure in situ de précipitations à la surface de l’océan permettant une bonne
représentativité spatiale est pratiquement impossible dans les conditions du large. En ef-
fet, on ne peut pas disposer d’un réseau de mesures régulier et la disparité spatiale des
événements pluvieux fait des précipitations la variable souffrant de la plus grosse incerti-
tude parmi les paramètres de forçage atmosphérique. Divers produits existent cependant,
combinant données in situ et produits satellitaires, mais présentent de grandes disparités
(Béranger et al., 2006).

Pour conclure, à la différence de ce dont on est capable au dessus des continents, la
couverture spatiale et temporelle des observations in-situ à la surface des océans n’est pas
à la hauteur des besoins en données de forçage du modélisateur. Cependant, les mesures
satellitaires couvrent aujourd’hui la majeure partie du globe, ce qui permet d’envisager
sous un jour nouveau la disponibilité des informations sur l’atmosphère à la surface des
océans. Dans l’objectif de les utiliser comme paramètres de forçage d’un modèle d’océan,
les données d’observation in situ sont donc insuffisantes antant en terme de représentativité
spatiale, et celles issues des satellites sont encore imparfaites. Ces observations sont cepen-
dant indispensables à la production et la validation de réanalyses atmosphériques classi-
quement utilisées pour forcer les modèles. On présentera dans la section suivante un jeu
de forçage combinant ainsi données de réanalyses et observations satellitaires, ainsi que
les variables atmosphériques issues de la réanalyse ERAinterim que l’on souhaite corriger
ici.
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3.3 Jeux de forçage et validation des produits

3.3.1 Réanalyses atmosphériques

Il existe plusieurs bases de données utilisables pour en extraire les variables atmosphé-
riques qui nous intéressent. Au vu des lacunes présentes dans les bases d’observations in
situ tant pour ce qui est de leur précision que de leur couverture spatiale et temporelle,
les produits les plus complets, et répondant au mieux aux besoins des modélisateurs sont
à n’en pas douter les réanalyses atmosphériques. Construites à partir de modèles d’at-
mosphère, elles tirent parti des observations disponibles via des systèmes d’assimilation de
données. On peut ainsi disposer d’un état de l’atmosphère dans le passé à une résolution
proche de celle du modèle d’océan. Les deux grands centres de prévision opérationnelle
distribuant ce genre de produits sont l’ECMWF2 et le NCEP3. La réanalyse dont sont is-
sues les données atmosphériques utilisées dans cette thèse, ERAinterim, est la plus récente
produite par l’ECMWF. Elle couvre aujourd’hui la période allant de 1979 à 2010 (notre
travail portera sur la période 1989-2007). Une étape préliminaire à l’estimation de cor-
rections de paramètres de forçage est d’évaluer les incertitudes portant sur les variables
atmosphériques considérées, inconnue dont on peut cependant se faire une idée en com-
parant divers jeux de forçage utilisés par les modélisateurs. Nous avons donc diagnostiqué
les différences existant entre ERAinterim et DFS4, un autre jeu de forçages basé en partie
sur des données de réanalyse.

3.3.2 Le jeu de forçage DFS4

Présentation

Constitués à partir de produits de réanalyses, d’observations, de “reconstructions com-
posites” diverses, il existe de nombreux jeux de forçage disponibles, présentant chacun leurs
forces et leurs faiblesses. On citera à titre d’exemple DFS4 (Brodeau et al., 2010), qui ser-
vira de référence pour évaluer les corrections estimées dans cette thèse sur les variables
issues d’ERAinterim. DFS (DRAKKAR Forcing Set) est une famille de jeux de forçage
interannuels développés au sein du consortium DRAKKAR pour les modèles globaux de
circulation océanique (dont NEMO). DFS4 est une combinaison de certains éléments du
jeu de forçage CORE (Large et Yeager , 2004) avec des variables de la réanalyse ERA40
(antérieure à ERAinterim) développée par l’ECMWF. Les variables atmosphériques qui le
composent sont en effet issues de la réanalyse ainsi que de produits satellitaires issus de
CORE pour les flux radiatifs, et ont été corrigées par une méthode permettant d’atteindre
les objectifs suivants :

– Obtenir un bilan thermique et halin global proche de zéro entre 1958 et 2007 ;

– Conserver une variabilité temporelle réaliste des paramètres de forçage pour les
50 ans considérés (1958-2007) ;

– Obtenir une meilleure cohérence entre le modèle forcé et certaines climatologies
régionales ;

2European Center for Medium-range Weather Forecasts
3National Center for Environmental Prediction
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– Améliorer la représentation des structures principales de la circulation océanique à
basse résolution ;

– Améliorer la représentation de la couverture de glace par le modèle de glace (LIM)
associé au modèle d’océan.

Pour une description exhaustive des différentes composantes de DFS4, ainsi que des
corrections qui ont été appliquées, on se réfèrera à l’article de Brodeau et al. (2010), on
retiendra seulement l’attention du lecteur sur les points suivants :

– Le bilan thermique et halin global entre 1958 et 2007 résultant du forçage DFS4 est
quasiment équilibré (0,4 W/m2) ;

– Les vitesses de vent ont été calibrées à partir de la base de données satellitaire
QUICKSCAT ;

– Les discontinuités temporelles affectant la température et l’humidité de l’air dans
la réanalyse ERA40, et dues à l’introduction dans le système d’assimilation de nou-
velles observations comme l’avènement des satellites (en particulier en 1979) ont été
corrigées ;

– On a préféré des produits radiatifs et des précipitations issus de mesures satelli-
taires, meilleure alternative pour les besoins de forçage du modèle que les données
des réanalyses.

Le jeu de forçage résultant de ces corrections a été évalué dans le modèle d’océan
avec la même configuration que celle utilisée pour cette thèse, et on a pu constater qu’il
améliorait les principales structures de la circulation océanique par rapport à CORE ou
ERA-40, et que les bilans de chaleur et d’eau douce étaient proches de zéro entre 1958 et
2007. Ces considérations ainsi que la nécessité de comparer notre jeu de forçages corrigé
avec une base de données déjà validée nous ont amenés à choisir DFS4 comme référence,
et on se propose donc en première approche de le comparer aux variables atmosphériques
originales de la réanalyse ERAinterim.

Comparaison entre DFS4 et ERAinterim

Afin d’estimer l’amplitude des erreurs à corriger sur les variables atmosphériques de
la réanalyse ERAinterim, on comparera les champs de la réanalyse à ceux des variables
composant le jeu de forçage DFS4, selon deux aspects : leurs moyennes mensuelles pour
Janvier 2004 dans un premier temps, puis leurs moyennes sur la période qui leur est
commune, à savoir entre 1989 et 2007. On considére arbitrairement que DFS4 est pour le
forçage d’un modèle d’océan une base de données présentant moins de biais systématiques
que la réanalyse ERAinterim. Cette considération sera vérifiée a posteriori au chapitre
8 où on montre notamment la présence d’un biais chaud systématique par rapport aux
observations dans les simulations forcées par ERAinterim. Le premier aspect de cette
comparaison nous éclairera donc plus précisément sur les corrections auxquelles on peut
s’attendre, ou du moins, que l’on souhaiterait obtenir, alors que le second nous permettra
de quantifier une éventuelle tendance à long terme. On illustrera donc ces deux aspects
pour trois des variables de forçage : l’humidité spécifique (q2), l’intensité du vent (U10), et
le flux solaire incident (radsw).
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Fig. 3.1 – Moyennes mensuelles pour janvier 2004 des humidité spécifique en kg/kg (A-
B), intensité de vent en m/s (C-D) et flux solaire incident en W/m2 (E-F), issus de DFS4
(A-C-E) et ERAinterim (B-D-F)
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L’estimation de corrections mensuelles des variables de forçage, nécessite d’avoir une
idée a priori de l’amplitude des erreurs présentes dans notre base de données initiale et ce
pour deux raisons :

– La mise en œuvre de la méthode d’assimilation de données nécessite la connaissance
a priori de la distribution de probabilité des erreurs sur les paramètres à corriger
(voir chapitre 4) ;

– L’évaluation a posteriori de nos variables corrigées passe par leur comparaison à une
référence : dans ce travail DFS4.

On illustrera ici les différences mensuelles typiques entre les variables issues de nos
deux jeux de données sur le mois de janvier 2004, choisi pour mettre en place l’ensemble
de la méthode. Les raisons de ce choix n’entrent pas encore en considération à ce stade
du problème, et seront détaillées dans le chapitre 5. Sur la figure 3.1, on peut observer
que les structures spatiales de chacune des variables (ici, l’humidité, l’intensité du vent et
le flux solaire incident) sont comparables, et essentiellement zonales pour les deux bases
de données, ce qui nous amènera à regarder par la suite des moyennes zonales afin de
simplifier les diagnostics.

Si on cherche maintenant à caractériser les différences existant entre DFS4 et ERAin-
terim, on notera dans un premier temps que leurs amplitudes maximales sont de l’ordre
de 10−4 kg/kg, 0, 5 m/s, et 10 W/m2 respectivement pour l’humidité (figure 3.2-A), l’in-
tensité du vent (figure 3.2-B), et le flux solaire incident (figure 3.2-C). On constate alors
qu’il s’agit d un ordre de grandeur comparable à celui de l’amplitude des variabilités inter-
annuelles du mois de Janvier pour chacun des paramètres, y compris lorsqu’on considère
les variations selon la latitude (figure 3.2, à droite). Il est important de noter que l’ampli-
tude des erreurs ainsi que la variabilité interannuelle associée est différente selon le mois
considéré, les saisons ayant une influence notoire sur les variables atmosphériques. La va-
riabilité du flux radiatif dans l’hémisphère Nord, par exemple, ne sera pas la même en
hiver et en été, et on ne peut donc pas assimiler les erreurs hivernales associées à cette
variable à l’amplitude de sa variabilité annuelle. Il s’agit ici d’une information de première
importance pour la mise en œvre de la méthode d’assimilation puisque cela va permettre
de faire une hypothèse sur la distribution de probabilité a priori des paramètres de forçage,
comme on le détaillera dans le chapitre 5.

Si on s’intéresse maintenant à toute la période 1989-2007, on constate sur la figure 3.3
que les différences moyennées sur le long terme entre les variables issues de la réanalyse
et celles provenant de DFS4 sont relativement faibles, de l’ordre de 0,1 g/kg, 0.4 m/s et
10 W/m2 respectivement pour l’humidité (figure 3.3-A), l’intensité du vent (figure 3.3-B),
et flux solaire incident (figure 3.3-C). On soulignera ici que des différences qui semblent
minimes en terme de variables atmosphériques moyennées zonalement et sur une longue
période peuvent avoir un impact conséquent sur l’estimation des flux océan-atmosphère
localement, mais aussi à long terme. Cette dernière considération fera l’objet de la section
suivante.
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Fig. 3.2 – A gauche : moyennes zonales pour janvier 2004 des humidité spécifique en kg/kg
(A), intensité de vent en m/s (B), et flux solaire incident en W/m2 (C) pour DFS4 (en
pointillés) et ERAinterim (en trait plein). A droite, pour le jeu de données ERAinterim :
anomalie de la moyenne zonale de ces mêmes variables pour chaque mois de janvier, par
rapport à la moyenne de tous les mois de janvier de la période 1989-2007.
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Fig. 3.3 – Moyennes zonales sur la période 1989-2007 des humidité spécifique en kg/kg
(A), intensité de vent en m/s (B), et flux solaire incident en W/m2 (C) pour DFS4 (en
pointillés) et ERAinterim (en trait plein).
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3.4 Incertitudes sur les variables atmosphériques et phy-

sique des flux air-mer

Selon le flux océan-atmosphère estimé via les formules Bulk, c’est une variable at-
mosphérique en particulier qui jouera un rôle préponderant. Ainsi, les incertitudes sur
la température de l’air affecteront essentiellement le flux de chaleur sensible. L’humidité
quant à elle, a un effet plus marqué puisqu’elle conditionne le flux de chaleur latente, plus
grand puits de chaleur de l’océan, et par extension l’évaporation et le bilan halin. La force
du vent, outre son implication évidente dans le calcul du flux de quantité de mouvement,
entrera elle aussi en ligne de compte de façon non-négligeable dans l’estimation des flux
de chaleur sensible et latente. Enfin, les flux radiatifs et les précipitations interviennent
comme une contribution directe aux flux net de chaleur, et au flux d’eau douce. L’impact
sur le flux de chaleur latente attribué simplement à l’utilisation de champs d’humidité
et de vents différents par exemple, peut atteindre des valeurs de l’ordre de 30 W/m2 en
moyenne, pour une valeur de l’ordre de 140 W/m2 (Fairall et al., 2010; Bentamy et al.,
2003), alors que les études concernant le changement climatique et la variabilité décennale
concernent des modifications de flux net de chaleur de l’ordre de 0,5 W/m2 (Josey , 2011).
La diminution des incertitudes sur les variables atmosphériques de forçage est donc pri-
mordiale dans le cadre d’études climatiques.

Tab. 3.2 – Convention de signe utilisée pour le diagnostic des flux océan-atmosphère. Les
pertes et gains de chaleur sont relatives à l’océan.

Qnet < 0 Qnet > 0
perte gain
de de

chaleur chaleur

Qnet = Qrad − Qtrb

Qrad < 0 Qrad > 0 Qtrb < 0 Qtrb > 0
perte gain gain perte
de de de de

chaleur chaleur chaleur chaleur

Qrad = Qsw + Qlw Qtrb = Qlat + Qsen

Qsw < 0 Qsw > 0 Qlw < 0 Qlw > 0 Qlat < 0 Qlat > 0 Qsen < 0 Qsen > 0
perte gain perte gain gain perte gain perte
de de de de de de de de

chaleur chaleur chaleur chaleur chaleur chaleur chaleur chaleur

3.4.1 Comparaisons des flux estimés à partir de DFS4 et ERAinterim

Il existe différentes manières d’évaluer la qualité d’un jeu de forçage, l’essentiel des
études réalisées à ce sujet repose sur la comparaison des différentes bases de données
disponibles comme préconisé par Josey et Smith (GSOP report, July 2006). En ce qui
nous concerne, on comparera les flux estimés à partir des variables issues d’ERAinterim
à ceux correspondant à DFS4 afin d’illustrer l’impact les différences présentes entre les
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variables atmosphériques présentées dans la section précédente. Ces calculs de flux seront
réalisés hors-modèle, en utilisant alors dans les formules Bulk le champ observé de SST
qu’on souhaite assimiler par la suite. Ce diagnostic est une étape utile de comparaison entre
différents jeux de données, bien que l’utilisation d’une SST prescrite empêche la rétroaction
de l’océan sur le calcul des flux. On suivra la même démarche lors de l’évaluation des
paramètres de forçage corrigés dans le chapitre 7, et l’outil utilisé ici pour la mettre en
œuvre, FOTO, sera alors décrit de manière plus précise.

Fig. 3.4 – Moyennes zonales sur la période 1989-2007 des flux nets de chaleur (A), des
flux incidents radiatifs (B), des flux de chaleur sensible (C) et des flux de chaleur latente
(D) en W/m2 estimés à partir des variables DFS4 (en pointillés) et ERAinterim (en trait
plein).

En première approche, la figure 3.4 qui compare les moyennes zonales des flux (Qnet,
Qsw, Qsens et Qlat), correspondant à DFS4 et ERAinterim illustre un excédent de chaleur
pour le flux net calculé avec les variables ERAinterim (figure 3.4-A). En effet, si on effectue
le bilan global de chaleur sur la période de la réanalyse pour les deux jeux de forçage, on
obtient une valeur excédentaire de 15 W/m2 pour ERAinterim et déficitaire de -5 W/m2

pour DFS4. On retiendra l’attention du lecteur sur le fait que sur la période 1958-2007 le
bilan global de chaleur de DFS4 est équilibré dans le modèle, c’est à dire proche de zéro
(0,4 W/m2).Ceci ne garantit en aucune façon qu’il le soit sur 1989-2007, période commune
avec la réanalyse ERAinterim. On s’attendra donc à ce que les corrections calculées par
notre méthode aillent dans le sens de la réduction de cet apport de chaleur excédentaire.
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Si on s’intéresse maintenant aux différentes contributions de ce flux net, on identifie
trois points principaux illustrant cet excès de chaleur dans ERAinterim :

– un flux solaire incident plus fort (figure 3.4-B) ;

– un flux de chaleur sensible comparable à celui de DFS4 (figure 3.4-C), sauf aux
hautes latitudes de l’hémisphère nord ;

– un flux de chaleur latente plus faible que pour DFS4 dans la bande 40N-40S (figure
3.4-D).

Les résultats présentés ici étant moyennés sur la période 1989-2007 illustrent bien que
des différences minimes sur les variables atmosphériques peuvent conduire à des écarts
significatifs lorsqu’on estime les flux océan-atmosphère. On rappellera qu’en moyenne in-
terannuelle le flux solaire incident est la seule source de chaleur pour l’océan, les flux de
chaleur sensible et latente présentés dans la figure 3.4 correspondent donc à des pertes de
chaleur (voir tableau 3.2). Un flux de chaleur latente plus faible, par exemple, équivaut
donc à une perte de chaleur moins grande.

Si on regarde maintenant des cartes de différences de ces flux selon qu’ils ont été estimés
à partir de DFS4 ou d’ERAinterim (figure 3.5), on voit que la différence de flux net de
chaleur est répartie de manière assez homogène. Pour ce qui est du flux de chaleur sensible,
on identifie des différences plus importantes aux hautes latitudes Nord, ainsi que dans les
courants de bord ouest. Ces différences sont essentiellement dues aux important écarts
entre les températures de l’air DFS4 et ERAinterim. Les flux de chaleur latente quant à
eux présentent davantage de différences dans une large bande intertropicale (40̊ S-40̊ N).
Ce sont ici les différences d’intensité de vent qui gouvernent l’écart entre les flux latents
issus des deux jeux de forçage.

Comme on l’a évoqué précédemment, l’ordre de grandeur des différences entre les flux
estimés à partir de ces deux jeux de forçage est dix fois plus grand que l’excès de chaleur
classiquement associé à un réchauffement climatique (de l’ordre de 0,5 W/m2). L’objet
du paragraphe suivant est de savoir comment ces différences vont impacter l’océan, afin
d’identifier les erreurs du modèle imputables aux incertitudes pesant sur les variables de
forçage.

3.4.2 Influence des flux océan-atmosphère sur l’océan

La dernière étape dans l’étude de l’impact d’erreurs sur les variables atmosphériques
de forçage dans un modèle d’océan est d’évaluer l’influence qu’elles ont sur la circulation
océanique et le climat, et donc de savoir jusqu’à quelle profondeur le rôle des flux est
prépondérant, pendant combien de temps, et si la réaction de l’océan à leurs variations est
la même partout. Comme l’explique Josey (2011), les échanges de chaleur, d’eau douce
et de quantité de mouvement entre l’océan et l’atmosphère jouent un rôle incontournable
dans le système climatique global. Ainsi, dans les tropiques, l’océan emmagasine de la
chaleur qui est ensuite transportée vers les moyennes latitudes pour y être relachée dans
l’atmosphère, boucle cruciale pour le climat continental. Aux hautes latitudes, les pertes
de chaleur induites par des régimes de vents forts gouvernent la formation d’eaux denses
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Fig. 3.5 – Cartes des différences en W/m2 entre les flux estimés à partir des variables
ERAinterim et DFS4 pour le flux net de chaleur (A), le flux solaire incident (B), le flux
de chaleur sensible (C) et le flux de chaleur latente (D).

et la convection profonde, mécanisme clé de la circulation thermohaline globale, comme
dans la mer du Labrador par exemple où les flux de chaleur sensible et latente élevés
favorisent le mélange. Aux latitudes moyennes, la variabilité des flux contribue à la venti-
lation et aux processus de convergence océanique, qui induisent des modifications de SST
et de température dans la couche de mélange, et forment des anomalies persistantes de
température dans la partie supérieure de l’océan (Taylor , 2000).

Un des problèmes majeurs des jeux de forçage actuels est de présenter un réchauffement
irréaliste dans la bande intertropicale, réchauffement que l’on retrouve dans les flux cal-
culés avec les variables ERAinterim (figure 3.6). Cela pourrait donc être dû à un excès de
chaleur absorbée via les flux radiatifs dans la bande intertropicale, une trop faible intensité
des échanges aux hautes latitudes, ou encore, une évaporation sous-estimée aux basses la-
titudes. Il apparâıt également que l’amplitude des incertitudes actuellement associées aux
flux est sans commune mesure avec celle correspondant à la variabilité climatique. Par
conséquent, on s’intéresse aux processus impactés par ces incertitudes afin d’identifier
les systèmes de circulation dont la prévision pourrait être améliorée avec un forçage de
meilleure qualité. Sur la figure 3.6, on remarque que l’utilisation d’ERAinterim comme
forçage du modèle amène à une SST trop élevée par rapport aux observations (figure
3.6-A) dans une large bande intertropicale (40N-40S), alors qu’avec DFS4 ce biais chaud
est amoindri et devient même un biais froid aux moyennes latitudes (figure 3.6-B). Ces
différences avec les observations sont de l’ordre du degré dans le cas d’ERAinterim, mais
apparaissent un peu plus faibles (0,5 C̊) lorsqu’on utilise DFS4. On a donc ici une illus-
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tration de l’impact que peuvent avoir des différences de paramètres de forçage minimes en
moyenne sur le flux net de chaleur (figure 3.4-A), et par conséquent sur la représentation
de l’océan de surface par le modèle. Il apparâıt ici clairement que le lien fort entre SST
et forçage peut nous permettre d’envisager la correction des variables atmosphériques par
assimilation de données de SST. Cependant, ces différences ne concernent pas uniquement
l’état de surface, mais bien de toute la couche de mélange, et même de l’océan profond à
condition de considérer des échelles de temps suffisamment longues.

Fig. 3.6 – Cartes des différences en C̊ entre les SST moyennes (1989-2007) issues du
modèle forcé par ERAinterim (A) ou DFS4 (B) et la SST observée de Hurrel.

Plusieurs études de sensibilité ont été menées à ce sujet comme notamment celles de
Lucas et al. (2008) pour une configuration régionale de l’Atlantique. Il y est mis en place
des expériences d’ensemble d’une durée d’un an où les paramètres de forçage ont été per-
turbés, et trois régions de l’Atlantique Nord ont été identifiées pour illustrer les résultats.
Ces régions sont caractérisées par différentes intensités et structures spatio-temporelles de
la réponse océanique, ce qui nous permettra de considérer les résultats qui y sont obtenus
pour d’autres régions du globe ayant le même profil. Il s’agit de zones situées au Nord-
Est de l’Atlantique, au coeur du Gulf Stream, et dans l’Atlantique tropical. L’ensemble de
l’étude est basée sur le diagnostic de la dispersion de l’ensemble selon la région. De manière
très simple, cela revient à considérer les zones où l’ensemble est le plus dispersé comme
celles qui sont le plus sensibles aux variations de forçage atmosphérique. Ainsi, il apparâıt
que les régions les plus dynamiques (comme le Gulf Stream) sont celles qui ressentent le
plus les variations de paramètres de forçage, y compris jusqu’à 100 mètres de profondeur.
Dans la zone tropicale en revanche, le maximum de variabilité dû au forçage est cantonné
à la surface. Les comparaisons respectives des perturbations des variables atmosphériques
et du flux net de chaleur résultant à leurs variabilités interannuelles mettent en évidence
une amplification nette du signal par l’estimation des flux. On a ainsi pour des variations
de l’état de l’atmosphère de l’ordre de 1% de sa variabilité interannuelle, des variations
de flux net de chaleur de l’ordre de 10% de la sienne dans les régions de l’Atlantique tro-
pical ou du Nord-Est de l’Atlantique, et qui atteignent quasiment 100% de la variabilité
interannuelle au cœur du Gulf Stream. Pour ce qui est de considérations plus techniques,
il est souligné dans cette étude que la réponse du modèle dépend de manière significative
de la structure des perturbations appliquées aux variables atmosphériques. En perspec-
tive à cette étude, il est évoqué le besoin de réduire les erreurs de paramètres de forçage
atmosphérique par des systèmes d’assimilation de données dans le modèle, en utilisant
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comme source d’information les statistiques issues de ce type d’expériences d’ensemble.

Du fait de la rétroaction de l’océan dans l’estimation des flux dans le modèle, et de
la non-linéarité des formules Bulk, il est très difficile de déduire des incertitudes sur les
paramètres de forçage les incertitudes correspondantes sur les flux. D’autre part, selon
la région de l’océan considérée, le mécanisme (advection, diffusion, signal méso-échelle)
majoritairement responsable de la propagation du signal atmosphérique dans l’océan ne
sera pas le même. Il ressort cependant de cette étude 3 points majeurs :

– Bien que les flux aient une nette influence sur la surface de l’océan, leur impact sur
la subsurface n’est pas à négliger (sur une période d’un an), a fortiori dans les zones
très dynamiques ;

– De très faibles variations des paramètres de forçage atmosphérique peuvent conduire
à d’importantes différences en terme de flux, ce qui souligne de nouveau le besoin
de précision sur la connaissance des variables atmosphériques utilisées pour forcer le
modèle d’océan ;

– Utiliser ce type d’approche pour spécifier les matrices de covariance d’erreur de
prévision (voir chapitres 4 et 6) permettrait à l’évidence d’améliorer l’efficacité d’un
système d’assimilation de données à réduire les erreurs dues aux paramètres de
forçage.

Dans le cadre de cette thèse, on s’intéresse à des échelles de temps mensuelles. On se
penchera donc dans le paragraphe suivant sur le rôle de la part mensuelle des variables
atmosphériques dans l’estimation des flux.

3.4.3 Stratégie de correction des paramètres de forçage

Pour cette thèse on a fait le choix d’estimer des corrections de ces paramètres à partir
de leurs moyennes mensuelles. Cette particularité demande cependant de s’assurer que par
ce biais là, on estime bien une correction cohérente d’une part avec le problème posé, et
d’autre part avec le calcul des flux lui-même. En effet, il est nécessaire avant toute chose
de déterminer quel est le rôle de la moyenne mensuelle des variables atmosphériques dans
l’estimation des flux, et de quantifier la part qu’elle représente. Il est pour cela nécessaire
de revenir brièvement sur l’expression des flux turbulents.

formulation des moyennes mensuelles des flux turbulents

Puisqu’on se propose d’estimer des corrections de la moyenne mensuelle de chacun des
paramètres de forçages, il est important de s’interroger sur la part du flux effectivement
impactée par ces corrections. On peut décomposer chacune des variables atmosphériques
sous la forme de la somme de sa moyenne mensuelle < x > et d’une fluctuation x′ corres-
pondant à la fréquence de disponibilité de la variable (6h pour la température, l’humidité
ou les vitesses du vent, et 1 jour pour les précipitations et les radiations incidentes et
infrarouges). Prenons ici l’exemple de la différence ∆θ entre la température de l’air et la
SST, et de la vitesse de vent relative ∆U10 qu’on décomposera ainsi :

∆θ = < ∆θ > +∆θ′, et ∆U10 = < ∆U10 > +∆U ′

10 (3.1)
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On peut ensuite exprimer la moyenne mensuelle de chacun des flux en fonction des
moyennes mensuelles des variables mises en jeu et de leurs fluctuations à haute fréquence.
Le flux de chaleur sensible par exemple, s’exprimera de la manière suivante :

< Qsens > = ρaCHCp < |∆U10| ∆θ >

= ρa CH Cp (< |∆U10| >< ∆θ > + < |∆U10|′∆θ′ >) (3.2)

On peut décomposer de la même manière les flux de quantité de mouvement et de
chaleur latente et donc considérer chacun des flux turbulents comme la somme d’un flux
lié aux moyennes mensuelles et d’un flux correspondant aux fluctuations sub-mensuelles.
la figure 3.7 illustre la différence pour l’année 2004 entre le flux net de chaleur total et
sa contribution mensuelle. On constate alors que le flux total est plus faible, du fait de la
prise en compte de la part haute fréquence des flux turbulents (non illustré ici).

Si on évalue une erreur sur les flux calculés via des variables atmosphériques moyennées
mensuellement, on peut alors corriger la part moyenne des flux, mais il faudra pour re-
construire le forçage corrigé leur ajouter la part fluctuante sans quoi on obtiendrait des
flux irréalistes. Cela dit, si la plus grosse part de l’erreur est contenue dans cette variabilité
“haute fréquence”, alors la méthode choisie ne permettra pas d’y avoir accès. On notera
cependant que l’océan intégrant les flux, une correction de la moyenne mensuelle verra son
effet appliqué en continu. En conséquent, même une correction de faible ampleur aura un
effet significatif sur la SST.

Fig. 3.7 – Moyenne zonale du flux net de chaleur en W/m2 pour l’année 2004 estimé à
partir des moyennes mensuelles des variables atmosphériques de la réanalyse ERAinterim
(en pointillés), et de celui estimé à partir des mêmes variables mais à leur fréquence
originale (en trait plein).

Dans ce travail, on a pris le parti d’estimer des corrections de variables atmosphériques
à partir de leurs moyennes mensuelles, et ce afin de se focaliser sur la variabilité saisonnière
du forçage, et donc sur le comportement à long terme des simulations. On appliquera ainsi
des corrections constantes sur un mois aux champs de paramètres de forçage initiaux,
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corrections qui n’auront un impact que sur la part mensuelle des flux illustrée dans la
figure 3.7. La SST étant, comme on l’a vu dans ce chapitre, non seulement la signature
en surface des flux océan-atmosphère mais aussi l’une des variables océaniques les mieux
observées, c’est vers l’assimilation de ces données que notre méthode s’est orientée.
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Chapitre 4. Méthodologie d’assimilation pour l’estimation optimale du forçage d’un

modèle océanique

4.1 Objectifs

On a présenté dans les chapitres précédents les fondements du forçage d’un modèle
d’océan par des variables atmosphériques à sa surface. On a pu constater dans le der-
nier volet (chapitre 3) que les incertitudes associées aux variables atmosphériques utilisées
pour forcer les modèles sont suffisamment conséquentes pour être considérées comme une
source d’erreur incontournable lorsqu’on tente de représenter l’état observé de l’océan.
Cette considération sera illustrée en surface dans le chapitre 8 comparant des simulations
forcées par différentes bases de données ainsi que leurs écart aux observations de SST. On
dispose en effet d’une information de qualité à la surface de l’océan mais qui n’intervient
pas dans la fonction de forçage des modèles : la SST observée.

Ce chapitre a pour objectif de montrer comment le formalisme d’assimilation de
données peut être adapté au problème de la correction de forçage. La démarche pour-
suivie a été développée selon les axes suivants :

– Il est possible par assimilation de données de SST de corriger explicitement l’état
de surface du modèle, mais cette démarche peut amener à des incohérences entre
l’océan corrigé et les flux qui lui sont appliqués. C’est pour cette raison qu’on a
préféré une démarche d’estimation de paramètres (ici les paramètres de forçage) à
la correction directe de l’état du système.

– Ces méthodes nécessitent une adaptation des algorithmes d’assimilation de données
classiques afin d’associer une correction de paramètres non observés à une correction
de l’état. On introduira ici le concept de vecteur d’état augmenté.

– La question de la correction des paramètres du forçage par assimilation de données
de l’état océanique avec une méthode séquentielle a déjà été explorée dans des cas
idéalisés. Un des enjeux de ce travail est donc l’adaptation des méthodes alors uti-
lisées pour pouvoir se placer dans un contexte réaliste (utilisation d’observations
réellement disponibles, et application des corrections de paramètres à des simula-
tions libres d’une vingtaine d’années).

4.2 L’assimilation de données en océanographie

4.2.1 Historique

Pour décrire la dynamique océanique, on dispose de trois sources d’information : la
théorie, les modèles, et les observations. Comme vu dans le chapitre 2, les modèles, bien
que dérivant de principes physiques, comportent un certain nombre d’approximations dont
on ne sait pas encore s’affranchir, et qu’on peut seulement évaluer de manière statistique.
Quant aux observations, elles fournissent une information incomplète sur l’état à estimer,
principalement à cause de la non-continuité en espace et en temps du réseau d’observa-
tions. L’objectif de l’assimilation de données est de combiner de façon optimale ces deux
sources d’information afin d’améliorer tant la représentation de la dynamique océanique,
et donc la compréhension des processus physiques qui la régissent, que la prévision de son
état futur. Depuis longtemps utilisée par les atmosphériciens, l’assimilation de données
n’a fait son apparition en océanographie qu’au début des années 90, essentiellement en
raison de la difficulté d’observer l’océan. D’autre part, la non-linéarité des phénomènes
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océaniques reste un obstacle majeur à l’assimilation de données, nécessitant de travailler
sur des fenêtres temporelles suffisamment courtes pour permettre l’utilisation de méthodes
linéarisées suffisamment efficaces, au moins en première approche.

Cependant, avec le déploiement des observations in situ, et l’utilisation des satel-
lites depuis les années 80, on accède désormais à une couverture spatiale et temporelle
importante des variables de surface telles que la dénivellation (Sea Surface Height ou
SSH), la température (Sea Surface Temperature ou SST), et depuis cette année la sa-
linité (Sea Surface Salinity ou SSS), et le contenu en chlorophylle. Les récents progrès
de l’assimilation de données en océanographie sont fortement liés à ce nouveau contexte.
Outre la compréhension des phénomènes physiques, et l’amélioration des modèles d’océan,
l’océanographie opérationnelle et la prévision occupent aujourd’hui une place de plus en
plus importante. L’existence de grands projets internationaux tels que GODAE (Global
Data Assimilation Experiment), ou MyOcean est un indicateur des enjeux grandissants
de ce volet d’applications de l’assimilation de données.

La SSH, signature en surface des processus dynamiques de la circulation océanique,
est aujourd’hui largement assimilée dans les modèles d’océan. L’importance des processus
à méso-échelle suggérée par les modèles a été confirmée par les variations de la surface
observées depuis l’espace, et les satellites comme Topex/Poséidon ou Jason ont donné accès
aux propriétés dynamiques de la circulation océanique à des échelles qu’on ne pouvait
atteindre par des mesures in situ. La SST quant à elle est surtout assimilée dans un
contexte opérationnel ce qui permet de compenser les erreurs associées aux conditions à
la limite entre océan et atmosphère dans les modèles.

4.2.2 Les différentes méthodes d’assimilation

Il existe deux grandes familles de méthodes d’assimilation de données. Les unes re-
posent sur une approche statistique comme le filtre de Kalman, il s’agit des méthodes
dites d’estimation séquentielle, ou méthodes stochastiques de filtrage. Les autres appelées
méthodes variationnelles, s’appuient, elles, sur la théorie du contrôle optimal. Les méthodes
d’estimation statistique et de contrôle optimal permettent en principe de résoudre le même
problème d’assimilation en utilisant des approximations parfois différentes qui feront l’ob-
jet des paragraphes suivants.

Les méthodes variationnelles

L’assimilation variationnelle consiste à prendre une variable de contrôle océanique
éventuellement augmentée d’autres paramètres comme le forçage (comme réalisé par Stam-
mer et al. (2004)). L’objectif est alors d’identifier la variable de contrôle pour laquelle
l’intégration du modèle se rapprochera le plus des observations disponibles. Cette variable
est déterminée en minimisant une fonction coût J(x) représentant l’écart entre l’état du
modèle et les observations sur la fenêtre d’assimilation. Pour minimiser J(x), la méthode
basée sur l’adjoint du modèle linéaire tangent proposée par Le Dimet et Talagrand (1986)
est une des approches utilisées en océanographie. Il s’agit d’utiliser le transposé du modèle
direct linéarisé pour calculer le gradient de la fonction coût, et procéder par itérations
pour identifier l’état initial optimal. On répète ce processus itératif jusqu’à atteindre un
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certain critère de convergence, et on considère alors le dernier état initial comme optimal.

Performante pour résoudre les problèmes de grande taille, cette méthode semble en
effet idéale pour ce type d’applications, néanmoins, outre le développement nécessaire du
modèle adjoint, elle requiert un nombre important d’intégrations du modèle direct ainsi
que du modèle adjoint, et devient donc rapidement coûteuse tant en temps de calcul qu’en
espace de stockage. D’autre part, du fait de la dynamique non linéaire de l’océan, les
fenêtres temporelles sur lesquelles on peut approcher le modèle par son linéaire tangent
sont limitées (Luong , 1995), et on peut alors être contraint de procéder par périodes plus
courtes (Luong et al., 1998), au détriment de la continuité de la solution et du coût global
de calcul. On se rapproche alors du contexte du deuxième grand groupe des méthodes
d’assimilation : les méthodes séquentielles, ou statistiques.

Les méthodes statistiques

L’estimation de l’état optimal du système à partir d’observations disponibles à un ins-
tant donné, repose dans ce cas sur la connaissance des statistiques d’erreurs de prévision et
d’observation. La théorie d’estimation optimale repose sur le concept du BLUE (Best Li-
near Unbiased Estimation), origine de la théorie d’estimation optimale. Il est alors possible,
étant donné que les statistiques d’erreurs peuvent être définies de manière multivariée, de
corriger ainsi des variables non-observées. L’analyse consiste ensuite à minimiser la va-
riance de la différence entre état du système et observations, et est suivie d’une étape de
prévision, dans laquelle le modèle se chargera de faire évoluer les champs analysés et la
covariance d’erreurs. L’état analysé n’est plus forcément ici une solution du modèle comme
dans les méthodes variationnelles (à contrainte forte).

Nécessitant dès le départ moins de moyens en terme de code qu’une approche variation-
nelle, ces méthodes sont plus adaptées à un développement progressif du système d’assimi-
lation. Les méthodes statistiques utilisées en océanographie dérivent du filtre de Kalman
(Kalman, 1960). D’abord utilisées avec un faible nombre de variables, des méthodes de
rang réduit introduites par Pham et al. (1998) ont été développées pour des problèmes de
plus grande dimension typiques des applications en océanographie, comme le filtre SEEK
ou Singular Evolutive Ensemble Kalman filter (Brasseur et Verron, 2006).

4.2.3 Assimilation de SST

Dans le problème qui nous intéresse, à savoir l’assimilation de données de SST, les
différentes méthodes pouvant être utilisées vont du nudging au filtre SEEK en passant
par le variationnel, et peuvent avoir pour objectif la correction de l’état uniquement et/ou
l’estimation de paramètres non observés. Dans le cadre de simulations forcées de l’océan
seul, le contrôle des variables atmosphériques de forçage par des observations de surface
est certainement un bon moyen pour améliorer le réalisme des simulations.

La simulation océanique, à ses débuts, utilisait comme contrainte en surface une re-
laxation newtonienne (nudging) vers la SST observée. Le terme de relaxation empirique
ainsi introduit dans les équations dynamiques ne tient cependant pas compte des erreurs
respectives du modèle et des observations. Par la suite la formulation Bulk (présentée dans
le chapitre 2) a permis de conserver la possibilité de la surface de l’océan de rétroagir sur
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les flux calculés à partir des variables atmosphériques de forçage.

A l’instar de la SSH, la SST peut être assimilée dans un contexte opérationnel pour
corriger l’état du système. De même que dans une démarche de rappel de la surface
de l’océan simulé vers la SST observée, on se heurte alors à des incohérences possibles
entre les flux atmosphériques qui ne sont pas corrigés et restent donc faux et la SST
corrigée. En effet, l’assimilation dans ce cadre spécifique ne permet pas de prendre en
compte la rétroaction de la SST sur les flux via les formules Bulk, ce qui conduit à une
solution potentiellement divergente par rapport aux observations. Pour cette raison, il est
incontournable d’ajouter les paramètres de forçage atmosphérique aux variables à corriger
si on souhaite améliorer la représentation de la surface de l’océan par les modèles. Pour
pallier à ce problème, la solution consiste à estimer également des corrections de paramètres
de forçage non-observés, principe qui sera détaillée dans la section suivante.

Fig. 4.1 – Ecart moyen sur les 10 ans d’une expérience d’assimilation de données entre
le flux net de chaleur original (NCEP), et le flux net de chaleur corrigé par assimilation
de données (ECCO) en W/m2. Figure extraite de Stammer et al. (2004).

L’approche variationnelle pourrait a priori sembler la plus adaptée au contrôle des
variables atmosphériques de forçage (en ajoutant à l’état initial les variables de forçage
associées), et cette démarche a d’ailleurs déjà été entreprise pour répondre à ce problème
(Stammer et al., 2004; Roquet et al., 1993). Le principe consistait à identifier des flux air-
mer qui reproduiraient au mieux l’évolution observée de l’océan. Il s’agissait dans l’étude
de Stammer et al. (2004) de calculer un état de l’océan assimilé sur une période de 10
ans, en ajoutant à la condition initiale à corriger (vecteur de contrôle) trois paramètres de
forçage atmosphérique : la tension de vent, le flux de chaleur net, et le flux d’eau douce.
Cependant, l’hypothèse, faite en général, d’un modèle dont la dynamique serait parfaite
amène à des résultats où des corrections sur les flux air-mer ont tendance à compenser des
erreurs associées à la dynamique du modèle. Dans les courants de bord ouest par exemple,
on obtient des solutions irréalistes en terme notamment de flux de chaleur. On peut voir
en effet sur la figure 4.1 des corrections dans la région du Gulf Stream avec une correction
de l’ordre de -100 W/m2 près de la côte, puis de 100 W/m2 au large. Le front ainsi
identifié dans les corrections correspond vraissemblablement à un mauvais positionnement
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du Gulf Stream dans le modèle. Quant aux champs de tension de vent corrigés (figure
4.2), on y voit apparâıtre de petites structures qui sont davantage révélatrices d’erreurs
de modélisation, mais aussi du manque d’information sur les covariances d’erreurs due à
la procedure d’estimation, que de la réalité physique des phénomènes.

Fig. 4.2 – Ecart moyen sur les 10 ans d’assimilation de données entre les flux de quantité
de mouvement méridional (A) et zonal (B) originaux (NCEP), et les flux de quantité de
mouvement corrigés par assimilation de données (ECCO) en N/m2. Figure extraite de
Stammer et al. (2004).

D’autres travaux ont été menés sur le même thème avec une approche séquentielle
(Skachko et al., 2009; Skandrani et al., 2009), motivés par la mise en œuvre d’une solution
moins coûteuse en temps de calcul, cohérente avec la démarche d’ensemble en assimilation
(voir chapitre 5) et facile à mettre en place pour un large spectre d’applications. L’engage-
ment de l’équipe MEOM dans ces travaux, ainsi que les résultats encourageants obtenus
dans le cadre des études de Skachko et al. (2009) et Skandrani et al. (2009) nous ont poussé
à poursuivre la réflexion dans cette direction, utilisant donc la méthode du filtre SEEK
pour corriger des variables atmosphériques de forçage à partir d’assimilation de données
de SST.

4.3 Contrôle du forçage par filtrage

La méthode d’assimilation de données utilisée dans ce travail est celle du filtrage de
Kalman. La description de la formulation de cette méthode fera l’objet de la première
partie de cette section. On se propose cependant dans ce travail d’estimer des corrections
des paramètres de forçage atmosphérique, et plus uniquement de l’état de l’océan à pro-
prement parler. On augmentera alors le vecteur d’état des paramètres de la fonction de
forçage qu’on souhaite corriger. Le concept de vecteur d’état augmenté, ainsi que les mo-
difications induites dans la méthode d’assimilation seront décrits dans la deuxième partie
de cette section. Se pose également la question du choix de ces paramètres : comme on
l’a vu dans le chapitre 2, on peut identifier dans la fonction de forçage plusieurs sources
d’erreurs, tant liées aux coefficients des formules bulk, qu’aux variables atmosphériques
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elle-mêmes. Il est alors important de noter que l’identification d’un trop grand nombre de
paramètres, alors qu’on ne dispose que d’une seule variable observée peut s’avérer difficile.
Les choix sur lesquels se sont portés les travaux précédents et cette thèse seront décrits
dans la prochaine section, et nous allons tout d’abord nous intéresser à la méthode d’as-
similation retenue.

4.3.1 Formulation du filtre de Kalman pour l’estimation d’état

Le système que l’on cherche à décrire est composé des variables océaniques dont on
va exploiter les observations (idéalement tout l’état de l’océan : température, salinité, et
vitesses zonale et méridionale de courant). L’ensemble de ces variables compose le vecteur
de contrôle du système qu’on notera par la suite x.

Partons maintenant d’un état estimé de l’océan xa
i à l’instant ti. Le modèle d’océan

qui décrit l’évolution du vecteur d’état du temps ti à l’instant ti+1 peut être mis sous la
forme d’un opérateur matriciel linéaire Mi,i+1. L’état prévu (forecast) de l’océan x

f
i+1 au

temps ti+1 peut alors s’écrire sous la forme :

x
f
i+1 = Mi,i+1x

a
i (4.1)

On dispose également au temps ti+1 d’observations par exemple de température et sa-
linité de surface yi+1. Comparer la prévision et les observations va nécessiter de se situer
dans le même espace. On définit donc un opérateur H pour passer de l’espace du modèle
à l’espace des observations, tel que l’équivalent modèle du vecteur y dans l’espace des
observations s’écrive Hx.

Le filtre de Kalman permet d’accéder à un estimé optimal de l’état “vrai” (true) du

système xt
i+1 à l’instant ti+1, à partir de x

f
i+1, yi+1, et des covariances d’erreurs de prévision

et d’observation liant les différentes variables du vecteur d’état. Soit ef

i+1
= x

f
i+1 − xt

i+1

l’erreur de prévision, la matrice de covariance d’erreurs de prévision P
f
i+1 est définie par :

P
f
i+1 = < e

f
i+1e

fT

i+1 > (4.2)

Cette erreur de prévision dépend elle même de deux choses : l’erreur sur la condition
initiale et l’erreur modèle (incluant les erreurs dues aux forçages). Soit ea

i
= xa

i − xt
i l’erreur

sur la condition initiale, on définira de même la matrice de covariance d’erreurs associée
Pa

i comme précédemment, et Qi,i+1 la matrice représentant l’erreur modèle générée entre
les temps ti et ti+1. Sous l’hypothèse d’indépendance entre l’erreur initiale et l’erreur du
modèle, on peut alors écrire P

f
i+1 sous la forme :

P
f
i+1 = Mi,i+1P

a
i M

T
i,i+1 + Qi+1 (4.3)

Reste à définir l’erreur d’observation quantifiant l’écart entre les observations et l’état
“vrai” du modèle dans l’espace des observations. Posons donc eo

i+1
= yi+1 − Hxt

i+1 et Ri+1

la matrice de covariance d’erreurs d’observation est donc définie de la façon suivante :

Ri+1 = < eo
i+1e

oT

i+1 > (4.4)
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On peut alors procéder à l’étape d’analyse qui consiste à calculer le meilleur estimé
xa

i+1 du vecteur d’état en fonction des informations disponibles :

xa
i+1 = x

f
i+1 + Ki+1(yi+1 − Hi+1x

f
i+1) (4.5)

où Ki+1 le gain de Kalman s’écrit

Ki+1 = P
f
i+1H

T
i+1(Hi+1P

f
i+1H

T
i+1 + Ri+1)

−1 (4.6)

La mise en place du filtre de Kalman nécessite donc d’estimer la matrice Pf (et donc Pa

et Q), tâche aussi importante que difficile étant données d’une part les dimensions de ces
matrices dans les problèmes d’océanographie réaliste, et d’autre part à la méconnaissance
des statistiques d’erreurs.

Le cadre général présenté ici concerne la correction des variables qui définissent l’état
de l’océan, et l’application standard du filtre passe par la récursivité dans le temps des
étapes 4.5 et 4.6. On souhaite cependant estimer des corrections de paramètres du forçage
qui pilote l’évolution de cet état. On décrira donc dans la suite l’adaptation de la méthode
de filtrage à ce cas particulier.

4.3.2 Adaptation de la méthode de filtrage pour l’estimation de pa-

ramètres

Vecteur d’état augmenté

L’estimation de paramètres non-observés ou mal connus est également possible par
filtrage de Kalman (Evensen, 2009). Cette application requiert cependant quelques adap-
tations de la méthode décrite au début de cette section. En effet, estimer des corrections
des paramètres (forçage atmosphérique dans notre cas) implique qu’on les ajoute au vec-
teur d’état défini précédemment (expression 5.3). Le vecteur de contrôle du système x

deviendra alors un vecteur d’état augmenté x̂ contenant l’état de l’océan, mais aussi les
paramètres à corriger (vecteur p). La spécification du contenu du vecteur augmenté en
terme de variables atmosphériques sera précisé dans la suite de ce chapitre.

x̂ =

[ [
x

]

[
p

]

]

avec
[

p
]

=









p1

p2

p3

· · ·
pm









(4.7)

avec p1 à pm les m paramètres que l’on cherche à corriger par filtrage.

Reprenons maintenant l’équation 4.1. La matrice Mi,i+1 deviendra M̂i,i+1. Puisqu’on
considère leur valeur moyenne, les paramètres de forçage à corriger sont considérés constants
sur la fenêtre d’intégration du modèle. La matrice Mi,i+1 est donc augmentée d’une ma-
trice identité I. De même, l’opérateur H servant à passer de l’espace du vecteur d’état
augmenté à l’espace des observation deviendra Ĥ puisqu’on n’assimile pas d’observation
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directe des paramètres p. On aura donc une adaptation de ces deux opérateurs au vecteur
d’état augmenté de la manière suivante :

M̂i,i+1 =

[
Mi,i+1 0

0 I

]

et Ĥ =

[
H 0
0 0

]

(4.8)

La relation 4.5 deviendra alors :

x̂a
i+1 = x̂

f
i+1 + K̂i+1(yi+1 − Ĥi+1x̂

f
i+1) (4.9)

avec :

x̂
f
i+1 = M̂i,i+1x̂

a
i

K̂i+1 = P̂
f
i+1Ĥ

T
i+1(Ĥi+1P̂

f
i+1Ĥ

T
i+1 + Ri+1)

−1 (4.10)

P̂
f
i+1 = M̂i,i+1P̂

a
i M̂

T
i,i+1 + Q̂i+1

Ces transformations nous ramène donc au problème initial du filtrage de Kalman, à
savoir la nécessité d’estimer la matrice P̂f (et donc P̂a et Q̂) mais dans le cas d’un vecteur
d’état augmenté. On ne peut avoir directement accès à cette matrice P̂f , il existe cepen-
dant plusieurs méthodes pour évaluer sa valeur initiale. Le filtre de Kalman présentant
une grande dépendance à l’initialisation de cette matrice (Ballabrera-Poy et al., 2001), il
convient de traiter sa fabrication avec soin. Cependant, le choix fait dans ce travail de ne
pas appliquer par intermittence la correction de l’état du système mais uniquement celles
des paramètres de forçage permet de simplifier encore son estimation.

Estimation de paramètres sans correction de l’état : séquences indépendantes

Notre démarche consiste à produire un jeu de forçage corrigé destiné à forcer par la
suite des simulations libres, ce qui n’implique pas nécessairement la correction de l’état du
système. En effet, si on fait l’hypothèse que toute l’erreur de prévision vient des forçages
et que la correction sur les forçages est idéale, ce nouveau jeu de forçage permet de pi-
loter parfaitement le système, et on a alors Pa

i+1 = 0 si xa
i+1 = Mcorr.x

a
i, avec Mcorr.

l’opérateur modèle contenant les paramètres de forçage corrigés. Ceci nous évite de devoir
corriger explicitement l’état du modèle x. Par conséquent, notre approche diffère d’une
méthode d’assimilation séquentielle basée sur l’enchâınement de cycles d’analyse et de
prévision, et s’apparente davantage à un procédé systématique produisant pour chaque
fenêtre d’assimilation des jeux de correction indépendants les uns des autres.

L’avantage de cette méthode par rapport à une approche d’assimilation séquentielle
classique réside dans le fait qu’on évite ainsi la propagation de l’erreur d’analyse P̂a,
devenant l’erreur de condition initiale du cycle suivant. Si on considère qu’on initialise
notre étape d’analyse avec un état très proche des observations, on peut alors négliger
l’erreur P̂a dans l’expression de P̂f . La sensibilité de l’étape d’analyse aux erreurs de
conditions initiales (dont la construction dans le modèle a été décrite au chapitre 2) sera
abordée plus en détails dans le chapitre 6. L’expression de P̂f des équations 4.11 devient
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donc :

P̂
f
i+1 = M̂i,i+1P̂

a
i M̂

T
i,i+1

︸ ︷︷ ︸

0

+Q̂i+1 (4.11)

P̂
f
i+1 = Q̂i+1

Estimer P̂f revient donc dans notre cas à estimer Q̂i+1 c’est à dire l’erreur modèle
générée sur la période choisie pour l’assimilation de données. On souhaite donc que la
part des erreurs du modèle contenue dans la matrice Q̂i+1 de l’équation 4.3 soit due uni-
quement aux erreurs sur les paramètres à corriger. Plusieurs possibilités sont envisageable
pour répondre à ces exigences. La méthode retenue ici, celle de Monte-Carlo (Evensen,
1994), sera décrite plus en détails dans le chapitre 5.

L’estimation de paramètres de forçage par filtrage selon tout ou partie de la méthode
développée dans cette section ont déjà été réalisés dans des contextes idéalisés. L’objectif
de la section suivante est donc de rassembler les principales caractéristiques de ces travaux
afin d’en identifier les points communs et les différences. On pourra ainsi les lier à notre
propre démarche et en souligner les évolutions nécessaires au réalisme de notre contexte.

4.4 Développements méthodologiques antérieurs

Comme évoqué plus haut, deux études sur la même thématique ont plus particulièrement
motivé et fourni les bases de l’approche développée ici : Skachko et al. (2009) et Skan-
drani et al. (2009). Tous deux se fondent sur la méthode introduite dans les paragraphes
précédents, et schématisée par la figure 4.3. La méthode a évolué dans ces travaux tant en
ce qui concerne les paramètres corrigés (à savoir, ceux dont on considère que les erreurs
sont les plus importantes), que le réalisme des expériences mises en place, ou les échelles
de temps envisagées pour les corrections. Dans un premier temps Skachko et al. (2009)
ont exploré la possibilité de corriger les coefficients turbulents des formules Bulk (CE et
CH) par une approche séquentielle, et ainsi de mieux contraindre les caractéristiques de
la couche de mélange océanique. La démarche consistait à mener ce qu’on appelle des
expériences jumelles : il s’agit d’extraire d’une simulation de référence considérée comme
l’océan “vrai”, des observations synthétiques (ici des profils de température et salinité sur
les 200 premiers mètres), de les assimiler dans une simulation où les coefficients qu’on
souhaite corriger sont différents, et de voir si on se rapproche alors des coefficients uti-
lisés pour la simulation de référence. On a distingué quatre hypothèses cruciales dans ce
travail :

– Le vecteur d’état est ici composé des température, salinité, et vitesses zonale et
méridionale de l’océan (variables en trois dimensions), augmenté des coefficients
turbulents CE et CH . Pour se placer dans un contexte de validation de méthode, on
a réalisé des expériences d’assimilation dans des conditions idéales (expériences ju-
melles). En effet, l’utilisation d’observations synthétiques issues du même modèle que
la simulation à corriger assure d’office la cohérence entre les deux jeux de données.

– La simulation de référence est une simulation globale ORCA2 pour l’année 1993, et
une phase d’analyse est réalisée tous les dix jours. On notera que sur une courte
période comme celle là, les flux n’ont qu’un faible impact sur l’océan profond, et
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Fig. 4.3 – Représentation schématique de la méthode utilisée. Cette approche nécessite
la détermination de la matrice de covariance d’erreurs de prévision Pf , qu’on estime par
le biais d’expériences d’ensemble. Dans ces dernières, on négligera les erreurs de condi-
tions initiales (Pa = 0), ainsi que les autres erreurs présentes dans le modèle afin de
considérer Pf = Q comme représentative uniquement de l’impact des erreurs de forçage
dans le modèle.
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l’utilisation d’observations jusqu’à 200 mètres de la surface a permis de contraindre
efficacement les coefficients turbulents des formules bulk.

– La matrice de covariance d’erreurs évaluée par une méthode de Monte-Carlo a été
construite pour être représentative de la réponse du modèle aux erreurs sur les
coefficients CE et CH sur des périodes de dix jours, et pour toute l’année 1993. Elle
est ensuite identique pour toutes les phases d’assimilation.

– Les conditions initiales de la simulation de référence (océan “vrai”), de la simula-
tion “fausse”, et des expériences d’ensemble sont identiques. Ainsi, on s’affranchit
complètement de l’erreur sur la condition initiale, ce qui rend la détermination de la
matrice de covariance d’erreurs Pf par une méthode de Monte-Carlo plus robuste,
puisque la seule différence entre l’océan “vrai” et l’océan “faux” provient de l’erreur
modèle due aux coefficients CE et CH.

Deux variantes du schéma d’assimilation ont ainsi été testées et comparées à un schéma
de référence où seul l’état de l’océan était corrigé : l’une où on corrigeait uniquement les
coefficients CE et CH pour contraindre le modèle, l’autre où on y associait la correction de
l’état de l’océan. La première, davantage destinée à un contrôle des erreurs systématiques
sur les flux dans les modèles, est une alternative optimale à un terme de relaxation en
SST ou SSS. La deuxième viendrait plus en complément d’un schéma d’assimilation exis-
tant, permettant alors de contrôler d’autres sources d’erreurs et d’exploiter d’autres ob-
servations. Il a ainsi été montré que les deux procédures amenaient à des estimations
précises de CE et CH, même si la correction de ces paramètres seule ne suffisait pas à
contraindre l’ensemble du système. En effet, on identifiait déjà à ce stade l’importance
des erreurs sur les conditions initiales provenant de corrections des coefficients turbulents
légèrement imprécises, et qui détériorent la qualité de l’analyse dès qu’elles apparaissent
dans le système.

Par la suite, la méthode a été adaptée à un contexte plus réaliste avec l’article de Skan-
drani et al. (2009). Ici, on assimile des données de SST et SSS pour corriger non seulement
les coefficients turbulents des formules Bulk, mais aussi quatre variables atmosphériques
intervenant dans le calcul des flux de forçage. On ne s’intéresse plus ici à la correction
de l’état du modèle, mais seulement à celle de ces paramètres. Reprenons les points clés
abordés par Skandrani et al. (2009) afin de discerner les différences fondamentales :

– Le vecteur d’état n’est plus seulement augmenté des coefficients CE et CH , mais
aussi de la température et de l’humidité de l’air (Ta et qa), de la fraction de couver-
ture nuageuse (C), et des précipitations (P ). Contrairement à l’étude présentée plus
haut, on extrait ici des observations synthétiques de SST et SSS d’une réanalyse de
Mercator-océan, utilisée comme simulation de référence. La nature des différences
entre les données du modèle et celles de la réanalyse sont comparables à celles qu’on
rencontre entre la réalité et le modèle d’océan, ce qui fait de cette étude une évolution
plus réaliste de celle de Skachko et al. (2009). Les expériences réalisées restent cepen-
dant idéales dans le sens où on n’utilise pas de vraies observations, et où on dispose
de l’état de référence complet (la réanalyse, en trois dimensions) pour valider la
méthode.

– L’état de référence est désormais la réanalyse PSY2G2 de Mercator-Ocean. Le modèle
utilisé pour la produire est très similaire à celui de cette étude : même code numérique
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OPA, même grille, même physique, mais avec un forçage atmosphérique différent.
On extrait ici des données de cette réanalyse entre les mois de juin 1993 et 1994, et
on effectue une phase d’assimilation à une fréquence de 7 jours, fenêtre temporelle
comparable à celle utilisée dans les travaux précédents, ce qui assure la légitimité
du choix de n’assimiler que des variables de surface de l’océan pour contrôler des
paramètres de forçage.

– L’évaluation de la matrice de covariance d’erreurs par une méthode de Monte-Carlo a
vu une amélioration methodologique significative par rapport au travaux de Skachko
et al. (2009). Elle est en effet différente pour chaque cycle d’assimilation, et calculée
via un ensemble dispersé autour de l’état courant du système.

– Afin de pouvoir de nouveau s’affranchir des erreurs sur les conditions initiales Pa,
erreurs qui deviendraient prépondérantes sur un cycle d’assimilation d’une semaine,
des conditions initiales parfaites (correspondant donc à l’état de l’océan dans la
réanalyse) ont été construites via une expérience d’assimilation idéale. Dans le cas
contraire, on ne pourrait plus négliger Pa dans l’expression de Pf , ce qui rendrait
l’hypothèse que Pf = Q abusive. Cependant, l’influence de ces erreurs a aussi été
étudiée en marge de l’étude, et il a été montré que la méthode reste efficace sur le
long terme même en leur présence.

Fig. 4.4 – Moyennes temporelles entre juin 1993 et juin 1994 des corrections de tempéra-
ture en C̊ (A) et d’humidité en kg/kg (B). Figure extraite de Skandrani et al. (2009).

Le fait d’aller vers un contexte plus réaliste introduit de nouvelles difficultés dans la
problématique, notamment en ce qui concerne de potentiels effets de compensation. En
effet, la faible résolution du modèle implique la représentation incorrecte de certaines ca-
ractéristiques de la circulation générale océanique. Cela a pour conséquence d’attribuer
cette partie de l’erreur modèle à l’erreur sur les flux, et d’amener à des corrections de pa-
ramètres physiquement irréalistes. Conserver des corrections dans un intervalle cohérent
avec la réalité des erreurs sur les paramètres de forçage a fait l’objet d’une avancée notoire
de la méthodologie qu’on décrira plus précisément au chapitre 6. On constate cependant
la persistance de corrections excessives sur la figure 4.4 puisqu’on obtient ainsi des correc-
tions moyennes sur la période étudiée allant jusqu’à 8̊ C pour la température et 0,24g/kg
pour l’humidité aux hautes latitudes et dans les courants de bord ouest. Ces expériences
d’assimilation mènent à une solution du modèle plus proche de la réanalyse, ce qui encou-
rage à aller vers un contexte encore plus réaliste. Il faut cependant rester vigilant quant
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aux erreurs qu’on risque de corriger, à tort, via des paramètres de forçage. L’importance
de la détermination de la matrice de covariance d’erreurs de prévision est de nouveau
soulignée, ses caractéristiques ayant une nette influence sur les corrections calculées par la
suite.

Si on compare ces travaux à l’adaptation de la méthode de filtrage classique décrite
dans la section précédente, on distingue déjà les aspects fondamentaux qui ont orienté
notre travail :

– On considère un vecteur d’état augmenté de paramètres impliqués dans la fonction
de forçage atmosphérique ;

– Même si la correction de l’état a été étudiée en marge de chacune des études, Skachko
et al. (2009) et Skandrani et al. (2009) se sont intéressés à l’estimation de paramètres
seule.

– L’importance de l’erreur sur la condition initiale Pa, ainsi que l’estimation de la dis-
tribution de probabilité de distribution des paramètres (méthode de Monte-Carlo)
sont clairement identifiés comme des points à ne pas négliger.

C’est à la suite de ces travaux, et en s’appuyant sur les résultats qui en ont découlé
qu’on a pu envisager, dans le cadre de cette thèse de corriger des paramètres de forçage
atmosphérique par assimilation de données réalistes.

4.5 Mise en œuvre de la méthode dans un contexte réaliste

Les objectifs qui ont motivé la poursuite de ces travaux sont de deux sortes. Il s’agis-
sait d’une part d’améliorer la représentation par les modèles de l’océan observé par le
passé au moyen de la SST seule, autrement appelée hindcast, en apportant une correction
optimale sur le forçage atmosphérique. En effet, les corrections actuelles sont souvent em-
piriques, et ne s’appuient pas sur les statistiques du système, comme par exemple les jeux
de forçage utilisés dans NEMO par le consortium DRAKKAR (Brodeau et al., 2010) ou
pour l’expérience CORE (Large et Yeager , 2009; Griffies et al., 2009). D’autre part, les
variables de surface observées par satellite que sont la SST et bientôt la SSS représentent
un fort potentiel pour la représentation de l’océan, étant donnés leur précision, et leur lien
avec la fonction de forçage. La validation d’une méthode où elles sont exploitées efficace-
ment est donc un enjeu de taille dans cette étude.

On a conservé le même modèle que dans les travaux précédents, à savoir NEMO, dans
sa configuration globale à une résolution de 2̊ . Les paramètres qu’on souhaite corriger, et
avec lesquels on va donc forcer le modèle, sont issus de la réanalyse ERAinterim du centre
européen ECMWF (European Center of Weather Forcasting) sur la période entre 1989 et
2006. C’est sur cette base que la méthode présentée dans les paragraphes précédents va
évoluer dans un contexte climatique, et vers plus de réalisme.

4.5.1 Les données utilisées

Augmenter le réalisme des expériences d’assimilation implique d’abord d’utiliser de
vraies observations, et non plus des observations synthétiques. On assimilera donc ici la
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SST de Hurrel (Hurrell et al., 2008), disponible mensuellement entre 1958 et 2007 à une
résolution spatiale identique à celle du modèle. On ajoutera au vecteur d’observations une
climatologie de SSS (Levitus et al., 1998) pour assurer une contrainte suffisante au bon
fonctionnement du schéma d’assimilation.

Par rapport aux études précédentes (Skachko et al., 2009; Skandrani et al., 2009), les
paramètres qu’on corrige ne comprennent plus les coefficients turbulents CE et CH, et
on ajoute les vitesses du vent zonale et méridionale (u10 et v10), ainsi que les flux ra-
diatifs descendants courtes et longues longueurs d’ondes (radsw et radlw) aux variables
atmosphériques estimées dans les travaux de Skandrani et al. (2009). Les paramètres es-
timés sont au nombre de 7 : la température de l’air à 2 m (t2), l’humidité de l’air à 2 m
(q2), la vitesse de vent zonale à 10 m (u10), la vitesse de vent méridionale à 10 m (v10),
les radiations solaires incidentes (radsw), les radiations infrarouge descendantes (radlw),
et les précipitations (precip). On estime en effet que les erreurs sur ces variables ont un
impact plus important sur le flux net de chaleur qu’un changement de paramétrisation des
formules Bulk (Fairall et al., 2003), comme le montre la figure 4.5.

4.5.2 Les échelles de temps

On se place ici dans un contexte climatique, c’est à dire qu’on va calculer et évaluer
l’impact des corrections sur les paramètres de forçage atmosphérique sur une période
de 20 ans, celle de la réanalyse ERAinterim. On fera le choix de corriger des moyennes
mensuelles de ces forçages, se focalisant donc davantage sur une tendance à long terme,
que sur la précision ponctuelle des paramètres concernés. En effet, l’océan sur le long terme
agit comme un intégrateur des flux qui lui sont appliqués. C’est cette quantité intégrée qui
peut imprimer à une simulation des biais ou des tendances. On cherche donc à corriger une
valeur intégrée des flux, en l’occurence ici le moyenne mensuelle. D’autre part, le contrôle
du forçage à haute fréquence (6h) avec des observations de SST mensuelles apparâıt comme
peu cohérent, puisque les observations disponibles ne voient pas les variations à plus haute
fréquence des paramètres atmosphériques. On travaillera donc à l’échelle des variabilités
saisonnière et interannuelle des forçages, et non plus, comme dans les études précédentes,
à une fréquence de l’ordre de la semaine. En calculant des corrections de paramètres de
forçage sur une longue période, on pourrait alors envisager de les appliquer dans une
problématique “hindcast” ou comment améliorer la représentation par les modèles de
l’océan observé. D’autre part, on va pouvoir ainsi évaluer l’impact de telles corrections sur
les flux de chaleur intégrés sur une longue période, et ainsi avoir un regard “climatique”
sur le problème en s’intéressant à l’évolution du contenu thermique de l’océan.

4.6 Discussion autour de la pertinence de l’approche

Dans ce contexte qui n’est donc plus aussi idéal que ce qu’on a vu précédemment,
il s’agit donc de conserver la robustesse de la méthode, tout en l’appliquant au monde
réel. Ici, on n’a plus accès à l’état de l’océan “vrai” complet en trois dimensions pour
valider les résultats, et on ne peut plus, d’autre part, négliger l’erreur d’observation sur
les variables de surface. On ne connâıt pas non plus, bien sûr, la valeur “vraie” des pa-
ramètres de forçage, ni la condition initiale parfaite qui assurera une part de l’efficacité
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Fig. 4.5 – A : Différence moyenne en W/m2 entre les climatologies (1984-2000) de flux
de chaleur turbulent (Qturb = Qlat + Qsens) estimées avec les algorithmes Bulk COA3 et
LY04 (paramétrisations différentes des coefficients de transfert). Ces climatologies ont été
construites à partir des variables atmosphériques de DFS4 et de la SST de Hurrell. Figure
extraite de Brodeau (2007). B : Différence moyenne en W/m2 entre les climatologies
(1984-2000) de flux net de chaleur estimées avec des contributions radiatives issues de
sources différentes (ISCCP et ERA40). Ces climatologies sont construites en utilisant
l’algorithme Bulk LY04, et où parmi les variables atmosphériques, seules les radiations
cjangent. Figure extraite d’une communication personnelle de L.Brodeau.
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des expériences d’assimilation.

Il faudra aussi prendre en compte les erreurs du modèle qui ne sont pas dues aux
forçages afin de ne pas introduire d’effets de compensation dans les corrections calculées.
En effet, on aura fatalement une correction des paramètres qui dépendra du modèle et de
sa résolution, ce qui pourrait rendre difficile leur application dans des simulations à plus
haute résolution, par exemple, ou en tout cas dans une configuration où les erreurs modèle
sont de nature différente.

Fig. 4.6 – Différence entre les moyennes mensuelles de SST de janvier 2004 en C̊ pour
la simulation d’où sont extraites les conditions initiales “idéales”, et pour celle à laquelle
on aura appliqué les corrections de forçages sur un mois.

L’hypothèse qui consiste à considérer chaque mois indépendamment est elle aussi re-
lativement forte dans le sens où elle entrâınera que la correction des variables de forçage
calculée pour un mois donné ne ne sera pas “visible” par le mois suivant. On calculera
alors une nouvelle correction sans utiliser d’information sur l’impact de la précédente sur
le système. Des corrections vont donc être calculées à partir d’une base qui ne sera pas la
même que celle sur laquelle elles vont être appliquées à terme. Comme on peut le voir en
surface sur la figure 4.6, après seulement un mois en appliquant au modèle les nouvelles
variables de forçage, on a déjà une solution qui s’éloigne par endroit de manière significa-
tive de l’état de l’océan à partir duquel sont calculées ces corrections de paramètres.

Reste donc à se poser la question de la légitimité de l’approche malgré toutes ces sources
d’erreurs avec lesquelles il faudra composer. On insistera donc sur le fait que même s’il
existe une part des corrections calculées qui dépendra du modèle, l’effet de ces corrections
respectivement sur les différents flux de chaleur, leur variabilité interranuelle, ou encore
leur covariance sont autant de diagnostics qui ont beaucoup à nous apprendre en terme
réponse de l’océan au forçage atmosphérique. Chacun de ces points a fait l’objet d’une
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adaptation particulière qui sera détaillée dans les chapitres suivants.
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5.1 Objectifs

La prévision d’ensemble consiste à “faire tourner” un modèle numérique plusieurs fois
sur une même période, à partir de conditions initiales ou (dans notre cas) de paramètres
de forçages qui différent entre eux par des quantités (ou perturbations) représentatives des
incertitudes existant sur la connaissance de ces conditions initiales ou de ces paramètres.
La prévision de l’état de systèmes comme l’océan ou l’atmosphère est sensible à des varia-
tions de conditions initiales ou de paramètres de forçages, qui peuvent ensuite évoluer en
fonction de la dynamique du système. La prévision d’ensemble permet alors d’identifier
par une étude statistique de l’ensemble la distribution de probabilité de l’état du modèle.
Cette approche est de plus en plus utilisée pour la prévision d’évènements climatiques
extrèmes mais permet aussi de répondre à toutes sortes de problématiques dans lesquelles
on ne mâıtrise pas complètement l’impact des incertitudes de départ (Palmer et al., 2002).

La mise en œuvre d’expériences d’ensemble répond ici à un objectif bien précis : l’esti-
mation de la matrice de covariance d’erreurs de prévision, nécessaire à la mise en œuvre de
la méthode d’assimilation élaborée au chapitre 4 pour l’estimation de corrections sur les
paramètres de forçage. Il s’agit donc, comme on l’a évoqué au chapitre précédent, d’évaluer
l’impact potentiel des erreurs de forçage atmosphérique sur la prévision du modèle. Pour
cela, on doit faire une hypothèse a priori sur les statistiques des incertitudes sur les pa-
ramètres de forçage, et décider du procédé de mise en œuvre de la prévision d’ensemble
afin de voir comment elles se répercutent sur la prévision océanique. C’est à cela qu’est
consacrée la section suivante qui décrira le cadre technique des expériences d’ensemble,
ainsi que des calculs d’EOFs associés, tel qu’ils ont été menés ici.

En premier lieu, on identifiera les caractéristiques à soigner lors de leur mise en œuvre
afin de répondre à l’objectif de fabrication de la matrice P̂f définie au chapitre 4. On
détaillera ensuite notre protocole expérimental, de la génération d’un ensemble de per-
turbations à appliquer aux paramètres de forçage, à la fabrication à proprement parler
de la matrice de covariance d’erreur de prévision. Enfin, on illustrera l’ensemble de cette
démarche pour le mois de janvier 2004.

5.2 Génération de la prévision d’ensemble

Comme on l’a expliqué au chapitre 4, on souhaite estimer des corrections mensuelles
de paramètres de forçages, et on traitera chaque mois de la période de la réanalyse de
manière indépendante. L’ébauche (état que l’on cherche à corriger) est une simulation
d’une durée d’un mois à partir de conditions initiales proches des observations, et forcée
par les paramètres ERAinterim. Afin de disposer d’un ensemble représentatif des variations
de l’état du modèle dues aux erreurs de forçage, on s’assurera en premier lieu :

– d’initialiser chaque expérience d’ensemble par les conditions initiales proches des
observations afin de pouvoir négliger Pa dans l’estimation de Pf ,

– de minimiser les autres erreurs du modèle susceptibles de perturber l’état du système,
et d’être ensuite incluses dans la matrice de covariance Q d’erreurs comme impu-
tables aux incertitudes de forçage.
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Ces deux points préliminaires ont fait l’objet d’adaptations particulières décrites au
chapitre 2, à savoir la contrainte du modèle par une approche en robust diagnostic (léger
entre 0 et 400m) afin d’isoler les seules variations associées aux forçages, et la construction
de conditions initiales aussi cohérentes que possible avec les observations utilisées pour
l’assimilation de données via une simulation fortement rappelée en surface vers la SST de
Hurrel. On soulignera également l’importance d’initialiser la prévision d’ensemble par les
mêmes conditions que l’expérience libre lors de l’évaluation de l’impact de la correction de
paramètres dans le modèle, et ce afin d’assurer la cohérence des statistiques de l’ensemble
avec la simulation à corriger. Etant données ces deux hypothèses, il s’agit alors d’identifier
un échantillon de perturbations correspondant à notre connaissance a priori des erreurs
sur les paramètres de forçage, afin d’évaluer leur impact par l’ensemble correspondant des
prévisions du modèle.

5.3 Protocole expérimental

Le tableau 5.1 reprend les différentes étapes de la méthode appliquée systématiquement
à chaque mois de la réanalyse. On commencera par construire des conditions initiales
proches des observations, afin d’assurer, comme vu plus haut, une construction de la
matrice P̂f cohérente avec les erreurs dues au forçage. On déterminera ensuite cette matrice
par une expérience d’ensemble qui sera décrite dans ce chapitre. Enfin, on appliquera
l’étape d’analyse du filtre SEEK pour le calcul des corrections mensuelles des variables
atmosphériques (voir chapitre 6).

Tab. 5.1 – Protocole de mise en œuvre des expériences d’ensemble.

étape 1 Construction d’une condition initiale au moyen d’une simulation forcée par les
variables ERAinterim à laquelle on impose un fort rappel vers la SST observée.

étape 2 Détermination d’un ensemble de perturbations des paramètres de forçage cor-
respondant au mois considéré et a priori représentatives des erreurs de forçage
à corriger.

étape 3 Mise en oeuvre d’un ensemble de simulations forcées par les paramètres
ERAinterim auxquels on a appliqué les perturbations définies à l’étape 2, et
ayant toutes la même condition initiale (étape 1).

étape 4 Détermination de la matrice de covariance d’erreurs Q à partir des 100 pre-
miers modes EOF de l’ensemble obtenu.

5.3.1 Statistiques des perturbations

Le principe consiste à fabriquer un ensemble de prévisions du modèle à partir de
différentes valeurs des paramètres que l’on cherche à estimer. La distribution de proba-
bilité des paramètres utilisés pour fabriquer l’ensemble est définie par une gaussienne, et
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on fait l’hypothèse que leur covariance d’erreur peut être dérivée de leur variabilité sur
la période de la réanalyse (1989-2007). En effet, on a vu au chapitre 3 que les différences
entre les paramètres atmosphériques issus d’ERAinterim et de DFS4, qu’on suppose ca-
ractéristiques des erreurs sur les variables ERAinterim, étaient pour chaque mois du même
ordre de grandeur que l’amplitude de la variabilité interannuelle du mois en question (fi-
gure 3.2). Une distribution de probabilité des paramètres dérivée de cette variabilité est
donc cohérente avec l’information a priori sur leur covariance d’erreur. On considère donc
que les perturbations appliquées aux paramètres de forçage du vecteur d’état augmenté
défini au chapitre 4 pour fabriquer l’ensemble sont constantes sur la durée de la fenêtre
d’assimilation (1 mois). D’autres approches existent comme la caractérisation des pertur-
bations par la différence entre deux jeux de données atmosphériques par exemple (Lucas
et al., 2008).

Fig. 5.1 – Schématisation de la part du signal total conservée pour déterminer les per-
turbations de forçage, exemple du mois d’avril. On fait l’hypothèse que les erreurs sur les
paramètres ont une variabilité de même nature que la variabilité interannuelle de ces pa-
ramètres sur une fenêtre de 3 mois : mars, avril, et mai. Le signal conservé pour construire
les perturbations est donc composé des paramètres ERAinterim des mois de mars, avril et
mai pour chaque année entre 1989 et 2007.

Si on utilise comme covariance de la distribution des perturbations la variabilité tem-
porelle des paramètres de la réanalyse (entre 1989 et 2007), on obtient un signal largement
dominé par le cycle saisonnier, représentant quasiment 70% de la variance totale. En uti-
lisant pour l’ensemble une distribution de perturbations dérivée de la covariance du signal
complet, on étoufferait clairement la variabilité inter-annuelle. Puisqu’on s’intéresse au
comportement du modèle à l’échelle temporelle de la réanalyse (20 ans), on souhaite dis-
poser d’un échantillon de perturbations dont la covariance d’erreurs soit représentative
d’une part du cycle saisonnier, tout en tenant compte de la variabilité interannuelle du
signal. On considèrera donc pour chaque mois la covariance de la variabilité temporelle
des paramètres de forçage sur une fenêtre de 3 mois centrée autour du mois considéré.
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Par exemple, pour définir la matrice de covariance de la distribution des perturbations
pour les mois d’avril comme schématisé dans la figure 5.1, on considèrera le signal corres-
pondant à tous les mois de mars, avril et mai de la réanalyse (60 états). On caractérise
ainsi l’écart type des erreurs associées aux paramètres de forçage par leur variabilité intra-
saisonnière dans la réanalyse ERAinterim. Si on garde l’exemple du mois d’avril, on évite
ainsi d’introduire dans les perturbations qu’on appliquera alors au forçage, une variabilité
correspondant par exemple aux mois d’été. On utilise ensuite la totalité de la variance du
signal pour construire un échantillon aléatoire de 200 perturbations. Pour tous les mois de
janvier (respectivement février, mars, avril, mai, etc) de la période 1989-2007 on utilisera
les mêmes 200 perturbations pour la mise en oeuvre des expériences d’ensemble.

On peut formaliser la détermination des perturbations de la manière suivante. Pour
déterminer les 200 perturbations correspondant aux mois d’avril par exemple, on isole
l’ensemble E contenant 60 états Ei :

Ei = [t2, q2, u10, v10, radsw, radlw, precip] (5.1)

On crée ensuite 200 jeux de perturbations Pj tels que :

Pj =
n=60∑

i=1

(Ei − E)√
n − 1

(αi,j) (5.2)

avec αi,j une variable aléatoire de distribution gaussienne N (0, 1).

L’échantillon ainsi défini amène à un ensemble de 200 états du modèle dont l’écart type
en SST est du même ordre de grandeur que la différence entre la SST du modèle forcé par
les paramètres à corriger et les observations. On applique donc des perturbations sur les
variables de forçage, et on procède à une intégration du modèle sur une période de temps
correspondant à la fréquence à laquelle on assimile les observations (un mois dans notre
cas).

5.3.2 Contenu du vecteur de contrôle

Afin d’adapter la méthode d’assimilation à notre cadre technique particulier, on redéfinit
le contenu du vecteur de contrôle du système à partir de la formulation 5.3 du vecteur
d’état augmenté du chapitre 4. On estime par filtrage des corrections de paramètres de
forçage sans corriger l’état de l’océan à proprement parler. Les données assimilées (vec-
teur d’observation) étant des moyennes mensuelles de SST et de SSS. On ne conservera
donc comme variables d’état (vecteur x) dans le vecteur de contrôle que les moyennes
mensuelles de SST et de SSS du modèle. D’autre part, on fait l’hypothèse d’une erreur
constante des paramètres sur la fenêtre d’assimilation correspondant à une erreur de leur
moyenne mensuelle. le vecteur p sera donc composé des perturbations mensuelles des
paramètres associées à chacun des membres de l’ensemble. On aura ainsi un vecteur de
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contrôle x̂ augmenté de la forme :

x̂ =

[ [
x

]

[
p

]

]

avec
[

x
]

=

[
SST

SSS

]

et
[

p
]

=













δt2
δq2
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δv10

δradsw

δradlw

δprecip













(5.3)

avec δt2, δq2, δu10, δv10, δradsw, δradlw et δprecip les perturbations des paramètres as-
sociées à chaque représentation du modèle, et SST et SSS les moyennes mensuelles de
température et de salinité correspondantes.

Ainsi, l’ébauche x̂f que l’on cherche à corriger correspondra à la réalisation du modèle
avec des perturbations de paramètres nulles, et s’écrira de la manière suivante :

[
x̂f

]
=

















SST

SSS
δt2 = 0
δq2 = 0
δu10 = 0
δv10 = 0

δradsw = 0
δradlw = 0
δprecip = 0

















(5.4)

La figure 5.2 synthétise les différentes étapes pratiques de la mise en œuvre des
expérience d’ensemble, jusqu’à l’estimation de la matrice Pf = Q.

5.3.3 Réduction d’ordre de l’ensemble et détermination de la matrice

de covariance d’erreurs Q

A partir de ces 200 états du modèles, on va pouvoir déterminer la matrice P̂f . Pour
pouvoir appliquer la théorie du BLUE, on fait l’hypothèse que la distribution de probabilité
du vecteur d’état augmenté est elle aussi une gaussienne, centrée sur la moyenne des
vecteurs de contrôle augmentés de l’ensemble et notée p(x̂) ∼ N (< x̂ >, P̂f ) où < x̂ >
est la moyenne des 200 vecteurs de contrôle de l’ensemble et P̂f la matrice de covariance
d’erreurs de prévision associée de rang n = 200, telle que :

P̂f =
1

n − 1

n∑

i=1

(x̂(i) − < x̂ >)(x̂(i) − < x̂ >)T (5.5)

Le calcul de cette matrice étant d’un coût numérique élevé, on procède en pratique à une
approximation de P̂f par une matrice de rang faible. Cette approximation permet d’ap-
pliquer le filtre de Kalman à des problèmes de grande dimension comme c’est le cas en
océanographie, et de diminuer l’espace de stockage et le temps de calcul nécessaires.
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Fig. 5.2 – Schématisation du protocole expérimental. Etape 1 : Construction de conditions
initiales proches de l’état observé (en rouge). Etape deux : Construction d’un ensemble
de paramètres de forçage perturbés spécifique au mois considéré (en orange). Etape 3 :
Réalisation de simulations d’ensemble (en noir). Etape 4 : Détermination de la matrice
de covariance d’erreurs Pf = Q (en saumon).
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L’estimation de la matrice de covariance d’erreur de prévision passe par la décomposition
de la matrice P̂f en EOFs (Empirical Orthogonal Functions). Il s’agit d’une technique
d’analyse multivariée (développée par Pearson en 1902 et Hotelling en 1935, et introduite
en météorologie par Lorenz), utilisée pour extraire les modes dominants de la variabi-
lité d’un champ. Elle permet ainsi de déterminer une base réduite de vecteurs orthogo-
naux contenant le maximum de la variance spatiale et temporelle d’un champ (réduction
d’ordre).

La matrice de covariance des erreurs P̂f est une matrice d’ordre n = 200 réelle et
symétrique, définie positive. Elle est donc diagonalisable avec une base orthonormale de
valeurs propres réelles positives et de vecteurs propres. Cette matrice peut s’écrire :

P̂f = NnΛnN
T
n (5.6)

où Λn est une matrice diagonale d’ordre n = 200 contenant les valeurs propres et Nn est
une matrice d’ordre n × n contenant les vecteurs propres associés.

La décomposition du signal se fait sur une base de fonctions orthogonales entre elles.
Elle produit des modes de variabilité décorrélés, chacun représentant un pourcentage de
la variance totale du signal. Comme en pratique, le spectre des valeurs propres décrôıt
généralement très rapidement, on ne conservera que les r = 100 premiers vecteurs propres
pour exprimer P̂f . On effectue donc une analyse en EOFs des 200 membres de l’ensemble,
dont on ne retiendra que les 100 premières pour construire la matrice de covariance d’erreur
de prévision du modèle, correspondant à 99,99% de la variance totale. L’espace des erreurs
est maintenant réduit, passant d’une dimension n = 200 à une dimension r = 100. On
peut alors écrire P̂f , de rang r = 100 de la manière suivante :

P̂f = NrΛrN
T
r (5.7)

où Λr est une matrice diagonale d’ordre r = 100 contenant les valeurs propres et Nr est
une matrice d’ordre n × r contenant les vecteurs propres associés.

Si on définit la matrice S contenant les vecteurs propres multipliés par la racine carrée
de leur valeur propre associée :

P̂f = NrΛrN
T
r

P̂f = NrΛ
1/2
r Λ1/2

r NT
r

P̂f = SST (5.8)

où S est donc une matrice de dimension n × r qui définit entièrement P̂f . En pratique,
c’est cette matrice S qui sera calculée pour déterminer P̂f , via les 100 premiers modes de
variabilité de l’ensemble.

5.4 Illustration d’un ensemble : janvier 2004

De la mise en place des perturbations à appliquer au forçage, à l’étape d’analyse du
filtre SEEK, l’ensemble des réglages préliminaires de ce travail ont été réalisés sur un
mois test : janvier 2004. Cette année, choisie à dessein, présente la caractéristique de ne
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pas comporter d’évènement marquant des grands phénomènes climatiques à l’échelle glo-
bale comme El Niño, La Niña, l’oscillation nord atlantique... On a pu ainsi optimiser la
méthodologie d’ensemble, ainsi que les paramètres de l’étape d’analyse (comme on le verra
au chapitre 6), en s’affranchissant de ce type de signaux qui, par leur amplitude, auraient
rendu difficiles l’évaluation et la validation des résultats obtenus.

La réponse du modèle aux incertitudes sur les paramètres de forçage atmosphérique
est un sujet d’étude à part entière, étant donnée la richesse des informations contenues
dans une expérience d’ensemble. A titre d’exemple, on se réfèrera à l’article de Lucas
et al. (2008) décrivant l’impact sur la couche supérieure de l’océan des incertitudes sur le
forçage atmosphérique. Les perturbations utilisées alors avaient été construites avec une
méthode différente de celle présentée ici, mais ont amené à des résultats similaires, comme
le fait que de faibles variations du signal atmosphérique amènent à une large dispersion
des flux air-mer associés, ou encore que l’impact des perturbations ne reste pas confiné à la
surface de l’océan, mais est bien visible dans toute la couche de mélange. Dans un souci de
cohérence avec l’ensemble de ce travail, on se concentrera cependant ici sur des illustrations
de l’ensemble qui justifient un certain nombre d’hypothèses et de paramétrisations utilisées
par la suite dans l’étape d’analyse. On identifiera donc trois diagnostics particuliers ayant
été réalisés sur l’ensemble obtenu :

– la vérification de la dispersion de l’ensemble en terme de SST, ainsi que celle de cha-
cune des variables perturbées pour qu’elles soient cohérentes avec l’ordre de grandeur
de l’écart entre modèle et observations pour la première, et avec ce qu’on connait de
l’incertitude sur les données atmosphériques pour les autres,

– l’étude des corrélations existant entre chacune des variable à corriger et la SST
en différents points du domaine, qui permet d’évaluer la légitimité d’une méthode
globale de correction des paramètres de forçage via des observations de SST,

– la vérification que l’hypothèse de gaussianité de la réponse du modèle au forçage
atmosphérique est bien robuste dans notre cas, puisqu’il s’agit d’un point essentiel
dans l’expression de la correction optimale sous forme linéaire (équation ).

5.4.1 Simulation de référence

Comme on l’a expliqué dans la section précédente, le vecteur d’état augmenté que
l’on souhaite corriger pour un mois donné est composé des moyennes mensuelles de la
SST et de la SSS (variables d’état), ainsi que des perturbations (nulles pour l’ébauche)
des paramètres de forçage suivant : température et humidité de l’air (t2 et q2), radiations
solaires incidentes et radiations infrarouges (radsw et radlw), vitesses zonale et méridionale
de vent (u10 et v10), et précipitations (precip). Le tableau 5.2 rassemble les caractéristiques
de la simulation de référence à partir de laquelle est extraite l’ébauche x̂b que l’on souhaite
corriger :

On a donc construit pour chaque mois un ensemble de 200 vecteurs d’état contenant
chacun les paramètres de forçage perturbés par l’un des 200 jeux de perturbations, ainsi que
les SST et SSS moyennes résultant de ces perturbations au bout d’un mois de simulation.
Ces 200 membres sont extraits de simulations ayant les mêmes caractéristiques que la
simulation de référence (voir tableau 5.2), à l’exception bien sûr des paramètres de forçage.
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Tab. 5.2 – Caractéristiques de la simulation de référence.

Conditions initiales Durée Forçage Contraintes appliquées au
modèle

Construites selon la méthode
décrite au chapitre 2 pour être
proches des observations et
permettre de négliger P̂a

1 mois Variables
atmosphériques
issues
d’ERAinterim

Simulation avec robust
diagnostic comme expliqué
au chapitre 2

5.4.2 Dispersion de l’ensemble

En premier lieu, il est important de s’assurer que notre ensemble est représentatif de
l’erreur qu’on cherche à identifier. Il s’agit donc d’une part de disposer grâce à lui d’un
échantillon d’états de surface qui ait un écart type comparable à l’erreur qu’on souhaite
corriger, à savoir l’écart entre les SSTs observée et simulée avec les paramètres ERAinte-
rim originaux. D’autre part, on a abordé dans les sections précédentes la détermination
des pertubations à appliquer aux différents paramètres basée sur la variabilité du jeu de
données original. Il s’agit maintenant de vérifier que les-dites perturbations ont un ordre
de grandeur réaliste par rapport aux erreurs de forçage pré-supposées.

Fig. 5.3 – Déviation standard de la distribution en SST de l’ensemble (A), et différence
entre les moyennes mensuelles de SST issue de la simulation forcée par les paramètres
ERAinterim originaux et des observations (B) pour janvier 2004 (̊ C).

Sur la figure 5.3, on constate que l’écart type de la distribution de l’ensemble en terme
de SST (A) est, sur la majeure partie du domaine, du même ordre de grandeur que la
différence de SST que l’on cherche à corriger entre les observations et la simulation de
référence (B). Cet écart, de l’ordre de 0,5̊ C en moyenne est par conséquent correcte-
ment représenté par l’ensemble, ce qui traduit le fait que l’amplitude des perturbations
appliquées sur les paramètres de forçage mène bel et bien au type d’erreur qu’on vise.
On constate cependant que cet écart type ne correspond pas à l’écart entre modèle et
observations au niveau des courants de bord ouest, ou aux hautes latitudes. En effet,
comme on l’a mentionné au chapitre 2 ces zones sont sujettes à d’autres sources d’erreurs
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qui ne correspondent pas au forçage, et il n’est donc pas surprenant que les variations de
paramètres de forçage ne mènent pas à des différences de SST du même ordre de grandeur.

Reste à savoir, pour confirmer le caractère réaliste de notre ensemble, si les-dites am-
plitudes correspondent à un gamme d’incertitude réaliste des paramètres. Afin de ne pas
multiplier inutilement les diagnostics, on se focalisera ici sur trois paramètres clés : la
température de l’air, la vitesse du vent, et le flux solaire incident. On a distingué ces
variables des autres pour les raisons suivantes : on peut facilement, de manière intuitive,
évaluer la qualité de la dispersion de l’ensemble en ce qui concerne la température de l’air,
quant aux deux autres variables, elles feront l’objet de diagnostics plus poussés dans les
chapitre 7 et 8 qui nécessitent qu’on les introduisent dès maintenant.

Fig. 5.4 – Déviation standard de la distribution de l’ensemble en terme (A) de température
de l’air (̊ C), (B) de radiation solaire incidente (W/m2), (C) de vitesse méridionale du
vent (m/s), et (D) de vitesse zonale du vent (m/s).

La figure 5.4 met en évidence le fait que l’écart type de la dispersion des paramètres
pour l’ensemble du mois de janvier 2004 représente globalement l’ordre de grandeur de l’er-
reur mensuelle réelle. De l’ordre de 1̊ C pour la température (A), de 20 W/m2 pour le flux
solaire incident (B), et de 2 m/s pour les vitesses de vent (C et D), ces écarts types sont
comparables aux incertitudes sur les paramètres de forçage atmosphérique. Aux hautes
latitudes, on remarquera que la dispersion de l’ensemble en terme de température et de
flux solaire incident sont plus larges avec un écart type de plus de 5̊ C pour la température
de l’air au dessus du Gulf Stream, ou de plus de 50 W/m2 aux latitudes situées au delà
de 60̊ S pour le flux solaire incident. Ceci est dû au fait que la variabilité saisonnière de
ces paramètres, directement liée au cycle solaire, est plus élevée aux hautes latitudes. Cet
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écart est censé représenter le type d’erreur à corriger dans ces zones, mais semble démesuré
comparé aux autres régions du globe. Cette différence provient de la méthode utilisée pour
générer un échantillon de perturbations. En effet les perturbations étant dérivées de la va-
riabilité des paramètres de forçage atmosphérique issus de la réanalyse ERAinterim sur
une fenêtre de trois mois autour du mois considéré, l’écart type de leur dispersion sera plus
grand dans les zones où la variabilité saisonnière est plus grande. Au vu de l’importance
de cet écart type dans certaines régions et pour certaines variables, on peut remettre en
cause cette hypothèse qui n’est visiblement pas pertinente partout. Cependant, comme on
le verra au chapitre 6, les zones concernées sont aussi sujettes à d’autres erreurs du modèle,
ce qui nous rendra de toutes façons prudents sur l’interprétation des résultats pouvant y
être obtenus.

On a donc ici un ensemble d’états du modèle cohérent à la fois avec l’erreur que
l’on souhaite corriger en surface par assimilation de données, et avec ce qu’on connait des
incertitudes sur les paramètres de forçage atmosphérique. Cependant, ceci n’est pas encore
suffisant pour affirmer qu’on va pouvoir en déduire une matrice de covariance d’erreur de
prévision adaptée à notre problème. On va en effet devoir d’abord regarder de plus près les
corrélations présentes dans cet ensemble entre les observations et les paramètres à corriger.

5.4.3 Corrélations spatiales des erreurs déduites de l’ensemble

Comme on l’a expliqué plus haut, on doit déterminer, préalablement à l’étape d’ana-
lyse du filtre SEEK, la matrice de covariance d’erreur de prévision P̂f . Utiliser pour cela
un ensemble de réalisations du modèle est une solution riche en informations puisqu’elle
fournit des statistiques d’erreurs inhomogènes et anisotropes. On aura donc des distribu-
tions de probabilité différentes selon les variables mais aussi selon la région considérée.
Il est donc incontournable de s’intéresser aux corrélations spatiales présentes dans l’en-
semble, afin d’être en mesure d’ajuster P̂f dans l’éventualité où certaines d’entre elles ne
seraient pas réalistes. En effet, utiliser pour représenter l’impact de variations de forçage
un ensemble limité de simulations peut introduire des corrélations à grande échelle qui ne
sont pas justifiables d’un point de vue physique.

Ici encore on illustrera par quelques exemples les corrélations spatiales existant entre la
SST et les paramètres atmosphériques (température, vent et flux solaire incident comme
précédemment) dans la bande intertropicale (Atlantique et Pacifique). L’interprétation de
la réponse du modèle aux erreurs de paramètres de forçage via la matrice de covariance
P̂f est facilitée par l’utilisation de représenteurs, ainsi que l’a décrit Broquet et al. (2008).
On peut décrire la correction effectuée lors d’une étape d’analyse par x̂a = x̂f + x̂c où x̂c

est une combinaison linéaire des EOFs issues de la prévision d’ensemble, chacune affectée
d’un coefficient correspondant à l’innovation de l’étape d’analyse.

Reprenons l’équation 4.9 du chapitre 4 : x̂c est une combinaison linéaire des colonnes
de la matrice P̂fHT . On se place dans le cas où on dispose d’une seule observation y0 en
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un point donné, en reprenant les équations 4.9 et 4.11 du chapitre 4, on obtient donc :

x̂c = λr (5.9)

avec

λ =
y0 − Hx̂f

1 + R

HP̂
f
HT

et r =
P̂fHT

HP̂
f
HT

(5.10)

Un représenteur correspond à la correction xc calculée en chaque point du domaine, pour
une innovation unitaire (y0 − Hxf = 1) de la variable observée avec une erreur d’observa-
tion nulle (R = 0), on a alors x̂c = r.

Plus concrètement dans notre cas, il s’agit de visualiser la correction de paramètres
associée à une différence de SST de 1̊ C en un point donné. La correction totale cor-
respondant à l’assimilation de toutes les observations disponibles ne sera autre qu’une
combinaison linéaire de l’ensemble des représenteurs correspondants (dans l’hypothèse
d’une erreur d’observation nulle). On notera que l’unité d’un représenteur correspond à
l’unité de la variable corrigée divisée par celle de la variable observée (ici la SST en C̊).
Les représenteurs permettent donc de visualiser l’influence exacte de l’assimilation d’ob-
servations dans le modèle, tout en fournissant une illustration des corrélations présentes
dans la matrice de covariance d’erreur. On soulignera que P̂f ne contient que la covariance
directement imputable au forçage.

La figure 5.5 rassemble un échantillon de représenteurs pour différents paramètres
(température, flux solaire incident, et vitesse du vent) correspondant à une observation
de SST dans la bande intertropicale. La remarque générale qu’on peut tirer de ce jeu de
cartes est que pour une observation en un point donné, on observe systématiquement des
corrections très éloignées de la zone d’influence supposée de l’observation. De plus, ces
corrections sont potentiellement excessives avec par exemple des corrections aux hautes
latitudes de l’ordre de 10̊ C (figure 5.5-AB) pour la température de l’air ou de 80 W/m2 (fi-
gure 5.5-C) pour le flux solaire incident, alors que l’observation considérée se situe dans la
bande intertropicale, et que sa différence avec l’ébauche n’est que de 1 C̊. Ces corrélations
à grande distance ne peuvent être raisonnablement représentatives des erreurs de forçages.
En effet, comme dans tous les problèmes qu’on tente de représenter par un ensemble de
taille limitée de réalisations possibles, on est confronté à des corrélations parasites qui
s’annuleraient dans le cas idéal où on aurait une infinité d’états (Brankart et al., 2011).
De plus, la réduction d’ordre utilisée pour calculer Pf implique qu’on supprime un certain
nombre de modes de variabilité du système en ne tenant pas compte de toutes les EOFs,
ce qui amplifie encore le phénomène en question.

La figure 5.6 reprend les représenteurs correspondant à une observation dans le pa-
cifique tropical, mais on s’intéresse seulement ici à la zone située autour du point d’ob-
servation pour laquelle la correction calculée est effectivement représentative des erreurs
de forçage. On voit alors qu’une augmentation de 1̊ C en SST amènera à des correction
de l’ordre de +2̊ C pour la température de l’air (figure 5.6-A), de −60W/m2 pour le flux
solaire incident (figure 5.6-B), et de + ou - 5m/s selon qu’on se situe au nord ou au sud
de l’observation pour les vitesses de vent zonal et méridional (figure 5.6-C et 5.6-D).
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Fig. 5.5 – Représenteurs correspondant à une observation (points noirs) située à 30̊ W-
30̊ N (A-C-E-G), et à une observation située à 160̊ W-5̊ S (B-D-F-H), pour la température
de l’air (A-B) en C̊/̊ C, le flux solaire incident (C-D) en W/m2/̊ C, les vitesses
méridionale (E-F) et zonale (G-H) du vent en m/s/̊ C.
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Fig. 5.6 – Représenteurs correspondant à une anomalie de SST de 1̊ C entre modèle et
observation située à 160̊ W-5̊ S (points noirs), pour la température de l’air (A) en C̊/̊ C,
le flux solaire incident (B) en W/m2/̊ C, les vitesses méridionale (C) et zonale (D) du
vent en m/s/̊ C.
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On verra dans le chapitre 6 comment s’affranchir de ces corrélations afin de conserver
des corrections réalistes, et c’est donc sur une zone restreinte autour du point observé qu’on
conservera la structure des corrections associées à chacun des paramètres. D’autre part, on
évaluera par la suite les corrections calculées en effectuant des moyennes zonales. Sachant
maintenant qu’il faudra prendre garde à ne pas tenir compte des corrélations artificielles
présentes dans l’ensemble, il reste deux derniers points à diagnostiquer concernant des
hypothèses centrales de la méthode : les corrélations multivariées présentes dans le système
et la linéarité du problème.

5.4.4 Distributions locales multivariées

Comme on l’a présenté dès le début du chapitre 4, la mise en oeuvre du filtre SEEK
dans ce problème via l’expression linéaire de son incrément s’appuie sur l’hypothèse d’une
réponse du modèle à des variations de forçage qui soit gaussienne. On apportera donc
beaucoup de soin à évaluer à quel point cette hypothèse est grossière, et éventuellement
à identifier les zones où on ne peut pas raisonnablement l’appliquer. Pour cela, on va
s’intéresser, en différents points du domaine (figure 5.7), aux corrélations existant non-
seulement entre la SST et les paramètres atmosphériques, mais aussi entre les paramètres
à corriger eux mêmes. L’ensemble permet en effet d’évaluer la linéarité de la réponse du
modèle aux variations de forçage atmosphérique. Par réponse du modèle, on entend surtout
ici réponse en surface, et on confrontera donc la variation en SST de l’ensemble, à celles
de différents paramètres atmosphériques, comme la température de l’air, les radiations
solaires incidentes et les radiations infrarouges ou la vitesse de vent zonal. On regardera
aussi la linéarité de la relation entre la SST et le flux net de chaleur, puisque ce dernier
combine l’ensemble des paramètres atmosphériques. On ajoutera aux localisations dans
la bande intertropicale (AtlN et PacT) du paragraphe précédent, un point d’étude situé
au coeur du Gulf Stream (Gf) afin d’identifier une potentielle rupture de la gaussianité
dans une zone connue pour être mal représentée par le modèle, et un autre dans le nord
du Pacifique (PacN). On insistera sur le fait que les diagnostics présentés ici ne sont pas
exhaustifs, et qu’on les utilisera uniquement à titre d’illustration de la complexité du
problème.

Fig. 5.7 – Localisation des points du domaine où on étudiera les corrélations multivariées
de l’ensemble.
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Les figures 5.8 et 5.9 montrent une relation linéaire entre la SST et le flux net de chaleur
(A), la SST et la vitesse de vent zonal (D), ainsi qu’entre la température et l’humidité de
l’air (C) ou encore la température de l’air et le flux net infrarouge (F). Si on observe par
contre la relation existant entre la SST et le température de l’air (B), ou entre la SST et le
flux solaire incident (E), on obtient un nuage de points dont il est moins évident d’extraire
une droite. Bien que ces figures ne concernent qu’un point dans le Pacifique Nord (162̊ W-
35̊ N), et dans l’Atlantique Nord (30̊ W-30̊ N), elles sont représentatives de la majorité du
domaine étudié. En effet, à condition de se placer loin des courants de bord ouest, des
zones de fort mélange vertical, et donc des régions où l’advection domine, on constate que
la réponse du modèle aux incertitudes sur les paramètres de forçage atmosphérique est
majoritairement linéaire.

Fig. 5.8 – Représentation pour tous les membres de l’ensemble dans l’Atlantique Nord
(30̊ W-30̊ N) du flux net de chaleur (A), de la température de l’air (B), de la vitesse de
vent zonal (D) et du flux solaire incident (E) en fonction de la SST, et de l’humidité de
l’air (C) et du flux net infrarouge (F) en fonction de la température de l’air.

Les figures 5.10 et 5.11 quant à elles illustrent les régions où on ne peut plus considérer
que la réponse du modèle au forçage est essentiellement linéaire. On peut en effet constater
que les nuages de points correspondant aux mêmes variables que dans les figures 5.8 et 5.9
sont largement plus dispersés, et qu’il est impossible d’en extraire une quelconque tendance
linéaire. Même la température et l’humidité de l’air (C), deux variables très linéairement
liées n’ont plus ici le comportement gaussien attendu.

On notera donc en guise de conclusion que le comportement conjoint des différentes
variables du système peut s’avérer très différent selon l’endroit où on se situe. L’hypothèse
de gaussianité et de linéarité parâıt cependant bien adaptée pour une grande partie du
domaine étudiée, et on a pu identifier ici des zones où, visiblement, la réponse du modèle
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Fig. 5.9 – Représentation pour tous les membres de l’ensemble dans le Pacifique Nord
(162̊ W-35̊ N) du flux net de chaleur (A), de la température de l’air (B), de la vitesse de
vent zonal (D) et du flux solaire incident (E) en fonction de la SST, et de l’humidité de
l’air (C) et du flux net infrarouge (F) en fonction de la température de l’air.

Fig. 5.10 – Représentation pour tous les membres de l’ensemble au coeur du Gulf Stream
(72̊ W-35̊ N) du flux net de chaleur (A), de la température de l’air (B), de la vitesse de
vent zonal (D) et du flux solaire incident (E) en fonction de la SST, et de l’humidité de
l’air (C) et du flux net infrarouge (F) en fonction de la température de l’air.
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Fig. 5.11 – Représentation pour tous les membres dans le Pacifique équatorial (162̊ W-
5̊ S) du flux net de chaleur (A), de la température de l’air (B), de la vitesse de vent zonal
(D) et du flux solaire incident (E) en fonction de la SST, et de l’humidité de l’air (C) et
du flux net infrarouge (F) en fonction de la température de l’air.

est plus complexe que ce qui a été établi pour l’application de notre méthode. Il s’agit
notamment des courants de bord ouest, et des zones où le mélange vertical est important.
Dans ces régions là, on ne peut plus conserver l’hypothèse que la réponse du modèle aux
variations de forçage atmosphérique est linéaire, et on veillera par la suite à rester très
prudent quant aux résultats qu’on peut y obtenir. Une solution pour pallier à ce problème
serait d’opérer un changement de variable (anamorphose), afin de se replacer dans une
situation où le problème est linéaire (Brankart et al., soumis á Ocean Sci.). Puisque cet
inconvénient ne concernait ici que des zones restreintes, cette transformation n’a cependant
pas été étudiée au cours de ce travail.
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6.2 Schéma d’analyse de rang réduit . . . . . . . . . . . . . . . . . . 90

6.3 Mise en œuvre de l’analyse : aspects pratiques . . . . . . . . . . 91

6.3.1 Impact de la procédure d’initialisation . . . . . . . . . . . . . . . 93

6.3.2 Erreur d’observation et localisation de l’étape d’analyse . . . . . 96
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6.1 Objectifs

Comme on l’a décrit au préalable dans le chapitre 4, c’est par la mise en œuvre de
l’étape d’analyse du filtrage de Kalman qu’on estime les corrections des paramètres de
forçage atmosphérique. On assimilera donc mois par mois la SST mensuelle de Hurrel
(Hurrell et al., 2008) et une climatologie de SSS (Levitus et al., 1998), pour obtenir des
corrections mensuelles de température et humidité de l’air, de vitesses zonale et méridionale
du vent, de radiations solaires et de précipitations.

L’objectif de ce chapitre est d’aborder en détail les modalités de l’étape d’analyse,
et donc de l’estimation des corrections de paramètres de forçage à proprement parler.
Dans un premier temps, on décrira donc l’algorithme d’estimation des corrections, puis
on introduira les diverses paramétrisations utilisées en pratique pour la mise en place de
l’étape d’analyse dans notre problème. Pour chacune d’entre elles on a réalisé des études
de sensibilité de l’analyse qui seront synthétisées dans la section 6.3. En pratique, on
procède par itérations en vérifiant que les paramétrisations adoptées mènent bien d’une
part à des corrections qui appliquées au forçage du modèle, conduisent à un incrément
en SST équivalent à celui de l’étape d’analyse elle-même, et d’autre part à une meilleure
adéquation entre SST observée et simulée par le modèle forcé. Ces deux aspects seront
donc discutés pour chacune des paramétrisations. Enfin, dans une dernière section, on
dressera un bilan des forces et faiblesses de notre méthode avant de présenter dans les
chapitres 7 et 8 le jeu de données corrigées ainsi produit (1989-2007).

6.2 Schéma d’analyse de rang réduit

Afin de limiter le coût de calcul des corrections, on procède à une transformation
de la formulation de l’étape d’analyse (voir équation 4.5) qui découle de l’approximation
de la réduction d’ordre décrite par Brankart et al. (2009). Partons de l’équation 5.8 du
chapitre 5 : par construction via les EOFs de la prévision d’ensemble, on dispose d’une
matrice de covariance d’erreur de prévision sous la forme d’une racine carrée P̂f = SST ,
dont le rang est donné par le nombre r de colonnes indépendantes de S qui ne sont
autres que les modes d’erreurs du système dans l’espace augmenté. En utilisant la formule
de Sherman-Morisson-Woodburry, comme suggéré par Pham et al. (1998), on peut alors
écrire l’équation 4.6 de la manière suvante :

K = S[I + (HS)TR−1(HS)]−1(HS)TR−1 (6.1)

Si on pose (HS)T
R−1(HS) = UD−1UT avec U (matrice unitaire) et D (matrice dia-

gonale) contenant les vecteurs propres et l’inverse des valeurs propres de la matrice de
dimensions r × r, on obtient alors :

K = S[I + UD−1UT ]−1(HS)TR−1

= SU[I + D]−1UT (HS)TR−1 (6.2)

On écrira alors l’équation 4.5 sous la forme :

xa
i+1 = x

f
i+1 + SU[I + D]−1UT (HS)TR−1(yi+1 − Hi+1x

f
i+1) (6.3)
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Définissons le vecteur d’observation réduit η (de taille r) correspondant à la projection
des innovations sur les modes d’erreur de S :

η = D(HSU)T
R−1(y − Hxb) (6.4)

On peut alors réduire le problème à l’estimation d’un vecteur réduit ξ de taille r
donnant l’amplitude de la correction à appliquer à xf selon chaque mode d’erreur de S,
par le biais du vecteur d’observation η. On aura alors :

xa = xf + SUξ avec ξa = [I + D]−1η (6.5)

Ces transformations correspondent en fait à un changement de variable par projection sur
chacun des modes d’erreur de l’ensemble. Du fait de l’hypothèse de la gaussianité de la
distribution de probabilité a priori des paramètres à corriger, on peut écrire la distribution
de probabilité de ξ comme une gaussienne de moyenne nulle et d’écart type unitaire :

p(ξ) ∼ N (0, I) (6.6)

Toutes les composantes du vecteur ξ étant indépendantes, on dispose ici d’une méthode
simple pour accéder à l’incrément d’une analyse de rang réduit qui sinon serait calculé par
le biais de l’équation 4.5 vue au chapitre 4. Chacune des corrections sera donc une com-
binaison linéaire des EOFs issues de la prévision d’ensemble, affectée d’un coefficient ξa

correspondant à l’incrément optimal de l’analyse.

Il apparâıt de nouveau que l’efficacité de cette analyse nécessite une paramétrisation
judicieuse des statistiques d’erreurs associées aux forçages (P̂f ) et aux observations (R).
Les premières sont déduites de la prévision d’ensemble associée à chacun des mois de la
période entre 1989 et 2007, et font l’objet de d’ajustements supplémentaires qui seront
décrits dans la suite de ce chapitre. La construction des secondes doit être cohérente avec
ce qu’on connait des véritables erreurs d’observation, et sera elle aussi détaillée dans la
section suivante.

6.3 Mise en œuvre de l’analyse : aspects pratiques

Mettre en œuvre un système d’assimilation tel qu’il a été décrit dans les chapitres
précédents nécessite, comme on peut l’imaginer, un outil numérique conséquent. J’ai uti-
lisé dans le cadre de cette thèse le programme SESAM1 développé au sein de l’équipe
MEOM par J-M. Brankart, C-E. Testut et L.Parent. Le code est constitué de différents
modules écrits en Fortran 90, et représente un code d’environ 70000 lignes. Outre l’étape
d’analyse du filtre SEEK, SESAM permet de réaliser un grand nombre de tâches relatives
à l’assimilation de données comme la gestion des données d’observations du système, le
calcul d’écarts RMS par rapport aux observations, ou encore le calcul de bases d’EOFs.
Il n’est lié ni à un modèle particulier, ni à une configuration donnée et reste indépendant

1http ://www-meom.hmg.inpg.fr/Web/Outils/SESAM/sesam.html
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du modèle d’océan, ce qui le rend compatible avec une grande diversité d’applications.

SESAM calcule donc un état analysé à partir d’une sortie du modèle, de données ob-
servées et des erreurs qui leur sont associées, et dans notre cas, des EOFs de la prévision
d’ensemble. On a donc ainsi estimé des corrections mensuelles des paramètres de forçage, en
utilisant comme ébauche un vecteur d’état augmenté comprenant les moyennes mensuelle
de SST, de SSS, de vitesses du vent, de radiations solaires, de température et humidité de
l’air, et de précipitations, et en assimilant des données mensuelles de SST et SSS observées.

Les principaux réglages et paramétrisations susceptibles d’affecter la qualité de l’ana-
lyse et qui font l’objet de cette section peuvent alors se décliner en quatre points :

– la minimisation de l’écart entre les données observées et les conditions initiales ap-
pliquées au modèle pour produire l’ébauche (état à corriger) et la prévision d’en-
semble (voir chapitre 5).

– la paramétrisation de l’erreur d’observation : compromis entre efficacité de l’analyse
et limitation des effets de compensation par des corrections sur le forçage d’autres
erreurs du modèle.

– la localisation du filtre SEEK pour éviter la prise en compte de potentielles corrélations
à grande échelle qui seraient artificielles, autrement dit la zone d’influence autour
d’un point de grille en dehors de laquelle l’observation en ce point ne sera pas prise
en compte pour l’estimation des paramètres corrigés.

– la troncature de la distribution de probabilité a priori des paramètres à une valeur
correspondant à la multiplication de l’écart type de cette distribution par un facteur
γ afin conserver les corrections dans un intervalle de valeurs réalistes.

Ces points techniques sont des options directement modifiables par l’utilisateur dans le
méta-script gérant l’ensemble de l’expérience d’assimilation et chacun d’entre eux répond
à une hypothèse nécessaire à la mise en œuvre de la méthode d’assimilation. L’objectif de
cette section est d’explorer et d’illustrer leurs impacts respectifs sur l’étape d’analyse, afin
de justifier les choix de paramétrisations adoptés ici pour l’estimation des paramètres. On
décrira donc leur mise en œuvre en pratique ainsi que leur impact sur l’étape d’analyse.

Tab. 6.1 – Différentes configurations testées pour l’étape d’analyse.

Paramétrisation Cas 1 Cas 2 Cas 3 Cas 4

Conditions initiales Rappel en surface NON OUI OUI OUI
Robust diagnostic NON OUI OUI OUI

Erreur d’observation 0,03 0,03 0,03 0,0001
(̊ C ou kg/kg)

Zone d’influence 10 10 10 3
(points de grille)

Troncature γ = ∞ γ = ∞ γ = 1, 5 γ = 1, 5

Afin de ne pas multiplier les diagnostics, on distinguera cinq cas de figure, différant par
les caractéristiques présentées dans le tableau 6.1. On soulignera ici que tous ces réglages
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préliminaires ont été réalisés avec une erreur d’observation constante sur tout le domaine,
l’idée étant de s’intéresser à l’impact global de son amplitude. On étudiera ainsi l’impact
de la procédure d’initialisation en comparant les cas 1 et 2, puis, pour éviter la multipli-
cation des diagnostics, on traitera ensemble la sensibilité de l’analyse à la paramétrisation
de l’erreur d’observation et à la localisation du filtre SEEK en comparant les cas 3 et 4.
Enfin, on étudiera la troncature de la distribution de probabilité a priori des paramètres
en l’illustrant par les cas 2 et 3. On notera qu’en terme d’illustration de la capacité de
l’assimilation de données à réduire l’écart entre états océaniques de surface observé et
simulé, on présentera ici uniquement des résultats en terme de SST, l’assimilation de SSS
n’ayant pas vocation à réduire l’écart entre la simulation et la climatologie, mais plutôt à
éviter que celui-ci prenne des proportions irréalistes.

6.3.1 Impact de la procédure d’initialisation

La matrice de covariance d’erreurs de prévision Pf représente l’impact des variations
des paramètres de forçage sur l’état du modèle. Comme on l’a décrit au chapitre 5, on
utilise pour la déterminer un ensemble de représentations du modèle différant chacune
par leurs paramètres de forçages. On suppose que l’ensemble de réalisations du modèle
est représentatif des erreurs effectivement imputables aux forçages dans les simulations.
Comme on l’a vu également, cette dernière hypothèse n’est valide que dans le cas où les
erreurs du modèle autres que celles de forçage sont négligeables dans la matrice Q, et où on
peut négliger les erreurs sur la condition initiale Pa. Mener des simulations de type robust
diagnostic permet de répondre à la première condition, et l’utilisation comme condition
initiale d’une solution du modèle ayant été également rappelée vers les observations répond
quant à elle à la deuxième.

On se propose ici de mesurer l’importance d’avoir une erreur sur la condition initiale
la plus faible possible pour initialiser l’étape de prévision (et réduire les autres sources
d’erreurs dans l’ébauche) en terme d’efficacité de l’étape d’analyse et plus précisément de
réduction de l’écart avec les observations de SST. On illustrera donc dans ce paragraphe
le fait qu’un écart déjà conséquent entre la condition initiale et les observations affectera
la qualité de l’analyse. De la simulation libre forcée par les paramètres ERAinterim (cas
1), à une simulation fortement contrainte pour correspondre au mieux aux observations
assimilées, plusieurs options ont été testées.

On a finalement retenu comme condition initiale celle issue de la simulation avec un rap-
pel sur toute la colonne d’eau correspondant au cas 2 (voir chapitre 2) avec les constantes
de temps suivantes :

– 2h30 en surface : contrainte forte vers la SST de Hurrel ;

– 365 jours dans les 400 premiers mètres : contrainte vers la climatologie de Levi-
tus suffisamment souple pour conserver l’impact du forçage atmosphérique tout en
contrôlant le positionnement des masses d’eau ;

– 30 jours en profondeur (en dessous de 400 mètres) : contrainte forte vers la clima-
tologie de Levitus pour assurer un meilleur positionnement des masses d’eau, qu’on
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suppose cohérent avec les observations en surface.

La figure 6.1 compare des différences de moyennes mensuelles de SST en janvier 2004
pour les deux extrêmes parmi les possibles conditions initiales : une simulation libre forcée
par les variables ERAinterim (cas 1) qui correspond finalement à ce qu’on souhaite corri-
ger, et celle fortement contrainte qui a fait l’objet de notre choix (cas 2). On constate sur
cette figure que lorsque l’écart initial aux observations est trop important, l’assimilation
ne parvient pas à réduire cet écart de manière significative lors de l’analyse. On est ici
(figures 6.1-A et 6.1-B) dans le cas où l’essentiel de l’erreur est du à la condition initiale,
et non pas aux paramètres de forçage, et il sera alors difficile d’estimer une correction sur
les-dits paramètres. Par contre, avec des conditions initiales proches de la SST observée
(figures 6.1-c et 6.1-D), on isole les erreurs uniquement dues au forçage, et on bénéficie
d’une analyse qui réduit l’écart aux observations de SST, ce qui permet de penser que
l’application des nouveaux paramètres dans le modèle aura un réel impact sur sa solution.
La configuration contrainte retenue nous permet en effet d’obtenir des conditions initiales
dont la différence avec la SST observée est inférieure à 0,2̊ C sur la majorité du domaine
(figure 6.1-C), et on obtient par conséquent un état analysé représentant une nette conver-
gence vers les observations (figure 6.1-D), par rapport à la simulation libre forcée par les
variables ERAinterim (figure 6.1-A).

Fig. 6.1 – Différences de moyennes mensuelles de SST (en C̊) pour Janvier 2004 entre
les observations et (A-C) la simulation dont sont extraites les conditions initiales pour
l’analyse, et (B-D) le résultat de l’étape d’analyse du filtre SEEK, avec des conditions
initiales issues (A-B) d’une simulation libre forcée par les variables ERAinterim, et (C-D)
de la même simulation à laquelle on a appliqué une contrainte forte vers les observations.

On soulignera à ce stade que même si le fait de forcer le modèle avec les paramètres
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corrigés améliore la représentation de la température de surface par rapport aux observa-
tions, on n’obtiendra jamais à la fin du mois concerné, un état identique à la condition
initiale utilisée pour calculer les paramètres corrigés pour le mois suivant. En effet les
corrections du mois précédent, aussi efficaces qu’elles puissent être pour rapprocher l’état
de surface du modèle de la SST de Hurrel, ne peuvent garantir de conduire exactement à
cet état initial idéal sur toute la colonne d’eau (figure 6.2). Pour cette raison, l’enchaine-
ment des corrections mois par mois, sans réinitialiser le modèle avec les conditions initiales
décrites précédemment ne peut garantir une solution du modèle qui soit effectivement plus
proche des observations, et on ne pourra espérer valider le nouveau jeu de forçage par le
seul fait que la SST simulée soit en meilleur accord avec la SST observée (voir chapitre
8). Ce problème est inhérent à la méthodologie adoptée, à savoir traiter chaque mois de
manière indépendante. Cependant, si on appliquait une autre méthode utilisant comme
condition initiale pour un mois donné, l’état du modèle forcé par les paramètres corrigés
du mois précédent, on accumulerait petit à petit des erreurs de condition initiale de moins
en moins négligeables, introduisant dans nos corrections des effets de compensations de
phénomènes qui ne sont pas dus au forçage lui-même.

Fig. 6.2 – Différences de température (en C̊) entre les conditions initiales fabriquées
pour estimer les corrections de paramètres pour le mois de février 2004, et celles issues
du modèle forcé au cours du mois précédent par les paramètres corrigés (les conditions
initiales pour le mois de janvier étant “idéales”, il s’agit donc d’une différence perceptible
au bout d’un seul mois de simulation) : en surface (A), à 30m (B), à 60m (C), et à 90m
(D).

La méthode présentée ici est donc centrée sur la meilleure identification possible des
erreurs imputables aux variables atmosphériques dans le modèle, puisque l’objectif n’était
pas de s’intéresser à des résultats mensuels, mais davantage à un comportement à long
terme. Cependant, dans le but d’améliorer des simulations libres par l’utilisation des pa-
ramètres de forçage corrigé en termes de cohérence avec la SST observée, il est incon-
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tournable d’identifier le meilleur compromis entre efficacité de l’analyse (convergence vers
l’état observé) et réalisme des corrections calculées.

6.3.2 Erreur d’observation et localisation de l’étape d’analyse

Localisation de l’analyse

Comme on a pu le constater en étudiant les statistiques d’un ensemble dans le cha-
pitre 5, il n’est pas forcément justifiable de tenir compte des corrélations des erreurs à
grande distance. Ce constat peut s’appuyer sur un raisonnement physique d’une part,
puisqu’on imagine assez bien qu’une modification ponctuelle de température au milieu de
l’Atlantique Nord ne sera pas nécessairement liée à une variation de température dans
le Pacifique Tropical, mais on peut aussi le déduire des équations de l’analyse qui utilise
des modes d’erreurs globaux, implicant la propagation sur tout le domaine d’une infor-
mation ponctuelle. En effet, si la réduction d’ordre permet la mise en œuvre de l’étape
d’analyse pour des problème de grandes dimensions, elle supprime aussi un certain nombre
de modes de variabilité. D’autre part, le fait d’utiliser un ensemble de taille limitée pour
représenter les statistiques du problème est une approximation qui introduit le même type
de corrélations parasites. Par conséquent, des corrélations qui n’auraient pas existé dans la
réalité, et donc dans l’espace de rang complet, ne vont plus forcément s’annuler par la com-
binaison des modes de variabilité conservés, ce qui tend à introduire des effets indésirables
à grande distance.

Afin de résoudre ce problème statistique et d’éviter d’associer à une observation donnée
une correction globale qui n’aurait donc que peu de sens physique, Testut (2000) a développé
une variante dite locale du filtre SEEK. Par le biais d’une paramétrisation locale de la
matrice de covariance d’erreur de prévision, il s’agit de forcer à zéro les corrélations situées
à l’extérieur d’une bulle d’influence donnée autour du point concerné. On définit donc a
priori l’échelle maximale de corrélation horizontale des erreurs pour s’affranchir des arti-
fices pouvant apparâıtre à grande distance, tout en utilisant des modes de variabilité glo-
baux. Cette méthode est souvent utilisée pour répondre à des problématiques d’ensemble
et on trouve dans la litérature un grand nombre de références sur lesquelles s’appuyer
pour justifier une telle démarche (Evensen, 2003; Mitchell et al., 2002). Dans notre cas,
on a choisi de considérer des zones d’influence d’un rayon de 3 points de grille autour
d’un point donné, ce qui correspond à peu près à un rayon de 400km. Ce choix a fait
l’objet d’une étude de sensibilité dont on ne présentera ici que deux cas de figure (cas 3
et cas 4 présenté dans le tableau 6.1. On tiendra compte de la sorte de la dynamique aux
échelles associées à une réponse au forçage atmosphérique sur une période d’un mois, en
limitant l’introduction de corrélations à grande échelle qui ne soient pas statistiquement
et physiquement justifiables.

Erreur d’observation

On a fait l’hypothèse que les erreurs portant sur la condition initiale Pa sont négligeables.
D’autre part, on considère également comme négligeables les erreurs attribuables à d’autres
phénomènes que le forçage atmosphérique, ou à d’autres approximations numériques dans
le modèle afin que la matrice Q ne contienne que celles directement imputables aux incer-
titudes sur les paramètres atmosphériques. Puisque la matrice de covariance d’erreur de
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prévision Pf est ainsi égale à la matrice de covariance d’erreurs du modèle Q qui contient
uniquement les incertitudes attribuées aux erreurs sur les paramètres atmosphériques. La
matrice de covariance d’erreurs d’observation, quant à elle, est significative de la capa-
cité du champ observé à représenter la réalité. Cependant, en pratique, les autres sources
d’erreur (conditions initiales, schéma d’advection dans les courants de bord ouest...) per-
sistant éventuellement dans le modèle seront assimilées à des erreurs de représentativité
de l’océan de surface, et on les inclut dans la matrice de covariance d’erreurs d’observation
afin d’expliquer correctement la dispersion des paramètres. En d’autres termes, il s’agit
de considérer que l’erreur d’observation est plus grande là où les incertitudes sur les va-
riables atmosphériques ne sont pas en mesure d’expliquer la totalité de l’écart entre les
SST simulée et observée. Se pose alors le problème suivant :

– sous-estimer R revient à donner trop de confiance aux observations, et potentiel-
lement interpréter une part excessive de l’écart aux observations comme due au
forçage. La conséquence évidente est l’application de corrections irréalistes sur les
forçages, notamment dans les zones connues pour être mal représentées par le modèle,
et ce quel que soit le forçage utilisé ;

– surestimer R n’est pas non plus satisfaisant puisqu’on n’exploiterait plus suffisam-
ment les informations issues des observations, compromettant l’analyse en n’in-
terprétant pas la totalité de la variance due aux erreurs de forçage.

La paramétrisation de R est donc un compromis entre efficacité de l’analyse et réalisme
des corrections, or, on sait que le comportement du système selon les zones du domaine
est plus ou moins bien représenté par le modèle. On a notamment évoqué au chapitre 2 le
problème de positionnement des masses d’eaux dans les zones de forte advection, où on fait
l’hypothèse que l’écart entre les SSTs observée et simulée est essentiellement dû à une er-
reur modèle autre que celle provenant du forçage atmosphérique. D’autre part, étant donné
que notre méthode ne tient pas compte de la couverture de glace éventuelle aux hautes lati-
tudes, on ne peut pas accorder non plus trop de confiance aux corrections apportées par les
observations dans ces zones là. On a donc dans ces régions une caractérisation statistique
(via la matrice Pf ) de l’impact des erreurs de forçage sur l’état du modèle qui n’est pas
satisfaisante. Par conséquent, plutôt que de fixer une erreur d’observation constante sur
tout le domaine comme il avait été fait dans Skandrani et al. (2009), on a choisi d’utiliser
une erreur variable qui soit plus grande là où on estime que la part d’erreur due au forçage
n’est plus dominante. Pour ce faire, on fabrique une carte d’erreurs d’observation de la
façon suivante : partout où l’écart entre SSTs mensuelles observée et simulée a dépassé
1̊ C pour au moins un mois de l’année 2004 (année de référence, voir chapitre 5), et pour
les latitudes situées au delà de 60̊ dans les deux hémisphères, la valeur de cette erreur est
égale à 1̊ C. Partout ailleurs, l’erreur d’observation est fixée à une valeur de 10−4 C̊.

On aura ainsi une erreur d’observation importante dans les zones où on ne souhaite
pas corriger l’écart avec la SST observée par le biais du forçage, et faible là où on estime
que les erreurs dues au forçage dominent. De la même manière, on aura pour la SSS une
erreur d’observation comprise entre 10−4 et 1. Afin d’éviter les problèmes de discontinuité
qui découleraient d’un tel palier au niveau de l’erreur d’observation, on lui applique un
filtre Laplacien qui va permettre de lisser cette rupture, comme le montre la figure 6.3.
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Fig. 6.3 – Représentation spatiale de l’erreur d’observation en SST et SSS (respectivement
en C̊ et kg/kg).

On notera que même si l’hypothèse d’une erreur de forçage dominante dans ces zones
est justifiée, la valeur choisie de 10−4 correspond à une erreur d’observation très faible,
et on peut assurer que dans ce cas précis, elle est sous-estimée. Malgré tout, cette pa-
ramétrisation assure une analyse qui converge vers les observations de manière efficace,
et on résoudra le problème d’éventuelles corrections irréalistes par une troncature de la
distribution de probabilité a priori des corrections expliquée plus loin.

Etudions à présent l’impact de la localisation de l’étape d’analyse et de la paramétrisation
de l’erreur d’observation (toutes choses égales par ailleurs). On rappelle que cette étude
de sensibilité a été réalisée avec une erreur d’observation constante sur tout le domaine
afin d’évaluer en particulier le rôle de son amplitude. Comme on l’a expliqué plus haut, il
s’agit donc de limiter les corrélations à grande distance sans réel sens physique d’une part,
et de déterminer une erreur d’observation garantissant une étape d’analyse qui soit plus
en accord avec les observations de SST. On compare donc dans la figure 6.4 les cas 3 et 4
du tableau 6.1 correspondant à de relativement grandes zone d’influence et erreur d’obser-
vation pour le cas 3, et aux paramétrisations qui ont fait l’objet du choix final pour le cas
4 (erreur d’observation et zone d’influence très réduites). On constate donc qu’une erreur
d’observation très faible pour la SST et la SSS amène à une SST annalysée dont l’écart
aux observations est inférieur à 0,1̊ C sur la majeure partie du domaine (figure 6.4-B),
contre 0,5̊ C dans le cas d’une erreur d’observation plus élevée et d’une zone d’influence
plus grande (figure 6.4-A). On soulignera ici que si techniquement, une erreur d’observa-
tion très faible correspond dans notre cas à 0,0001 C̊ pour la SST et 0,0001 psu pour la
SSS, ces deux valeurs sont sans commune mesure avec la véritable erreur d’observation.
Il s’agit ici d’accorder une grande confiance aux observations, quitte à utiliser dans ce cas
précis des valeurs dépourvues de sens physique.
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On préfèrera donc les paramétrisations du cas 4. En effet, plus l’écart entre les SSTs
analysée et observée sera faible, plus on peut espérer que l’impact des corrections de
paramètres sur le modèle sera positif. L’objectif étant d’appliquer les corrections calculées
dans une simulation libre, sans faire davantage intervenir d’assimilation de données, il est
en effet important d’avoir pour chaque mois un nouveau jeu de forçage qui aille dans le sens
de la réduction de l’écart entre SSTs observée et simulée afin de tirer parti au maximum
des observations assimilées.

Fig. 6.4 – Différences en C̊ entre moyennes mensuelles de SST pour janvier 2004 résultant
de l’étape d’analyse et SST observée pour (A) une erreur d’observation raisonable et une
zone d’influence de 10 points de grille (cas 3), et (B) une erreur d’observation très faible
et une zone d’influence de 3 points de grille (cas 4).

On remarque sur la figure 6.4 que la réduction de l’écart avec la SST observée est
moindre dans les zones où l’essentiel de l’erreur du modèle n’est pas à attribuer au forçage.
Il s’agit d’un point positif de la méthode puisqu’on évite ainsi de corriger ces erreurs via
le forçage atmosphérique, introduisant les effets de compensation qu’on a discuté dès le
chapitre 4. Ce résultat est essentiellement dû à l’effet de la troncature de la distribution
de probabilité des paramètres qui empêche leur correction excessive dans ces zones et que
l’on va maintenant présenter.

6.3.3 Troncature des corrections

Comme on l’a vu dans le paragraphe précédent, en fixant l’écart type des erreurs d’ob-
servations à une valeur faible, on accorde volontairement beaucoup de confiance aux ob-
servations. Cette paramétrisation peut donc amener à des calculs de corrections irréalistes
notamment dans les zones où l’écart entre SST observée et simulée n’est pas majoritaire-
ment imputable aux erreurs sur les variables atmosphériques de forçage. Afin d’éviter ce
problème, on a procédé de même que Skandrani et al. (2009). Il s’agit donc de tronquer
la distribution de probabilité a priori des paramètres en forçant à zéro la probabilité des
corrections trop importantes. Plus précisément, puisqu’on a montré que le vecteur ξ cal-
culé est la projection de la correction sur chaque mode d’erreur de S, on exclura toute
correction selon chacun des modes d’erreur si elle excéde de γ fois l’écart type de ce mode
d’erreur. Cette méthode revient à tronquer la gaussienne représentant la distribution de
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probabilité de ξ de moyenne nulle et d’écart type unitaire (voir équation 6.6) afin de
supprimer les valeurs les moins probables, et donc les corrections excessives selon chaque
mode (figure 6.5).

Fig. 6.5 – Schématisation de la troncature de la distribution de probabilité a priori des
corrections.

Dans notre cas, on a choisi γ = 1, 5, correspondant à un intervalle de confiance de
95%. Toujours sous l’hypothèse de la gaussianité de la distribution de probabilité des
paramètres, et donc de ξ, on exclut les valeurs présentes dans 5% des réalisations d’un
modèle libre. Si pour une EOF donnée ξi

a est le coefficient calculé par l’analyse statistique,
le coefficient ξi

∗ qu’on retiendra pour le calcul de nos correction sera donné par :

ξi
∗ =







−γ si ξi
a < −γ

ξi
a si −γ < ξi

a < γ

γ si ξi
a > γ

(6.7)

De cette manière, on permet au schéma d’analyse d’estimer des paramètres qui cor-
rigent une large part de la différence entre SSTs observée et simulée, tout en restant dans
des ordres de grandeur réalistes, c’est à dire à l’intérieur d’une certaine fraction de l’écart
type a priori. On espère donc ainsi s’affranchir au maximun des erreurs du modèle non
imputables au forçage, et éviter toute compensation de ces erreurs par des corrections
irréalistes de paramètres.

Comparons maintenant les cas 2 et 3 qui différent uniquement par la troncature de
la distribution de probabilité a priori des paramètres. Rappelons qu’il s’agit par cette
paramétrisation de limiter les corrections excessives des paramètres, sans dégrader déme-
surément la qualité de l’analyse. Prenons l’exemple des corrections calculées par l’analyse
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pour la température de l’air à 2 mètres (figure 6.6). La figure 6.6-A représente la dispersion
de l’ensemble des paramètres de forçage perturbés en terme de température de l’air, cor-
respondant donc à l’écart type des perturbations appliquées à ce paramètre pour réaliser
la simulation d’ensemble. Celles-ci ont été déterminées pour être représentatives des er-
reurs effectivement présentes dans ce champ, et on peut donc imaginer que les corrections
calculées par l’analyse du filtre SEEK, pour être réalistes, doivent être du même ordre de
grandeur que cet écart type, à savoir ici 5̊ C. Or, si on ne tronque pas la distribution de
probabilité a priori des paramètres (figure 6.6-B), on constate qu’on obtient sur une grande
partie du domaine des corrections d’une amplitude comprise entre 10 et 20̊ C. Ces fortes
corrections sont dûes à la sous-estimation de l’erreur d’observation, puisqu’on priviligie
l’efficacité de l’analyse au réalisme des corrections obtenues lors du choix de son ampli-
tude. Si on réalise alors la troncature décrite au début de cette section, consistant à forcer
à zéro la probabilité d’occurrence des corrections excessives, on obtient (figure 6.6-B) une
carte de corrections de température de l’air bien plus cohérente avec la dispersion de l’en-
semble (excepté pour les zones couvertes de glace, ou de forte advection pour les raisons
décrites dans la section concernant l’erreur d’observation). On assure ainsi l’obtention de
corrections de paramètres réalistes en limitant les corrections dans les zones où elles sont
vraissemblablement amplifiées par des facteurs de compensation.

Fig. 6.6 – A : écart type des perturbations appliquées à la température de l’air (en C̊)
pour réaliser l’expérience d’ensemble de janvier 2004. B et C : corrections calculées par
l’étape d’analyse du filtre SEEK pour la température de l’air (en C̊) dans les cas (B) de
l’absence de troncature de la probabilité de distribution a priori des paramètres, et (C)
d’une troncature avec γ égal à 1,5.

Ayant atteint une valeur de γ nous permettant d’améliorer l’amplitude des corrections
tout en ne détériorant pas la convergence de l’étape d’analyse vers les observations (non
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montré ici), on a fixé définitivement les paramétrisations finales à celles du cas 4, à ceci
près qu’on a utilisé une erreur d’observation variable dans l’espace (voir description plus
haut). L’étape d’analyse a ensuite été appliquée à chaque mois du jeu de données ERAin-
terim entre 1989 et 2007 et on illustrera sa validité par l’exemple d’un mois test dans la
section suivante.

6.4 Etude de la situation de Janvier 2004

Une première étape importante pour la validation de la méthode est de regarder les
résultats sur une seule fenêtre d’assimilation (donc un mois). Il s’agit alors de comparer
aux observations de SST : d’une part la SST résultant de l’étape d’analyse, et d’autre part
la SST simulée par le modèle forcé avec les paramètres corrigés. Valider notre méthode
revient donc à déterminer si l’impact de ces deux étapes réduit effectivement l’écart aux
observations, mais aussi si leurs incréments respectifs sont comparables. En effet, puisqu’on
se propose d’appliquer par la suite les paramètres corrigés dans une simulation libre, on
doit s’assurer que leur utilisation ira bien dans le même sens que l’assimilation elle-même.
Le cas contraire indiquerait que la matrice de covariance d’erreur de prévision Pf n’est
pas en mesure, telle qu’elle a été définie, de représenter correctement l’impact d’erreurs sur
les paramètres de forçage dans le modèle. Pour réaliser ces diagnostics, on a de nouveau
considéré le cas de janvier 2004 pour les raisons exposées au chapitre 5.

On s’intéresse tout d’abord dans la figure 6.7 à la réduction de l’écart entres les ob-
servations et les SSTs analysée et simulée par le modèle forcé par les paramètres corrigés.
Sur la figure 6.7-A, on observe que l’écart entre la SST simulée en forçant le modèle avec
les paramètres ERAinterim originaux (appelé état de référence) et les observations est de
l’ordre de 0,5̊ C. On constate que l’étape d’analyse, mais aussi l’application au modèle des
paramètres corrigés, mènent à une SST moyenne globalement plus proche des observations
pour le mois considéré. On aura alors un écart de l’ordre de 0,1̊ C entre la SST analysée
et les observations, et de l’ordre de 0,2̊ C entre la SST simulée avec le forçage corrigé et
les observations.

On notera que l’assimilation de donnée ne réduit pas l’écart aux observations dans les
zones où, comme on l’a vu précédemment, les erreurs du modèle ne sont pas majoritai-
rement imputables au forçage (figure 6.7-B). Dans ces régions (courants de bord ouest,
courant des Agulhas, hautes latitudes), la persistance de l’erreur résulte de la troncature de
la distribution de probabilité a priori des paramètres, rendant impossible les corrections
excessives. Puisque les erreurs dominant dans ces régions ne sont plus majoritairement
dues au forçage, ce résultat est un aspect positif de la méthode. En effet, on évite ainsi
de compenser les autres sources d’erreur du modèle par des corrections de forçage inap-
propriées. On peut alors déduire de la comparaison entre les figures 6.7-B et 6.7-C que
l’impact des paramètres corrigés dans le modèle est légèrement moins efficace en terme
de convergence vers les observations que l’étape d’analyse elle-même. Cette différence est
donc attribuée aux autres erreurs du modèle qui entrent en jeu lors de la simulation, et
qui, comme on l’a expliqué plus haut, ne sont heureusement pas compensées par nos cor-
rections de forçage.
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Fig. 6.7 – Différences en C̊ pour janvier 2004 entre moyennes mensuelles de SST observée
et (A) simulée par le modèle forcé avec les paramètres ERAinterim originaux, (B) issue
de l’étape d’analyse, (C) simulée par le modèle forcé par les paramètres corrigés.
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Fig. 6.8 – Différences en C̊ pour janvier 2004 entre moyennes mensuelles de SST simulée
par le modèle forcé avec les paramètres ERAinterim originaux et (A) issue de l’étape
d’analyse, (B) simulée par le modèle forcé par les paramètres corrigés.

Bien que la SST analysée, ou simulée avec les nouveaux paramètres soit plus proche des
observations, il s’agit aussi de vérifier que ces deux étapes impactent la SST de référence
de la même manière. Ceci revient simplement à s’assurer que la matrice de covariance
d’erreur d’estimation est bel et bien représentative des erreurs de forçage dans le modèle.
Dans la figure 6.8, on compare la SST de reférence avec d’une part la SST analysée (A),
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et d’autre part, la SST simulée avec les nouveaux paramètres (B). On peut constater que
l’impact des paramètres corrigés dans le modèle et l’étape d’analyse elle-même conduisent
sur ces cartes de différences à des anomalies positives et négatives similaires par rapport
à la SST de référence. Par rapport à la simulation forcée avec les paramètres ERAinterim
originaux, appliquer explicitement notre algorithme d’analyse ou utiliser les paramètres de
forçage corrigé conduit donc à un incrément comparable. On a ici un résultat crucial pour
la validation de la méthode, puisqu’il assure le fait que Pf est effectivement construite de
manière cohérente avec la réponse du modèle aux variations de forçage.

6.5 Bilan : Forces et faiblesses de la méthode

Comme on a pu le montrer tout au long de ce chapitre, le choix des paramétrisations
mises en place pour l’estimation pratique des paramètres de forçage a nécessité de com-
poser entre efficacité de l’analyse et réalisme des corrections obtenues. De par sa capacité
à isoler dans une simulation courte l’impact des forçages sur l’état de surface, on pour-
rait envisager d’appliquer notre méthode à des systèmes opérationnels de prévision à court
terme. En effet là où une correction de l’état de l’océan pose un problème de cohérence avec
les paramètres de forçages utilisés, notre démarche propose une alternative permettant de
conserver le lien interactif océan-atmosphère tout en corrigeant efficacement l’état de sur-
face de l’océan. On aboutit donc ici à une méthode adaptée à notre contexte expérimental,
et les études de sensibilité décrites ici confirme donc la possibilité d’estimer des corrections
de paramètres de forçage atmosphérique avec notre méthode, et d’améliorer la fonction de
forçage du modèle par assimilation de données de surface dans un contexte réaliste pour
une durée d’un mois.

A condition de considérer des simulations de courte durée, on peut donc garantir la
convergence du modèle vers les observations assimilées en corrigeant uniquement les va-
riables atmosphériques de forçage. On peut alors identifier une limite à l’application d’une
telle démarche : la réduction de l’écart entre la SST observée et celle de la simulation
libre forcée par les paramètres corrigés n’est garantie qu’à condition d’initialiser l’étape
d’analyse et la simulation libre par un état identique. Comme on l’a vu lors de la dis-
cussion sur la procédure d’initialisation, le fait de procéder pour chaque mois de manière
indépendante empêche de remplir cette condition. Par conséquent, cette méthode ne per-
met pas de réduire l’écart instantané entre état de surface du modèle et observations dans
une simulation libre de longue durée.

Cependant, les résultat présentés dans ce chapitre garantissent une construction de cor-
rections de paramètres compatible avec notre connaissance a priori des erreurs de forçage.
D’autre part, on a pris soin d’éviter d’introduire dans les corrections de forçage tout
phénomène de compensation d’autres erreurs en isolant la part qui leur était attribuée
dans l’écart aux observations de SST. Ces conclusions permettent donc l’étude des ten-
dances à long terme de paramètres corrigés de la sorte et de leur utilisation pour forcer des
simulations libres. On a reproduit l’ensemble de la démarche pour chacun des mois de la
période de la réanalyse ERAinterim, aboutissant ainsi à un jeu de variables atmosphériques
de forçage corrigé valable entre 1989 et 2007, qu’on présentera dans les chapitres 7 et 8.
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7.1 Objectifs

La méthode décrite dans les chapitres précédents nous a permis de produire une série
de corrections mensuelles pour chacun des paramètres de forçage atmosphérique issus de
la réanalyse ERAinterim entre 1989 et 2007. Ce chapitre, premier volet de la présentation
des résultats, traite du diagnostic de ces corrections, ainsi que de leur impact sur le forçage.
On se focalisera dans ce chapitre sur la comparaison du forçage corrigé avec les données
ERAinterim originales d’une part, et avec celles du jeu de forçage DFS4 choisi comme
référence (voir chapitre 3). On évalue donc ici le potentiel pour le forçage d’un modèle de
notre jeu de données corrigé, et non sa cohérence avec des observations atmosphériques qui
nécessiterait une approche différente avec des jeux de données spécifiques. Dans un travail
ultérieur, il sera cependant important de comparer nos résultats à des bases de données
indépendantes comme TAO, PIRATA, RAMA, OceanSITES ou Icoads, afin de préciser le
diagnostic des paramètres de forçage obtenus.

On utilisera pour cette première évaluation un outil de diagnostic permettant de cal-
culer les flux océan-atmosphère hors modèle, et développé par Brodeau (2007) au cours
de sa thèse : FOTO (Flux Offline Test for the Ocean). Comme le modèle d’océan, FOTO
utilise pour calculer les flux de surface les formules Bulk et les variables atmosphériques
de forçage et permet donc d’estimer chacun des flux de surface décrits au chapitre 2, à
une fréquence de 6 heures pour le flux de chaleur latente, le flux de chaleur sensible et
le flux de quantité de mouvement, et 1 jour pour le flux net de chaleur, les flux radiatifs
et le flux d’eau douce. Contrairement au cadre d’une simulation où la SST utilisée pour
calculer les formules Bulk est celle du modèle lui-même, les champs de glace de mer et
de SST utilisés par FOTO sont spécifiés à la fréquence d’un mois et issus d’observations.
Les seules variables océaniques de surface ayant un impact réel sur l’estimation des flux
sont la SST et les courants de surface. FOTO utilise un champ de SST observée (ici la
SST mensuelle de Hurrell et al. (2008)), et une différence majeure avec les flux estimés
par le modèle se résume à l’utilisation directe de la vitesse de vent ~U10 au lieu de celle
du vent relatif δ ~U10. Les flux ainsi estimés seront donc différents de ceux calculés par le
modèle avec les mêmes variables atmosphériques. Cette absence de rétroaction de l’océan
sur le calcul des flux ne pose cependant pas de problème majeur en ce qui concerne le
diagnostic d’un jeu de forçage, mais ne peut présager de façon précise de son impact dans
le modèle. L’utilisation d’un tel outil, outre le fait qu’elle était jusqu’à présent l’une des
seules méthodes de calibration et de validation des flux (Large et Yeager , 2004), présente
l’avantage de calculer les flux avec la même fonction de forçage que le modèle NEMO.

On se propose donc dans ce chapitre de “traduire” par l’utilisation de FOTO les
corrections apportées aux variables atmosphériques par notre méthode en termes de mo-
difications de flux de surface. L’utilisation de ce type de diagnostic permet de comparer les
différents flux de forçage obtenus avec une même référence en SST. On s’intéressera donc
dans un premier temps aux paramètres de forçage corrigés, tant localement que globale-
ment dans le temps et dans l’espace, pour remonter ensuite aux différents flux de surface.
On terminera par le flux net de chaleur, résultat intégré de toutes les corrections ap-
portées. Chacun de ces paragraphes fera echo à la comparaison préliminaire effectuée dans
le chapitre 3 entre les jeux de forçage DFS4 et ERAinterim. Cette première étape dans le
diagnostic des résultats est essentielle afin de construire un jeu de forçage effectivement
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applicable au modèle d’océan, construction qu’on abordera à la fin de ce chapitre.

7.2 Corrections sur les paramètres atmosphériques

Comme on l’a vu dans le chapitre 6, la méthode mise en place nous a permis d’es-
timer des corrections mensuelles des paramètres atmosphériques de forçage issus de la
réanalyse ERAinterim entre 1989 et 2007. Pour chacune des variables concernées, à sa-
voir la température et l’humidité à 2 mètres, les vitesses de vent zonale et méridionale
à 10 mètres, les flux radiatifs incident et infrarouge descendant, et les précipitations, on
s’intéressera à la moyenne des corrections sur toute la période. En effet, comme on peut
le voir pour la température (figure 7.1-A), l’humidité (figure 7.1-B) et le flux solaire inci-
dent (figure 7.1-C), on n’observe pas de discontinuité temporelle dans les corrections de
paramètres, ce qui assure la pertinence d’un diagnostic des corrections moyennes. Ainsi,
on a des corrections globales moyennes entre 1989 et 2007 de l’ordre de -0,02 C̊ pour
la température, -0,1 g/kg pour l’humidité, et -2 W/m2 pour les radiations solaires inci-
dentes. On notera cependant une tendance nette des corrections de température et d’hu-
midité (figure 7.1-AB) qui s’avèrent être en moyenne négatives entre 1989 et 1996, puis
positives jusqu’en 2007. Diminuer (augmenter) la température et l’humidité revient res-
pectivement à augmenter (diminuer) les pertes de chaleur sensible. Diminuer (augmenter)
la température et l’humidité revient à augmenter (diminuer) l’intensité du flux de chaleur
latente. Ces deux variations conjointes ont donc pour effet de refroidir (réchauffer) l’océan
via les flux turbulents. Etudier leurs impacts de manière plus détaillée demanderait la mise
en oeuvre d’expériences de sensibilité plus précises qui n’ont pas été menées dans le cadre
de ce travail. On verra par la suite que cette tendance joue effectivement sur celle des flux
turbulents.

Fig. 7.1 – Séries temporelles des moyennes globales des corrections de température en
C̊ (A), d’humidité en kg/kg (B), et de flux solaire incident en W/m2 (C) en moyennes
mensuelles en bleu, annuelles en rouge, et moyennées sur la période 1989-2007 en noir.

On évaluera donc dans un premier temps localement le réalisme et la cohérence avec
les autres jeux de forçage des paramètres corrigés, avant de les observer par le biais de
moyennes zonales.
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7.2.1 Evaluation de la structure spatiale des corrections

Afin d’appréhender les corrections calculées, la première étape consiste à comparer les
moyennes temporelles des variables entre 1989 et 2007 pour chacun des jeux de forçage.
Revenons donc tout d’abord aux trois variables présentées dans le chapitre 3, et ayant
illustré la comparaison entre DFS4 et ERAinterim : l’humidité de l’air q2, le flux solaire
incident radsw, et l’intensité du vent ~U10. Il s’agit ici, par la comparaison de champs
globaux de vérifier que la structure spatiale de nos variables corrigées est cohérente avec
les jeux de forçage classiquement utilisés.

Dans les figures 7.2, 7.3, et 7.4, on remarque la structure principale grande échelle
des variables est conservée par notre correction. Les modifications majeures concernent
visiblement la bande inter-tropicale, avec par exemple dans l’océan Pacifique :

– Une diminution nette de l’humidité à l’ouest du bassin qui rapproche notre jeux de
données de l’humidité de DFS4 (figure 7.2),

– Une augmentation du flux solaire incident, l’éloignant encore davantage du flux issu
de DFS4 (figure 7.3),

– Une augmentation du module de vent (figure 7.4) pour se rapprocher des valeurs
observées dans DFS4 pour lequel, comme on l’a souligné dans le chapitre 3, on avait
utilisé les observations issues du satellite QUICKSCAT pour calibrer le vent.

Bien que le jeu de forçage corrigé observé à grande échelle soit a priori cohérent avec
les jeux existants, il est difficile d’anticiper l’impact que va avoir la combinaison de telles
modifications sur les flux d’une part, et sur l’océan in fine. On peut cependant remarquer
que nos champs corrigés semblent contenir davantage de structures de petite échelle spa-
tiale que ceux des variables DFS4 ou ERAinterim, et ce, même quand il s’agit de leur
moyenne sur toute la période. D’autre part, l’amplitude des corrections appliquées étant
faible par rapport aux valeurs des variables atmosphériques, il est difficile d’évaluer la per-
tinence de nos corrections en ne regardant que les champs “reconstruits”. La justification
de notre méthode de correction des paramètres atmosphériques passe donc par l’étude des
corrections elle-mêmes. De même que pour les variables présentées plus haut, on focalisera
nos diagnostics sur des valeurs moyennes entre 1989 et 2007, en concentrant notre regard
sur deux points principaux : l’importance des structures de petite échelle pressentie dans
les figures 7.2-C, 7.3-C, et 7.4-C, et la présence éventuelle de corrections irréalistes (qu’on
ne saurait mettre en évidence en ne regardant que les champs corrigés).

Dans les figures 7.5 et 7.6, on observe des cartes de différences entre les variables is-
sues de ERAinterim et DFS4 (cartes de gauche), et de ERAinterim et ERAinterim corrigé
(cartes de droite). La structure grande échelle de nos corrections apparâıt comme essen-
tiellement zonale, avec par exemple pour les radiations solaires incidentes (radsw) des
corrections positives dans la bande intertropicale (de l’ordre de 15 W/m2), et négatives
aux moyennes latitudes (de l’ordre de -15 W/m2). On observe un comportement inverse
pour les radiations infrarouges descendantes radlw avec des corrections négatives dans la
bande intertropicale (-5 W/m2), et positives aux moyennes latitudes (5 W/m2). On iden-
tifie également des corrections plus élevées dans les zones de subsidence des bords Est de
l’Atlantique et du Pacifique, particulièrement visibles sur les corrections de température
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Fig. 7.2 – Moyenne entre 1989 et 2007 des humidités en kg/kg issues des jeux de forçage
DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim corrigé (C).
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Fig. 7.3 – Moyenne entre 1989 et 2007 des flux solaires incidents en W/m2 issus des jeux
de forçage DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim corrigé (C).



7.2. Corrections sur les paramètres atmosphériques 115

Fig. 7.4 – Moyenne entre 1989 et 2007 des modules de vent en m/s issus des jeux de
forçage DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim corrigé (C).
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(figure 7.5-B) et d’humidité (figure 7.5-D). A l’évidence, les corrections calculées par notre
méthode laissent apparâıtre des structures de petite échelle qui n’ont rien de commun avec
les champs des différences entre DFS4 et ERAinterim. Ces phénomènes, vraissemblable-
ment dus à l’analyse dans sa version dite locale, sont particulièrement visibles dans l’océan
austral pour les corrections de température (figure 7.5-B), de flux solaire incident (figure
7.5-F), et d’intensité de vent (figure 7.6-D). Outre le fait que ces structures n’ont pas
de réel sens physique pour des corrections de variables atmosphériques, elles risquent de
provoquer dans le modèle des instabilités qui tendraient à le faire dériver en se propageant.

Pour le flux solaire incident par exemple (figure 7.5-EF), on observe au sud des gra-
dients de l’ordre de 20 à 40 W/m2 pour une distance réduite. Si on peut expliquer la
présence de structures de petite échelle par l’implémentation locale de l’analyse, l’ampli-
tude des gradients de flux solaire incident relève d’un autre volet de la méthode appliquée.
En effet, on a décrit la distribution de probabilité a priori des paramètres atmosphériques
comme dérivée de leur variabilité sur la période de la réanalyse, en considérant une fenêtre
de 3 mois autour du mois traité (voir chapitre 5). Or, si pour la température par exemple,
on peut tout à fait imaginer des valeurs similaires à deux mois d’intervalle, le cas du flux
solaire incident est complètement différent puisque le plus gros de sa variabilité va cor-
respondre à la position de la terre par rapport au soleil. Utiliser sa variabilité sur 3 mois
pour construire sa distribution de probabilité a priori amène donc à envisager des écarts
potentiellement plus importants que la réalité, en tout cas en ce qui concerne les hautes
latitudes. On atteint ici une limite de notre méthode puisque s’appuyant sur un espace
multivarié, on ne peut pas scinder la détermination des distributions de probabilité a priori
des différentes variables.

Les figures 7.5 et 7.6 nous permettent aussi de porter un regard plus précis sur les zones
de forte advection dans le modèle. Comme on l’a décrit dans le chapitre 6, on s’est attaché à
limiter l’amplitude des corrections dans ces zones-là, la majorité de la différence constatée
entre simulation et observations étant attribuée non pas au forçage atmosphérique, mais
à d’autres erreurs présentes dans le modèle. On constate ici que malgré ces précautions,
les corrections appliquées aux paramètres dans ces zones (Gulf Stream, Kuroshio, Cou-
rant des Aghullas...) restent souvent excessives. On aura par exemple des corrections de
température de plus de 2 C̊ (figure 7.5-B), et de flux solaire incident de l’ordre de 60
W/m2 (figure 7.5-F) dans le Gulf Stream. Ici, le fait d’augmenter l’erreur d’observation
et donc, de donner moins de pouvoir à l’assimilation de données n’est pas suffisant pour
contraindre les corrections de paramètres à des valeurs réalistes.

On notera enfin que les corrections apportées au champ de précipitations sont quantité
négligeable (figure 7.6-F). Ceci est essentiellement du au fait que les précipitations n’ont
pas d’impact direct sur la température de surface de l’océan qui est la variable assimilée,
leur rôle étant observable sur la modification de la salinité de surface. Or, même si on
assimile également dans notre méthode une climatologie de SSS, l’erreur d’observation
considérée pour celle-ci est trop élevée pour qu’on puisse s’attendre à des changements
visibles en termes de précipitations. Ceci constitue cependant un résultat positif puisqu’il
n’apparaissait pas dans les objectifs de ce travail de contraindre la SSS vers une climato-
logie, mais plutôt de l’empêcher de s’en éloigner démesurément. L’assimilation d’observa-
tions de SSS à l’image de celle qui a été mise en place pour la SST donnerait bien sûr des
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Fig. 7.5 – Moyenne entre 1989 et 2007 des différences entre ERAinterim et DFS4 (ACE),
et entre ERAinterim et ERAinterim corrigé (BDF) pour la température de l’air en C̊
(AB), l’humidité de l’air en kg/kg (CD) et les flux radiatifs incident en W/m2 (EF).



118 Chapitre 7. Evaluation des corrections et de leur impact sur les flux

Fig. 7.6 – Moyenne entre 1989 et 2007 des différences entre ERAinterim et DFS4 (ACE),
et entre ERAinterim et ERAinterim corrigé (BDF) pour le flux radiatif infrarouge des-
cendant en W/m2 (AB), le module de vent en m/s (CD) et les précipitations en mm/s
(EF).
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résultats tout à fait différents.

Les limites de nos corrections ainsi identifiées seront donc à prendre en compte avant
d’envisager l’application de ce nouveau forçage au modèle d’océan. Cependant, les dites
limites concernant des valeurs locales du forçage, on peut d’ores et déjà s’intéresser à l’effet
global de nos corrections sur la physique des flux. Pour s’affranchir de ces structures fines,
on regardera dans le paragraphe suivant des moyennes zonales.

7.2.2 Comparaison zonale des jeux de données DFS4, ERAinterim et

ERAinterim corrigé

La structure des variables atmosphériques de forçage étant essentiellement zonale, et les
corrections apportées aux divers produits (réanalyses, observations) ayant servi à consti-
tuer DFS4 ayant été appliquées zonalement, l’évaluation de nos variables corrigées de
manière zonale apparâıt comme une approche cohérente avec la problématique de forçage
atmosphérique.

En comparant les moyennes zonales des paramètres atmosphériques moyens issus des
trois jeux de forçage (figure 7.7), on constate dans un premier temps que les variables
corrigées sont bien du même ordre de grandeur que celles de DFS4 et ERAinterim. Etant
données les très faibles différences observables par ce diagnostic entre la plupart des va-
riables (de l’ordre de 0,5 C̊ pour la température, ou de 0,2 g/kg pour l’humidité par
exemple), il est difficile d’identifier l’effet général de notre correction. On peut cependant
observer de manière nette les différences de flux solaire incident entre les trois jeux de va-
riables atmosphériques dans la bande inter-tropicale (40N-40S) avec des valeurs de l’ordre
de 230 W/m2 pour DFS4, 240 W/m2 pour ERAinterim et 245 W/m2 pour ERAinterim
corrigé. Alors que le biais chaud observé avec ERAinterim était diminué par DFS4 par la
réduction de l’apport solaire incident (voir chapitre 3), on constate ici que nos corrections
tendent plutôt à augmenter ce flux. En toute logique, puisque l’ensemble des corrections
apportées a pour dessein de diminuer l’excès de chaleur simulé par le modèle lorsqu’on le
force avec les variables ERAinterim, cette augmentation de flux solaire incident devrait
être compensée par une autre modification, entrâınant un autre mécanisme qui refroidirait
l’océan. Prêtons donc attention de manière plus détaillée à la bande intertropicale.

Sur la figure 7.8, on constate que l’augmentation d’approximativement 5 W/m2 du flux
solaire incident dans la bande intertropicale s’accompagne d’une augmentation de l’inten-
sité du vent (0,5 m/s), d’une diminution des température et humidité de l’air (respective-
ment 0,5 C̊ et 0,5 g/kg), et d’une diminution du flux infrarouge descendant (5 W/m2).
Chacune de ces modifications va avoir un effet positif ou négatif sur le flux net de chaleur,
et c’est la somme de ces contributions qui influera sur l’océan. Ainsi, une température
et une humidité plus faibles encourageront la perte de chaleur de la surface de l’océan
par échange sensible et latent. De même un vent plus intense favorisera le refroidisse-
ment de la surface. Le flux infrarouge descendant présenté ici correspond quant à lui au
rayonnement de l’atmosphère vers l’océan, c’est donc un gain de chaleur qui s’ajoute à la
ré-émission infrarouge de l’océan lui même pour donner le flux net infrarouge, contribution
essentiellement négative pour l’océan (perte de chaleur).
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Fig. 7.7 – Moyennes zonales des paramètres de forçage entre 1989 et 2007 issus de DFS4
(en pointillés noir), ERAinterim (en trait plein noir), et ERAinterim corrigé (en rouge),
pour la température en C̊ (A), l’humidité en kg/kg (B), le flux radiatif incident en W/m2

(C), le flux infrarouge descendant en W/m2 (D), la norme de la vitesse de vent en m/s
(E), et les précipitations en mm/s (F).
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Fig. 7.8 – Moyennes zonales dans la bande intertropicale 20N-20S des paramètres de
forçage entre 1989 et 2007 issus de DFS4 (en pointillés noir), ERAinterim (en trait plein
noir), et ERAinterim corrigé (en rouge), pour la température en C̊ (A), l’humidité en
kg/kg (B), le flux radiatif incident en W/m2 (C), le flux infrarouge descendant en W/m2

(D), la norme de la vitesse de vent en m/s (E), et les précipitations en mm/s (F).
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7.3 Composantes radiative et turbulente du flux de chaleur

total

Comme on l’a vu dans le chapitre 2, chacune des variables atmosphériques dont on
a estimé et évalué les corrections interviennent dans l’estimation des flux entre l’océan
et l’atmosphère. On se concentrera ici sur les flux de chaleur, délaissant en apparence
seulement ceux d’eau douce et de quantité de mouvement pour les raisons suivantes :

– Le flux de quantité de mouvement, et donc le vent, sont intimement liés à la com-
posante turbulente du flux de chaleur. On ne néglige donc pas de s’intéresser aux
corrections de vent en ne regardant pas directement la tension ~τ .

– Comme on l’a montré dans la section précédente, les précipitations ne sont pas signi-
ficativement modifiées par nos corrections. La correction du flux d’eau douce viendra
donc uniquement des modifications de l’évaporation. Cette dernière découlant direc-
tement du flux de chaleur latente, on en étudie effectivement l’évolution en diagnos-
tiquant ce dernier. On notera qu’il ne s’agit en aucun cas de minimiser l’importance
d’un bilan d’eau douce équilibré dans le système, cette dernière considération étant
abordée à la fin de ce chapitre.

On partagera donc la section suivante en deux parties, l’une traitant des flux radiatifs,
et l’autre des flux turbulents. Conventionnellement en océanographie le flux radiatif Qrad

soit une quantité positive (gain de chaleur pour l’océan) et le flux turbulent Qtrb une
quantité négative (perte de chaleur pour l’océan). Afin de faciliter les comparaisons, on
s’intéressera aux valeurs absolues de ces deux composantes pour illustrer nos diagnostics.
On procèdera de la même manière pour les flux de chaleur latente Qlat, et de chaleur
sensible Qsens dont la somme correspond aux flux turbulents, et qui sont essentiellement
négatifs (perte de chaleur pour l’océan). Le flux radiatif total est quant à lui composé de
la somme d’un terme positif, le flux solaire incident Qsw, et d’une composante négative
le flux net infrarouge Qlw (lui même étant la différence entre le rayonnement infrarouge
émis par l’atmosphère radlw et celui ré-émis par l’océan). Afin de respecter la composition
des flux radiatifs comme la somme de deux termes, on représentera donc le flux radiatif
infrarouge et le flux solaire incident en valeurs algébriques (Qlw < 0 et Qsw > 0).

La figure 7.9 illustre la contribution moyenne des composantes turbulente et radiative
des flux estimés avec les variables DFS4. L’état d’équilibre de l’océan réside donc dans
le dosage de chacune de ces composantes du flux de chaleur. Qu’il s’agissent de l’une ou
de l’autre, leur intensité est plus élevée aux basses latitudes, impliquant des changements
significatifs en cas de modification proportionnelle.

On regarde donc l’impact de nos corrections sur les différentes composantes du flux
net de chaleur, en conservant la même démarche que pour les variables atmosphériques, à
savoir le diagnostic de la variabilité temporelle des flux DFS4, ERAinterim et ERAinterim
corrigé entre 1989 et 2007, puis l’étude de cartes moyennes sur toute la période, et enfin
leurs moyennes zonales.
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Fig. 7.9 – Moyennes entre 1989 et 2007 des contributions radiative (A) et turbulente (en
valeur absolue) (B) au flux net de chaleur (W/m2) estimé avec DFS4. Le flux net de
chaleur sera la différence Qrad − Qtrb.

7.3.1 Flux radiatifs

Comme on l’a vu au chapitre 2, parmi les différentes composantes du flux net de chaleur,
les radiations descendantes solaire (radsw) et infrarouge (radlw) constituent la part n’étant
pas estimée par les formules Bulk, mais directement déduite de produits satellitaires ou de
réanalyses atmosphériques. De ces deux composantes on déduit le flux solaire incident Qsw

et le flux net infrarouge Qlw. La principale source d’erreur dont pâtissent ces flux réside
dans la mauvaise connaissance que l’on a de la couverture nuageuse. Comme on l’a vu
dans le chapitre 3, on observait dans le jeu de données ERAinterim des flux radiatifs plus
élevés que dans le jeu de forçage DFS4, menant à un biais chaud important, notamment
dans la bande intertropicale.

Fig. 7.10 – Séries temporelles du flux radiatif net global (en W/m2) entre 1989 et 2007
pour DFS4 (A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C) : moyennes journalières en
bleu, annuelles en rouge, et moyenne sur toute la période en noir.

Dans la figure 7.10, on constate en effet qu’ERAinterim présentait un gain entre 1989
et 2007 d’un peu moins de 130 W/m2 par le flux radiatif net, contre un peu moins de
120 W/m2 pour DFS4. Notre correction diminue légèrement l’apport radiatif de manière
globale, mais reste cependant plus proche des valeurs d’ERAinterim que de celles de DFS4.
On constate d’autre part sur cette figure qu’il n’existe pas de discontinuité temporelle dans
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Fig. 7.11 – Cartes du flux radiatif net moyen (en W/m2) entre 1989 et 2007 pour DFS4
(A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C).
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les valeurs des flux radiatifs, alors que DFS4 montre une légère tendance négative, ce qui
nous permettra par la suite de centrer nos diagnostics sur les moyennes de ces flux entre
1989 et 2007, sans pour autant négliger une partie de l’information.

Si on s’intéresse maintenant aux cartes de flux radiatifs nets moyens entre 1989 et 2007
pour chacun des trois jeux de forçage (figure 7.11), on constate que par nos corrections,
on tend à réduire le flux radiatif à l’extérieur de la bande intertropicale 30N-30S, sans
apporter de modification majeure au sein de cette même bande de latitudes, mis à part
peut être l’est du Pacifique où apparâıt une augmentation significative, bien qu’elle soit
locale. On notera de nouveau les structures de petite échelle apparaissant dans notre jeu
de forçage corrigé et aboutissant à un signal bien plus bruité que celui de ses homologues
DFS4 et ERAinterim.

Fig. 7.12 – Cartes de différences entre les flux radiatifs moyens (en W/m2) entre 1989 et
2007 issus de ERAinterim et DFS4 (A), et de ERAinterim et ERAinterim corrigé (B).
Les valeurs positives (rouge) correspondent aux zones où l’apport de chaleur par les flux
radiatifs est plus important dans ERAinterim.

En regardant maintenant de plus près la correction elle-même traduite en termes de
flux radiatifs (figure 7.12), on prend la mesure de l’importance de ces phénomènes de petite
échelle. En effet, comparé à la carte de différence entre les flux radiatifs ERAinterim et
DFS4 (figure 7.12-A), celle de la différence entre ERAinterim et notre flux corrigé, corres-
pondant à l’incrément de nos corrections sur les flux radiatifs (figure 7.12-B) présente une
structure bien différente, avec dans l’hémisphère sud des gradients de l’ordre de 60 W/m2

sur des distances réduites. On peut alors imaginer sans difficulté que ces variations n’ont
rien de réaliste d’une part, et que d’autre part, ce type de forçage ne pourrait convenir
tel quel à un modèle de circulation générale océanique. Cependant, on distingue aussi des
structures à grande échelle intéressantes à exploiter, comme au large des côtes du conti-
nent nord-est américain par exemple. Afin de distinguer les caractéristiques à plus grande
échelle de cette composante du flux, on présentera ici, de même qu’il a été fait pour les
variables atmosphériques, les moyennes zonales des flux radiatifs.

Nos corrections, comme on l’avait pressenti au regard de la figure 7.12, impactent le
flux radiatif total (figure 7.13-A) de la manière suivante :

– Peu de modifications entre 20N et 20S, si ce n’est une augmentation de l’ordre de
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2 W/m2 aux alentour de 10N, correspondant vraissemblablement à l’augmentation
observée auparavent dans l’est du Pacifique tropical.

– Une sensible diminution entre 20S et 40S, et entre 20N et 40N, qui fait tendre notre
flux corrigé vers les valeurs de celui issu de DFS4.

– Partout ailleurs, le flux radiatif total semble très proche de celui issu d’ERAinterim,
excepté au delà de 70N, mais cette augmentation significative, est à attribuer à des
corrections excessives dans ces zones (voir chapitre 6).

Fig. 7.13 – Moyennes zonales (en W/m2) entre 1989 et 2007 du flux radiatif total (A),
du flux solaire incident (B), et du flux infrarouge net (C), estimés par FOTO à partir
des variables ERAinterim (en trait plein noir), DFS4 (en pointillés noirs), et ERAinterim
corrigé (en rouge), et de la SST de Hurrel.

Bien que le signe de ces modifications soit pour l’essentiel imputable au flux solaire
incident (figure 7.13-B), on soulignera que son effet est amoindri dans la bande 40N-40S
par une augmentation significative de l’intensité des pertes par flux net infrarouge, alors
que dans cette zone ERAinterim et DFS4 partageaient des valeurs similaires.

Pour résumer le contenu de ce paragraphe sur les flux radiatifs, on mettra en valeur
deux points essentiels. Comme le suggérait l’étude des corrections de paramètres elle-
mêmes, on obtient par notre méthode un flux présentant des structures de petite échelle,
ainsi que des corrections excessives dans les zones majoritairement advectives qui para-
sitent le signal global et rendent difficile l’application d’un tel forçage de manière brute
à un modèle de circulation générale océanique. On a cependant mis en évidence le fait
que notre méthode tend à augmenter les flux radiatifs dans la bande de latitudes 20N-
20S, puis qu’il diminue vers les plus hautes latitudes, pour finalement être comparable
au flux ERAinterim au delà de 40N et 40S, amenant à un bilan global à peine inférieur
à celui de ERAinterim. On avait supposé lors du diagnostic des corrections des variables
atmosphériques que le fait de ne pas diminuer significativement l’apport solaire comme on
l’observe dans le jeu de forçage DFS4 pouvait être compensé par des échanges turbulents
d’intensité supérieure. On va donc maintenant s’intéresser à cette part turbulente du flux
de chaleur.

7.3.2 Flux turbulents

Les flux turbulents de chaleur comprennent le flux de chaleur latente, principal puits
de chaleur de l’océan, et le flux de chaleur sensible correspondant lui aussi généralement
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à une perte de chaleur mais d’intensité bien moindre que le premier, excepté aux hautes
latitudes où l’air froid reste sec. Tout deux dépendent des température et humidité de l’air
et de la vitesse du vent, et sont estimés par les formules Bulk (voir chapitre 2). Outre
le fait d’être calculés par le biais de formules empiriques, ils souffrent, à l’instar des flux
radiatifs, d’erreurs dues aux incertitudes sur les variables atmosphériques pré-citées. On a
vu au chapitre 3 que l’intensité des flux turbulents d’ERAinterim était inférieure à celle
des flux DFS4, ce qui signifie donc une perte de chaleur moins importante, ceci étant de
nouveau plus marqué dans la bande intertropicale.

Fig. 7.14 – Séries temporelles des flux turbulents globaux (valeur absolue) (en W/m2) entre
1989 et 2007 pour DFS4 (A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C) : moyennes
journalières en bleu, annuelles en rouge, et moyenne sur toute la période en noir. Ce flux
est une perte de chaleur pour l’océan.

Dans un premier temps, l’étude des séries temporelles de ces flux turbulents pour les
trois jeux de données nous montrent que si on pouvait observer une tendance nette à l’aug-
mentation dans le temps de l’intensité des flux DFS4 et ERAinterim (figure 7.14-AB), on
a dans le cas de nos flux corrigés (figure 7.14-C), une évolution plus stable dans le temps.
Nos corrections ont donc estompé une tendance qui était présente dans ERAinterim, mais
aussi de manière plus marquée dans DFS4, et qui n’est pas cohérente a priori avec le
réchauffement global observé au cours des années 90 (Bindoff et al., 2007). D’autre part,
on constate qu’avec notre méthode on a effectivement augmenté la perte de chaleur par
échange turbulent pour atteindre une valeur équivalente en moyenne à celle de DFS4 (de
l’ordre de 125 W/m2), alors que le jeu de données original ERAinterim amenait plutôt à
une perte de l’ordre de 115 W/m2). Il apparâıt alors probable que le biais chaud occasionné
par les variables de forçage ERAinterim soit réduit, dans le cadre de cette méthode d’as-
similation de données, par une augmentation des pertes de chaleur par échange turbulent.

Dans la figure 7.15, outre de nouveau le constat de la présence de structures de petite
échelle, on peut regarder plus en détail cette augmentation de l’intensité du flux turbulent.
On voit donc que notre référence ERAinterim (figure 7.15-B) était globalement bien en
dessous des valeurs obtenues avec les variables DFS4 avec des différences de l’ordre de 20
W/m2 dans le Pacifique subtropical et l’océan Indien (figure 7.15-A), et notre correction
(figure 7.15-C) tend à rendre le champ plus cohérent avec DFS4 avec notamment une
augmentation significative (une vingtaine de W/m2 en moyenne) de l’amplitude du flux
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Fig. 7.15 – Cartes du flux turbulent moyen (en W/m2) entre 1989 et 2007 pour DFS4
(A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C).
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turbulent dans une large bande intertropicale (40N-40S). On notera également qu’à l’en-
droit où on avait observé une augmentation nette du flux radiatif dans l’est du pacifique
tropical, on assiste également à une augmentation du flux turbulent amenant à une valeur
supérieure à celle de DFS4. Notre méthode assure donc visiblement une certaine cohérence
entre les effets conjugués des flux radiatifs et turbulents.

Fig. 7.16 – Cartes de différences entre les flux turbulents moyens (en W/m2) entre 1989
et 2007 issus de ERAinterim et DFS4 (A), et de ERAinterim et ERAinterim corrigé (B).
Les valeurs inférieures à zéro (bleu) indiquent que la perte de chaleur océanique par les
flux turbulents est plus faible dans ERAinterim.

De même que pour les flux radiatifs, les cartes de différences des flux turbulents DFS4 et
ERAinterim corrigés avec les flux ERAinterim originaux (figure 7.16) mettent en évidence
des structures de petite échelle aux hautes latitudes sud, ainsi que des corrections excessives
dans les zones de forte advection comme les courants de bord ouest (plus de 50 W/m2). On
distingue cependant dans notre correction (figure 7.16-B) une structure à grande échelle
comparable avec celle de la différence entre ERAinterim et DFS4 (figure 7.16-A) comme
une forte augmentation de l’amplitude du flux turbulent dans la bande intertropicale.

Fig. 7.17 – Moyennes zonales (en W/m2) entre 1989 et 2007 du flux turbulent total (A),
du flux de chaleur latente (B), et du flux de chaleur sensible (C), estimés à partir des
variables ERAinterim (en trait plein noir), DFS4 (en pointillés noirs), et ERAinterim
corrigé (en rouge).

Comme précédemment avec les flux radiatifs, la comparaison des moyennes zonales des
flux turbulents estimés à partir des variables des trois jeux de forçage (figure 7.17) permet
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de mettre en évidence la structure grande échelle de nos corrections. On constate alors que
notre méthode augmente l’amplitude des flux turbulent jusqu’à atteindre des valeurs qui
dépassent dans la bande de latitudes 20N-20S celles obtenues avec DFS4 (figure 7.17-A).
C’est vraissemblablement ce phénomène qui va compenser l’augmentation des flux radia-
tifs qui, rappelons-le, tendent à réchauffer l’océan alors qu’on observe déjà un biais chaud
dans cette zone dans le modèle forcé par ERAinterim. Ce constat illustre bien l’effet de
l’augmentation de l’intensité du vent mis en évidence au début de ce chapitre. On notera
également que cette augmentation des flux turbulents n’est pas uniquement le fruit d’un
flux de chaleur latente plus élevé (figure 7.17-B), mais aussi d’une augmentation du flux
de chaleur sensible, alors que, de même que pour le flux net infrarouge, les jeux de données
ERAinterim et DFS4 donnaient sensiblement le même résultat dans la bande intertropi-
cale. Cette augmentation du flux sensible peut elle aussi être imputable à l’augmentation
du vent puisqu’on encourage ainsi l’ensemble des échanges turbulents.

7.4 Flux net

On obtient donc par notre méthode d’assimilations de données de SST une très légère
diminution globale des flux radiatifs, correspondant en fait à des valeurs moins importantes
aux latitudes moyennes, et légèrement plus élevées dans la bande de latitudes 20N-20S.
Cet effet est conjugué à celui de l’augmentation de l’intensité des flux turbulents, corres-
pondant à une perte de chaleur plus élevée qu’avec les données atmosphériques de DFS4
dans la bande intertropicale 20N-20S. Il s’agit donc maintenant de faire le bilan de ces
deux contributions en étudiant le flux net de chaleur, qui n’est autre, comme on l’a décrit
au chapitre 2, que la somme des composantes turbulente et radiative.

La dernière étape du diagnostic de notre jeu de forçage corrigé consiste à évaluer la
qualité du flux net de chaleur. Quantité intégrée de tous les flux abordés jusqu’ici, il
traduit l’effet global de l’ensemble de nos corrections. Pour évaluer un jeu de forçage, l’un
des premiers critères est de vérifier que le bilan de chaleur est équilibré, autrement dit
que la moyenne du flux net de chaleur sur la période considérée est voisine de zéro. On
rappellera que cette moyenne était de 20 W/m2 plus élevée si on estimait les flux à partir
des variables ERAinterim, qu’avec celles de DFS4 (voir chapitre 3).

On constate sur la figure 7.18 que le bilan net de chaleur estimé avec les variables
DFS4 est de l’ordre de -7 W/m2 (figure 7.18-A), quand celui estimé en utilisant les variables
ERAinterim (figure 7.18-B) atteint une valeur proche de 15 W/m2. On rappellera ici que le
jeu de forçage DFS4 a été construit pour être équilibré sur la période 1958-2006 et donc avec
une moyenne de flux net de chaleur proche de zéro sur cette période, ce qui n’implique en
rien qu’il le soit toujours si on n’en considère qu’une période restreinte (ici à partir de 1989).
Il apparâıt donc que forcer un modèle de circulation générale océanique avec les paramètres
issus de la réanalyse ERAintérim amènerait invariablement à un réchauffement excessif
de l’océan, ce qui sera illustré dans le chapitre 8. Il apparâıt d’autre part une tendance
allant vers la diminution du flux net de chaleur, tant pour DFS4 que pour ERAinterim,
bien qu’elle soit moins marquée pour cette dernière base de données. Comme on l’a déjà
signalé, cette tendance n’est pas en accord avec le réchauffement global observé ces 20
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Fig. 7.18 – Séries temporelles des flux nets de chaleur globaux (en W/m2) entre 1989 et
2007 pour DFS4 (A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C) : moyennes journalières
en bleu, annuelles en rouge, et moyenne sur toute la période en noir.

dernières années (Bindoff et al., 2007). Si on s’intéresse maintenant au flux net résultant
de notre forçage corrigé (figure 7.18-C), on observe d’une part, qu’on atteint un bilan de
chaleur quasi-nul entre 1989 et 2007 (2 W/m2), et que la tendance à la diminution du
flux a disparu. Il s’agit ici d’un résultat crucial, puisque ce diagnostic montre que notre
méthode objective de correction de forçage a conduit à un bilan de chaleur équilibré ainsi
qu’à la suppression d’une tendance a priori irréaliste sans que la méthode ne comporte de
contrainte explicite pour atteindre ces objectifs.

La figure 7.19 met en regard les structures spatiales des flux nets issus des trois
différents jeux de forçage. On constate alors que la structure du flux net moyen (1989-2007)
estimé avec nos paramètres corrigés (figure 7.19-C) se rapproche significativement de celle
du flux estimé avec DFS4 (figure 7.19-A) dans tous les bassins, la similitude étant incon-
testable dans l’océan Pacifique. Il semble donc que bien que les modifications apportées
à ERAinterim soient individuellement différentes de celles menant aux flux DFS4, leur
combinaison donne un résultat comparable. Ce dernier constat est de nouveau un résultat
important, en terme de physique des flux cette fois, puisque DFS4 avait été construit à
partir de divers produits calibrés par des méthodes ad hoc, alors qu’on fait appel ici aux
covariances des différents paramètres en mettant en oeuvre des expériences d’ensemble
(voir chapitre 5). Il apparâıt bien sûr les structures de petite échelle présentes dans tous
les flux, mais l’allure générale du champ n’en reste pas moins satisfaisante.

L’étude des cartes de différences entre les flux nets moyens ERAinterim et ERAinte-
rim corrigé (figure 7.20-B), correspondant à l’incrément effectif global de nos corrections
illustrent de nouveau l’importance des structures de petite échelle, ainsi que les correc-
tions excessives dans les zones fortement advectives. On a ainsi un incrément de plus de
80 W/m2 dans le Gulf Stream, positif ou négatif selon l’endroit où on se situe dans le
courant, et des gradients du même ordre de grandeur aux hautes latitudes sud sur des
distances très réduites. Ce constat, bien que n’étant qu’un rappel de ce qu’on a observé
dans les paragraphes précédents, confirme le fait que conserver cette correction sans y
appliquer de post-traitement reviendrait à forcer le modèle avec un champ contenant un
signal irréaliste. Ce troisième résultat important nous conduira donc à la fin de ce cha-
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Fig. 7.19 – Cartes du flux net de chaleur moyen (en W/m2) entre 1989 et 2007 pour
DFS4 (A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C).
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Fig. 7.20 – Cartes de différences entre les flux nets de chaleur moyens (en W/m2) entre
1989 et 2007 issus de ERAinterim et DFS4 (A), et de ERAinterim et ERAinterim corrigé
(B). Les valeurs positives (en rouge) correpondent aux zones ou l’apport de chaleur par le
flux net est plus important dans ERAinterim.

pitre à envisager une manière de s’affranchir de ces problèmes afin de tirer parti de nos
corrections pour forcer un modèle, sans pour autant introduire de signal parasite dans la
simulation. D’autre part, on constate une fois de plus que la tendance grande échelle de la
correction de flux net dans la bande de latitudes 40N-40S est comparable à la différence
entre ERAinterim et DFS4 (figure 7.20-A), avec une diminution globale du flux de l’ordre
d’une trentaine de W/m2, et qu’on y devine des structures locales correspondant à celles
observées la figure 7.20-A, comme par exemple au large du Chili ou de l’Angola.

Fig. 7.21 – Moyennes zonales (en W/m2) entre 1989 et 2007 des flux nets de chaleur
estimés à partir des variables ERAinterim (en trait plein noir), DFS4 (en pointillés noirs),
et ERAinterim corrigé (en rouge).
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Sur la figure 7.21, on peut voir que dans la bande de latitudes 20N-20S, le flux net de
chaleur correspondant à ERAinterim corrigé se superpose quasiment parfaitement à celui
estimé avec les variables DFS4. Il est important de noter que c’est dans cette zone qu’on
peut accorder le maximum de confiance à nos corrections puisqu’elles ne sont sujettes ni
aux structures de petite échelles (telles que les hautes latitudes sud), ni à des zones de
forte advection (telles que le Gulf Stream, le courant des Aiguilles, le Kuroshio...). Tou-
jours en considérant DFS4 comme la référence vers laquelle il faudrait tendre, on peut
estimer qu’on obtient des résultats convaincants en élargissant ce domaine à la bande de
latitudes 40N-40S. Ici cependant, on obtient un flux net qui, même s’il est diminué par
rapport à ERAinterim, reste plus important (de l’ordre de 10 W/m2) que DFS4. On rap-
pellera qu’à ces latitudes, nos corrections conservaient un flux radiatifs équivalent à celui
d’ERAinterim, sans pour autant augmenter l’amplitude des flux turbulents suffisamment
pour dépasser les valeurs obtenues avec DFS4. Ceci étant, on rappellera également que le
bilan net de chaleur de DFS4 est négatif entre 1989 et 2007, et que celui estimé avec nos
paramètres corrigés est plus proche de zéro, ce qui n’en fait donc pas, en soi, un mauvais
résultat.

Au delà de ces latitudes, étant données les difficultés décrites précédemment (courants
de bord ouest, hautes latitudes sud), il est plus difficile d’établir un diagnostic fiable de
tels résultats. En effet, au delà de 40S et 70N, on obtient avec notre méthode un flux net
largement supérieur non-seulement à DFS4 mais aussi de façon significative à ERAinte-
rim, avec des différences de l’ordre de plus de 20 W/m2 aux hautes latitudes nord par
exemple. Ces résultats, largement imputables aux structures de petite échelle au sud, sont
vraissemblablement dus au nord au fait que la couverture de glace de mer est une donnée
qui n’est pas prise en compte par notre méthode, et qui a pourtant une influence évidente
sur les échanges entre l’océan et l’atmosphère. En ce qui concerne la bande de latitudes
40N-60N, on n’obtient quasiment aucune modification par rapport à ERAinterim vrais-
semblablement parce qu’il s’agit des latitudes où l’impact des corrections a été limité (voir
chapitre 6). On notera que bien que les corrections appliquées dans ces zones aient un effet
limité sur la solution globale, elles n’en restent pas moins excessives.

La pertinence de la proposition d’un nouveau forçage pour la période 1989-2007 résidera
donc dans notre capacité à tirer parti des corrections cohérentes avec la réalité d’une part,
et conduisant à des flux équilibrés d’autre part, tout en restant conscients des limites de
la méthode et donc en ne tenant pas compte des corrections de paramètres là où elles ne
sont plus essentiellement dues à des erreurs sur les flux, mais bien à des erreurs du modèles
ou à des hypothèses de base qui ne sont plus valables. On se propose donc dans la section
suivante de synthétiser les résultats décrits jusqu’à présent afin d’identifier clairement les
aspects positifs et négatifs des corrections estimées par notre méthode.

7.5 Synthèse du diagnostic avec FOTO

Le diagnostic de notre forçage corrigé par le biais de FOTO nous a permis, à moindre
coût d’évaluer l’impact de nos corrections sur les flux océan-atmosphère. On a ainsi pu
mettre en évidence un certain nombre d’effets positifs de notre correction sur le jeu de
données ERAinterim original.
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En premier lieu, les paramètres corrigés conduisent à un bilan de chaleur équilibré,
c’est à dire proche de zéro, entre 1989 et 2007. C’est l’un des premiers critères de valida-
tion d’un jeu de forçage, et ici, les corrections n’ont pas été calculées selon cette contrainte,
mais bien pour obtenir une simulation qui soit plus en accord avec les observations de SST
de Hurrel. On notera que FOTO utilisant comme SST la même base de données (Hurrell
et al., 2008), un tel résultat indique que notre méthode est capable d’estimer des correc-
tions de paramètres en isolant correctement les erreurs dues aux flux des autres erreurs
présentes dans le modèle.

Si on considère les corrections de manière brute, on peut d’ores et déjà se satisfaire
des résultats sur une large bande intertropicale (40N-40S). On y obtient en effet un flux
net de chaleur qui conduit, à l’image de DFS4, à une réduction du biais chaud observé
dans ERAinterim qui sera montré dans le chapitre 8. On distingue de plus dans les flux
corrigés des structures spatiales à grande échelle offrant de plus grandes similitudes avec
DFS4 que celles des flux estimés avec les variables ERAinterim.

Enfin, il apparâıt une bonne cohérence entre les effets conjugués des différents flux. En
effet, pour réduire l’apport de chaleur dans la bande intertropicale, le flux radiatif reste
quasiment inchangé, mais par augmentation des vents, on amplifie les pertes de chaleur par
le biais des flux turbulents. Puisqu’issu d’une méthode mettant en oeuvre des expériences
d’ensemble, et donc mathématiquement objective, on peut potentiellement y trouver un
gain d’information en ce qui concerne l’impact relatif des différentes composantes du flux
net de chaleur.

On doit cependant pondérer ces aspects positifs de nos corrections, puisqu’il apparâıt
également qu’elles ne sont ni réalistes, ni adaptées à certaines zones du domaine du fait
de la difficulté de mettre en place les hypothèses servant de clé de voute à notre méthode.
Pour envisager l’application de notre forçage à un modèle d’océan, on ne peut donc pas
négliger les deux points problématiques mis en évidence tout au long de ce chapitre.

En effet, comme on l’a expliqué dès le chapitre 2, au niveau des zones de forte advection
comme les courants de bord ouest dans le modèle d’océan, les erreurs de SST ne sont plus
imputable majoritairement aux flux air-mer. On a donc adapté la méthode d’assimilation
de données (voir chapitre 6) pour limiter autant que possible les corrections dans ces zones.
On constate cependant que les corrections de paramètres y sont malgré tout très fortes,
et sans doute privées de réalisme puisqu’elles visent à corriger une erreur qui ne leur est
pas attribuée. On ne peut donc pas se permettre de tenir compte de ces corrections sans
mettre en péril le réalisme de notre jeu de forçage.

On voit également apparâıtre dans nos champs corrigés des structures de petite échelle
spatiale, n’ayant rien de commun avec les signaux des champs de forçage initiaux. Ces
structure sont le résultat d’un cumul d’hypothèses établies lors de la mise en oeuvre de
la méthode d’assimilation de données qu’on résumera en deux points. En premier lieu, on
a fait le choix d’appliquer le filtre SEEK dans sa version locale (voir chapitre 6), ce qui
implique éventuellement de rendre le champ corrigé moins lisse par l’application de correc-
tions très différentes (de signe opposé par exemple) en deux points très proches. L’écart
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potentiel entre deux corrections extrêmes correspond à la distribution de probabilité a
priori des paramètres de forçage (voir chapitre 6). Comme on l’a expliqué au début de ce
chapitre, les hypothèses posées pour construire cette distribution de probabilité a priori
ne sauraient être idéales partout et pour toutes les variables puisqu’elle est dérivée de leur
variabilité entre 1989 et 2007, et que cette variabilité est d’une part différente selon les
paramètres atmosphériques, et d’autre part bien plus élevée aux hautes latitudes. Cette
petite échelle est une source potentielle d’instabilité dans le modèle pouvant conduire à
une dérive de la SST. Les flux dont on a fait le diagnostic tout au long de ce chapitre n’au-
raient alors plus aucun sens. La suppression de ces gradients irréalistes est par conséquent
le deuxième traitement à appliquer à notre jeu de paramètres.

Enfin, on signalera que le modèle étant périodisé à la longitude 90E, l’absence de
périodicité dans l’estimation des corrections de paramètres est susceptible d’introduire
des discontinuités irréalistes à cette longitude. S’assurer de la continuité du champ tout
autour du globe est cependant un point important si on veut éviter d’introduire des ano-
malies dans le modèle d’océan qui, en se propageant, pourraient corrompre les résultats
obtenus.

On présentera donc dans la section suivante le post-traitement qui a été appliqué à
nos corrections avant d’envisager de les utiliser pour forcer le modèle d’océan.

7.6 Construction du forçage corrigé

De l’ensemble de ce chapitre il ressort que nos corrections nécessitent d’être adaptées
avant d’entreprendre de forcer un modèle d’océan avec les variables atmosphériques qui
en résulteraient. Les modifications en question ont deux objectifs :

– Supprimer le signal de petite échelle spatiale susceptible de parasiter la solution du
modèle, ainsi que la discontinuité des champs en bord de grille,

– Eviter l’application de corrections excessives dans les zones du modèle où l’advection
domine.

Puisque l’origine de ces problèmes se trouve au sein du calcul même des corrections,
ce sont ces dernières que l’on va modifier par l’application d’un lissage, puis d’un masque.
Le lissage utilisé ici est un filtrage anisotrope par boite ou zone, et consiste à remplacer
la valeur de chaque point de grille par la moyenne de tous les points d’une zone donnée
centrée sur ce point. Dans notre cas, on a fixé la taille de cette zone à 10̊ en latitude et 20̊
en longitude afin de conserver la structure zonale du signal, tout en limitant les gradients
locaux. Sur la figure 7.22 où on présente l’exemple de la température, on constate en effet
que l’allure principale des corrections persiste, et que le signal qui parasitait notamment
les hautes latitudes sud a disparu.

Cependant, on doit associer au lissage un masque des zones où on estime que la vali-
dité de notre méthode est discutable comme dans les zones où l’advection domine. Cette
démarche permet d’assurer la cohérence entre la méthode d’assimilation de données et la
construction du forçage corrigé. Ce masque de validité peut être construit selon le même
principe que celui ayant servi à faire varier l’erreur d’observation lors de l’application
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Fig. 7.22 – Carte de la correction moyenne après lissage entre 1989 et 2007 pour la
température (̊ C).

Fig. 7.23 – Carte de la correction moyenne de température (̊ C) après lissage entre 1989
et 2007 à laquelle on a appliqué un masque de validité construit sur la base des limites
connues de la méthode d’assimilation.
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du filtre SEEK (voir chapitre 6). Ainsi, partout où en moyenne sur la période 1989-2007
l’écart entre la SST simulée par le modèle forcé avec ERAinterim et la SST de Hurrel est
supérieur à 1̊ C et pour les latitudes situées au delà de 60̊ dans les deux hémisphères,
on considère que l’essentiel de l’erreur en surface n’est plus dû aux flux mais à d’autres
erreurs modèles. La valeur des corrections dans ces zones est donc fixé à zéro, comme on
peut le voir sur la figure 7.23.

Fig. 7.24 – Cartes des corrections moyennes lissées et masquées entre 1989 et 2007 pour
les température en C̊ (A) et humidité en kg/kg (B) de l’air, le flux solaire incident (C)
et le flux infrarouge descendant (D) en W/m2, et le module de vent en m/s(E).

On remarque alors qu’en plus de supprimer les corrections irréalistes des hautes lati-
tudes dûes essentiellement à la non prise en compte de la glace dans notre méthode, ce
masque prive le nouveau forçage de corrections dans les zones de subsidence des bords
Est des bassins Atlantique et Pacifique, et dans les zones de forte advection comme le
Gulf Stream. Pour des raisons de continuité, et dans l’optique de forcer un modèle avec
notre jeu de données corrigé, il est peu cohérent de n’appliquer aucune correction sous le
masque, excepté aux hautes latitudes. On peut alors envisager plusieurs stratégies comme
l’interpolation des données alentour pour conserver un champ de corrections continu. Ici,
on a préféré conserver les corrections lissées pour toutes les zones masquées entre 60̊ N et
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60̊ S, comme présenté sur la figure 7.24.

Reprenons maintenant les principaux diagnostics effectués précédemment. En ce qui
concerne les séries temporelles des flux de chaleur net (figure 7.25-A), radiatifs (figure 7.25-
B) et turbulents (figure 7.25-C), le même lissage et le même masque ayant été appliqué
partout, il n’est pas surprenant de conserver des champs ne présentant pas de discontinuité
temporelle. Par contre, puisqu’on supprime une part de l’information contenue dans notre
correction que ce soit par le lissage ou par le masque, on peut s’attendre à ce que le bilan
de chaleur sur toute la période soit modifié, et qu’on s’éloigne de l’équilibre du forçage.
On constate en effet que la moyenne du flux net de chaleur est désormais de l’ordre de
7 W/m2, valeur toutefois encore inférieure à celle obtenue avec les paramètres de forçage
ERAinterim originaux. On observe d’autre part que ce sont les flux turbulents (figure
7.25-C) qui ressentent le plus l’impact du lissage (voir figure 7.14 pour la série temporelle
des flux turbulents estimés sans lissage des corrections).

Fig. 7.25 – Séries temporelles entre 1989 et 2007 des flux net (A), radiatif (B) et turbulent
(C) de chaleur (en W/m2) pour ERAinterim avec les corrections lissées et masquées.

Sur les cartes de flux nets moyens (figure 7.26), on peut constater que le lissage n’a
pas détruit la structure grande échelle de la correction, puisqu’on retrouve encore un flux
net corrigé qui présente de grandes similitudes avec DFS4, à la différence près par rap-
port au résultat brut que le bruit du signal semble atténué. Les cartes correspondant à
l’incrément apporté par nos corrections par rapport à ERAinterim (figure 7.27) confirment
cette observation en présentant pour chacun des flux un effet de nos correction où n’ap-
paraissent plus les gradients qui nous posaient problème. On observe alors dans une large
bande intertropicale entre 1989 et 2007 une diminution du flux net de chaleur par rap-
port à ERAinterim (figure 7.27-A), correspondant sur la majeure partie du domaine à une
diminution des flux radiatifs (figure 7.27-B), et une augmentation des pertes par les flux
turbulents (figure 7.27-C).

Enfin, on constate en regardant les moyennes zonales de ces flux sur l’ensemble du
domaine (figure 7.28-ABC) qu’il n’apparâıt plus de valeurs incohérentes aux hautes la-
titudes (puisqu’on n’y applique plus de correction), ce qui permet juste de conserver le
flux ERAinterim, sans plus de modifications puisque celles qu’on avait calculées ne sont
pas adaptée. Lorsqu’on observe d’un peu plus près la bande intertropicale, on peut voir
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Fig. 7.26 – Cartes des flux nets de chaleur moyens (en W/m2) entre 1989 et 2007 pour
DFS4 (A), ERAinterim (B) et ERAinterim avec les corrections lissées et masquées (C).



7.6. Construction du forçage corrigé 141

Fig. 7.27 – Cartes de différences entre les flux moyens de chaleur net (A), radiatif (B)
et turbulent (C) (en W/m2) entre 1989 et 2007 issus de ERAinterim et ERAinterim avec
les corrections lissées et masquées.
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que le flux net (figure 7.28-D) correspondant aux corrections lissées et masquées ne se
rapproche plus autant du flux DFS4. Par ailleurs, l’augmentation des flux radiatifs est elle
aussi amoindrie, ainsi que celle des flux turbulents. Ces constats n’ont cependant rien de
choquant puisqu’en lissant les corrections, on tend à diminuer leur amplitude, et donc leur
impact sur les flux.

Fig. 7.28 – Moyennes zonales (en W/m2) entre 1989 et 2007 des flux net (AD), radiatif
(BE) et turbulent (CF) de chaleur estimés à partir des variables ERAinterim (en trait plein
noir), DFS4 (en pointillés noirs), et ERAinterim avec les corrections lissées et masquées
(en rouge) pour tout le dommaine (ABC), et dans la bande de latitudes 20N-20S (DEF).

On obtient donc suite au traitement décrit dans ce paragraphe des corrections menant
à une diminution du flux net de chaleur calculé par FOTO dans la bande de latitudes 40S-
40N, avec une légère baisse de l’apport de chaleur par flux radiatifs, et à l’image de DFS4,
une augmentation nette des pertes par échange turbulents. Les corrections moyennées
entre 1989 et 2007 peuvent être synthétisées comme suit :

– Les température et humidité de l’air sont diminuées (ce qui conduit à une augmenta-
tion des pertes de chaleur via les flux turbulents) aux basses et moyennes latitudes,
et légèrement augmentées au delà de 40N et 40s. On observe un comportement si-
milaire des corrections de ces deux variables, tant spatialement que temporellement,
ce qui est tout à fait cohérent avec la forte corrélation les reliant.

– Les corrections de flux radiatif infrarouge présentent elles aussi aussi des caractéristiques
comparables, à savoir une diminution aux faibles et moyennes latitudes (ce qui amène
à davantage de perte de chaleur par réflexion du flux solaire à la surface de l’océan),
et une augmentation aux plus hautes latitudes.

– Le flux solaire incident, seule source directe de chaleur pour l’océan est majoritaire-
ment diminué, mis part dans une étroite bande de latitudes autour de l’équateur où
il reste équivalent aux valeurs originales ERAinterim.
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– Le module de vent, contribution essentielle aux échanges turbulents de chaleur qui
sont, comme on l’a vu la principale modification apportée par nos corrections, se
voit augmenté entre 40N et 40S, et diminué aux plus hautes latitudes.

Ces considérations s’appuient sur des moyennes climatologiques des corrections entre 1989
et 2007, et répondent à la question d’un impact sur le long terme de notre méthode d’as-
similation de données de surface visant à la correction de paramètres atmosphériques.

On notera que pour avoir une correction qui soit applicable aux forçages sans induire
d’effets pervers dans un modèle, il conviendrait d’ajuster nos corrections au niveau des
bords du masque afin d’éviter d’introduire des discontinuités à ces latitudes. Les diagnos-
tics réalisés avec FOTO restent cependant encourageants pour ce qui est de la cohérence
des flux estimés avec la SST de Hurrel, et on peut maintenant s’interroger sur leur com-
patibilité effective avec un modèle d’océan. On utilisera pour cela le modèle ayant servi
à calculer ces corrections de paramètres : NEMO, dans sa configuration ORCA2 (voir
chapitre 2). La réponse du modèle fera l’objet du chapitre suivant.
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8.1 Objectifs

Pour évaluer et valider un jeu de paramètres atmosphériques de forçage, le recours à
un diagnostic des flux océan-atmosphère calculés avec une SST fixée tel qu’il a été présenté
dans le chapitre 7 ne saurait suffire. En effet, l’objectif de cette thèse résidant dans l’étude,
dans un contexte réaliste, d’une nouvelle méthode de correction de la fonction de forçage
d’un modèle d’océan par assimilation de données, il apparâıt comme une évidence que
l’on ne peut considérer ce travail abouti sans avoir au préalable évalué les effets à long
terme de la-dite correction dans un modèle d’océan. L’objectif de ce chapitre est donc de
comparer sur la période 1989-2007 des simulations forcées par le jeu original ERAinterim,
par la base de données atmosphériques choisie comme référence DFS4, et par les variables
ERAinterim corrigées. Parmi les simulations réalisées et récapitulées dans le tableau 8.1,
on présentera ici les résultats des simulations 1, 2 et 6. Les autres ont constitué les étapes
intermédiaires du choix de la stratégie de l’application de nos corrections dans le forçage
du modèle et ne seront pas détaillées ici.

Tab. 8.1 – Simulations libres (sans robust diagnostic, et sans rappel en SST) réalisées
pour évaluer les corrections de forçage dans le modèle NEMO-ORCA2.

Simulation Paramètres de forçage utilisés

simulation 1 DFS4

simulation 2 ERAinterim

simulation 3 ERAinterim + corrections brutes

simulation 4 ERAinterim + corrections lissées

simulation 5 ERAinterim + corrections lissées auxquelles on
applique le masque total

simulation 6 ERAinterim + corrections lissées auxquelles on
applique le masque uniquement aux hautes lati-
tudes

Comme on l’a décrit dans le chapitre 2, la démarche envisagée pour mettre en place
notre méthode de correction impliquait la réalisation de nombreuses simulations globales,
et par conséquent la limitation du coût numérique lié au modèle utilisé. On a donc opté
pour le modèle NEMO dans sa configuration globale ORCA2 (voir chapitre 2), modèle qui
sera également utilisé ici pour étudier l’effet du forçage corrigé dans une simulation sans
rappel en SST et sans robust diagnostic.

On notera que le forçage corrigé qui sera diagnostiqué dans la simulation 6 est celui
où interviennent le masque et le lissage décrits à la fin du chapitre 7, solutions mises en
place dans le but de limiter les effets pervers d’un signal irréaliste dans les corrections.
En effet, on constate notamment sur la figure 8.1-B (correspondant à la simulation 3)
que les structures de petite échelle identifiées alors dans les corrections des paramètres at-
mosphériques sont perceptibles sur l’état de l’océan simulé (ici la SST) à l’échelle de temps
caractéristique de l’estimation de nos corrections à savoir un mois. Ces défauts conduisent
à une représentation de l’état de surface plus bruité que celui correspondant au jeu de
forçage original (figure 8.1-A) et pas forcément cohérent avec la solution d’un modèle à
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Fig. 8.1 – Cartes des moyennes mensuelles (janvier 2004) de SST (en C̊) simulées par le
modèle forcé par les variables ERAinterim (A), par les variables ERAinterim auxquelles
on a appliqué les corrections brutes (B), et par les variables ERAinterim auxquelles on a
appliqué les corrections masquées et lissées (C).
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basse résolution qui n’est pas en mesure de résoudre les structures de petite échelle. On
notera d’autre part de ces structures ne sont pas présentes dans les champs de données de
SST assimilés. L’application au forçage initial des corrections lissées et masquées (simu-
lation 6) mène à une solution du modèle plus lisse (figure 8.1-C). On constate cependant,
notamment dans l’océan Indien, que l’impact de la correction est par conséquent moindre
sur la SST.

Dans ce chapitre, il s’agira dans un premier temps de mettre en regard des simula-
tions forcées par DFS4, ERAinterim, et ERAinterim corrigé afin de mettre en évidence la
manière dont les différences entre les jeux de forçage (voir chapitres 3 et 7) se traduisent
dans le modèle en surface via le calcul des flux océan-atmosphère, ainsi que leur signa-
ture directe : la SST. En s’appuyant sur cette première partie, on s’intéressera à divers
diagnostics de l’état océanique global afin de visualiser l’impact des variations de forçage
dans l’océan en trois dimensions. Enfin, une synthèse du diagnostic de ces trois jeux de
forçage dans le modèle permettra de proposer des améliorations du forçage corrigé dans le
but de l’appliquer au modèle NEMO, que ce soit dans cette configuration, ou à plus haute
résolution.

8.2 Etat du modèle en surface

On compare en premier lieu l’évolution de la dénivellation de surface (SSH pour Sea
Surface Height) dans les trois simulations (figure 8.2), on observe que là où le modèle forcé
par DFS4 montrait une nette dérive, la simulation utilisant les paramètres atmosphériques
issus d’ERAinterim reste stable. Notre forçage corrigé amène à une simulation qui conserve
cette stabilité. On précisera que la dérive observée dans la simulation forcée par DFS4 vient
du fait que même si le jeu de forçage contient une contrainte sur le bilan d’eau douce entre
1958 et 2007, il n’est pas équilibré dès lors qu’on considère une partie restreinte de cette
période (ici 1989-2007).

Ce premier résultat global nous informe sur le bon fonctionnement du modèle, mais ce
n’est que la conséquence d’une multitude d’effets conjoints induits ou non par les différences
de forçage. Dans le chapitre 7, on a pu identifier un certain nombre de différences entre
les trois bases de données atmosphériques qui nous intéressent, notamment dans la bande
intertropicale où :

– Les flux solaires incidents ERAinterim et ERAinterim corrigés sont supérieurs à celui
de la base de données DFS4.

– Le module de vent U10 est augmenté par nos corrections par rapport au jeu de
forçage ERAinterim original, pour atteindre des valeurs comparables à DFS4.

– Les température et humidité de l’air de notre base de donnée corrigée ont toutes
deux des valeurs inférieures à celles des autres jeux de forçage.

Savoir comment de telles différences se traduisent dans le modèle est intéressant pour
évaluer la qualité d’un forçage atmosphérique. On se propose donc ici de comparer les flux
de surface calculés par le modèle forcé par DFS4, ERAinterim et ERAinterim corrigé entre
1989 et 2007 et de les comparer avec les résultats obtenus dans le chapitre 7. Les simulations



8.2. Etat du modèle en surface 149

Fig. 8.2 – Evolution entre 1989 et 2007 des SSH moyennes (en m) simulées par le modèle
pour des simulations forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé
(rouge).

vont en effet produire des champs de SST différents entre eux (forçages différents), mais
aussi différents de la SST de Hurrel, et les flux calculés par le modèle seront donc différents
de ceux estimés par FOTO.

8.2.1 Flux de chaleur

Fig. 8.3 – Séries temporelles (en W/m2) des flux nets de chaleur calculés par le modèle
pour des simulations forcées par DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim corrigé (C),
avec les moyennes mensuelles en bleu, annuelles en rouge et sur toute la période 1989-2007
en noir.

En premier lieu, il est important de réitérer les diagnostics présentés dans le chapitre 7
sur les flux de chaleur lorsque ceux-ci sont calculés par le modèle. On avait en effet insisté
sur les différences de leur estimation par un schéma faisant intervenir une SST observée
et par le modèle faisant intervenir son propre état de surface. Or l’élaboration d’un jeu
de forçage et son amélioration tenant à un compromis entre le réalisme des variables at-
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Fig. 8.4 – Cartes des flux nets de chaleur moyens (en W/m2) entre 1989 et 2007 calculés
par le modèle pour des simulations forcées par DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim
corrigé (C).
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mosphériques et celui du comportement du modèle, la première étape du diagnostic de ce
dernier consiste à vérifier que le flux net de chaleur simulé reste équilibré. La figure 8.3
illustre l’importance du rôle de régulateur du modèle d’océan. En effet, alors qu’à SST
fixée, les flux moyens estimés pour ERAinterim, DFS4 et ERAinterim corrigé atteignaient
des valeurs respectivement de l’ordre de 15 W/m2, -7 W/m2 et 7 W/m2 (voir chapitre
7), on obtient ici des flux dont la moyenne annuelle globale est pour tous très proche de
zéro (0,4 W/m2 pour DFS4, 0,6 W/m2 pour ERAinterim et 0,5 W/m2 pour ERAinterim
corrigé).

On compare maintenant les structures spatiales des flux nets de chaleur moyens entre
1989 et 2007 pour les trois simulations (figure 8.4), et on observe que les caractéristiques
spatiales des flux sont similaires dans les trois cas, ce qui justifie le fait de préciser notre
diagnostic en ne considérant que les moyennes zonales des flux. En première approche, on
constate que les trois flux ont des allures zonales similaires (figure 8.5-A), il convient donc
de se focaliser sur une bande de latitudes en particulier afin d’en distinguer davantage.
Comme on a pu le voir au cours de ce manuscrit, du fait des limites de notre méthode
d’assimilation aux hautes latitudes, c’est dans la bande intertropicale que notre correction
est la plus légitime et la moins entâchée d’approximations, ce qui nous oriente naturel-
lement vers le choix de cette zone pour comparer de plus près les flux nets de chaleur
estimés par le modèle avec les trois jeux de forçage. On observe alors dans la figure 8.5-B,
qu’à l’inverse des résultats obtenus à partir d’un diagnostic à SST fixée (voir chapitre 7),
le flux net estimé par le modèle forcé avec nos paramètres corrigés est augmenté dans la
bande intertropicale.

Fig. 8.5 – Moyennes zonales des flux nets de chaleur moyens (en W/m2) entre 1989
et 2007 calculés par le modèle pour des simulations forcées par DFS4 (pointillés noir),
ERAinterim (trait plein noir), et ERAinterim corrigé (trait plein rouge), sur tout le do-
maine (A), et dans la bande intertropicale 20N-20S.

Les flux nets de chaleur calculés par le modèle montrent donc des caractéristiques
différentes de celles de leurs homologues estimés avec une SST observée. Nous allons main-
tenant regarder leurs diverses composantes, afin de mieux comprendre les mécanismes mis
en jeux, et comment la rétroaction de l’océan a pû ainsi inverser la tendance dans la
bande intertropicale. La SST n’intervenant pas dans le calcul du flux solaire incident, il
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n’est pas étonnant de retrouver les mêmes caractéristiques que celles diagnostiquées par
FOTO (figure 8.6-A). Ainsi, on vérifie que nos corrections augmentent l’apport radiatif
par rapport à ERAinterim dans la bande intertropicale. On soulignera par contre que la
rétroaction négative de la SST (qui va augmenter les pertes via le flux net infrarouge et
le flux de chaleur latente) contrebalance l’augmentation du flux solaire incident dans le
modèle. Pour ce qui est des autres flux, les liens de causalité qu’on avait pu introduire dans
le chapitre 7 entre les modifications apportées aux variables et les flux estimés n’ont plus
rien d’évident maintenant qu’entre en jeu la rétroaction du modèle. Si on augmente par
exemple le flux radiatif infrarouge descendant on va réchauffer l’océan, et donc augmenter
le flux infrarouge ré-émis. Ainsi, la comparaison des flux infrarouges (figure 8.6-B), si elle
montre comme FOTO une augmentation des pertes de chaleur dans la bande intertro-
picale avec nos paramètres corrigés, ne s’accorde pas avec le modèle sur leur amplitude.
D’autre part, le flux DFS4 est désormais supérieur au flux ERAinterim (moins de pertes
de chaleur), alors qu’avec FOTO ils se cotoyaient de très près. Enfin, les flux estimés par
le modèle sont plus important (perte de chaleur plus grande) que ceux issus de FOTO,
avec une différence de l’ordre de 5 W/m2. On voit ici une première implication de la SST
du modèle dans le calcul des flux, qui même si elle concerne des quantités minimes par
rapport au flux solaire incident, jouent un rôle crucial au vu des faibles différences entre
les différents flux nets de chaleur, de l’ordre de 5 W/m2 valeur.

Fig. 8.6 – Moyennes zonales (en W/m2) des flux de chaleur radiatifs incident (A) et
infrarouge (B), et des flux de chaleur latente (C) et sensible (D) entre 1989 et 2007 calculés
par le modèle pour des simulations forcées par DFS4 (pointillés noir), ERAinterim (trait
plein noir), et ERAinterim corrigé (trait plein rouge) dans la bande intertropicale 20N-20S.

En ce qui concerne les flux turbulents, on note ici encore des différences majeures
entre les estimations de FOTO et du modèle. Ainsi dans la bande intertropicale, le flux
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de chaleur latente (figure 8.6-C) estimé avec les variables ERAinterim corrigées est super-
ieur (perte de chaleur plus importante) à celui estimé à partir de DFS4 dans le modèle
comme avec FOTO. On notera également que les flux latents estimés dans le modèle sont
plus faibles que leurs homologues calculés à SST fixée avec une différence de l’ordre de
20W/m2. Enfin, le flux de chaleur sensible (figure 8.6-D) calculé par le modèle avec DFS4
et ERainterim corrigé donne des résultats très similaires à FOTO, alors qu’une fois de
plus, celui correspondant à ERAinterim devient supérieur à ERAinterim corrigé.

On a choisi pour corriger les paramètres atmosphériques de forçage d’assimiler des
observations de SST puisque, rappelons-le, cette dernière est la signature en surface des
échanges entre l’océan et l’atmosphère. Le diagnostic de la SST simulée arrive donc par
conséquent juste après celui des flux, nous renseignant sur l’incrément effectif de nos
corrections sur l’état de surface de l’océan.

8.2.2 Température de surface

Une des considérations à long terme concernant la SST est de réduire le biais chaud
présent dans les simulations forcées par ERAinterim dans la bande intertropicale. En
effet, les différences existant entre les différentes SST simulées et observées sont difficiles à
apprécier dès lors qu’on les regarde de manière globale et moyennées sur une longue période
(figure 8.7-A). Si on considère donc la moyenne zonale de la SST en réduisant le domaine
à la bande intertropicale 20N-20S, on constate alors (figure 8.7-B) que nos corrections
conduisent effectivement à réduire la température à ces latitudes, la rapprochant comme
DFS4 de la SST de Hurrel. Cette dernière considération constitue le deuxième résultat
important quant au comportement du modèle à la surface. On tempèrera cependant ces
propos par le constat que la SST obtenue par le modèle forcé avec DFS4 est plus proche
des observations que celle correspondant au forçage ERAinterim corrigé, et ce malgré la
sophistication de la méthode utilisée.

Fig. 8.7 – Moyennes zonales (en C̊) entre 1989 et 2007 des SST calculées par le modèle
pour des simulations forcées par DFS4 (pointillés noir), ERAinterim (trait plein noir), et
ERAinterim corrigé (trait plein rouge), et pour la SST de Hurrel (trait plein bleu), sur
tout le domaine (A), et dans la bande intertropicale 20N-20S (B).

Si on regarde maintenant la distribution spatiale de ces différences, toujours en compa-
rant des moyennes climatologiques entre 1989 et 2007, on constate effectivement une nette
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Fig. 8.8 – Cartes des différences des moyennes climatologiques (en C̊) entre 1989 et 2007
des SST calculées par le modèle pour des simulations forcées par DFS4 (A), ERAinterim
(B), et ERAinterim corrigé (C), avec celle de la SST observée de Hurrel.
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Fig. 8.9 – Cartes des écarts RMS des différences mensuelles entre les SST calculées par
le modèle pour des simulations forcées par DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim
corrigé (C), avec la SST observée de Hurrel entre 1989 et 2007.
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amélioration de l’écart aux observations avec notre jeux de forçage corrigé (figure 8.8-C),
alors que la température issue de la simulation forcée par ERAinterim (figure 8.8-B) est vi-
siblement trop élevée. Puisqu’on a limité voire supprimé les corrections de paramètres aux
hautes latitudes ainsi que dans les zones majoritairement advectives, il n’est pas étonnant
de ne pas constater de modification majeure à ces localisations. Cependant, on constate
que dans la simulation forcée par DFS4, on déplore également des différences avec la SST
observée du même ordre de grandeur que pour les deux autres. Les cartes présentant les
écarts RMS des différences mensuelles de ces mêmes SST entre 1989 et 2007 (figure 8.9)
montrent pour les trois simulations des écarts maximaux dans les mêmes zones, et du
même ordre de grandeur. On remarquera cependant que dans la bande intertropicale en
particulier à l’est du Pacifique et de l’Atlantique, et dans le Pacifique nord (40N-60N) nos
corrections réduisent cet écart de 0,5 C̊ à 1 C̊ par rapport aux deux autres. Ce dernier
constat nous informe sur l’amplitude maximale de l’écart des trois simulations aux obser-
vations et met en évidence le bénéfice de nos corrections sur la simulation ERAinterim.

Les flux estimés par le modèle forcé avec nos paramètres corrigés conduisent donc à une
réduction du biais positif de bilan net de chaleur, avec notamment une SST simulée dans
la bande intertropicale plus froide que celle obtenue avec ERAinterim. Fort de ces résultats
encourageants en surface, nous allons maintenant nous intéresser aux caractéristiques en
trois dimensions de l’état océanique global. Le paragraphe suivant fera donc l’objet de
divers diagnostics classiques utilisés pour valider les simulations mises en oeuvre dans le
cadre du projet DRAKKAR.

8.3 Etat de l’océan en trois dimensions

Bien que les modifications de la surface soient la traduction directe du forçage at-
mosphérique, elles ne restent que la partie emmergée de l’iceberg. Il est en effet tout aussi
important de s’intéresser à ce qui se passe en profondeur. La stratégie de validation de
notre forçage corrigé aurait pû être axé sur la comparaison des simulations aux obser-
vations disponibles sur l’océan global. On sait cependant qu’un modèle comme NEMO
dans sa configuration ORCA2 produit des solutions qui n’ont qu’un accord très qualitatif
avec les observations in situ. On a donc préféré à cette approche une étude comparative
des simulations forcées par DFS4, ERAinterim et ERAinterim corrigé par les diagnostics
réalisés systématiquement sur les simulations DRAKKAR afin d’évaluer l’impact de nos
corrections sur la solution du modèle.

On se propose donc de comparer l’état de la subsurface des trois simulations. Divers
diagnostics sont révélateurs du comportement d’un modèle, et c’est par leur biais qu’on en
évalue la qualité et le réalisme. Cette comparaison a été réalisée sur la base du monitoring
standard des simulations DRAKKAR. Il n’est que partiel, mais propose une première vi-
sion de l’état du modèle. On s’intéressera donc au contenu thermique et halin global afin
de dégager une vue d’ensemble de l’état de l’océan, puis nous caractériserons la circula-
tion à grande échelle (temporelle et spatiale) par le biais de la MOC (pour Meridional
Overturning Circulation). Nous présenterons ensuite différents transports caractéristiques
de la circulation de chacun des bassins océaniques, pour finir par un trait essentiel de
la dynamique équatoriale particulièrement lié au forçage atmosphérique : le sous-courant
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équatorial.

8.3.1 Contenu thermique et halin global

Si les trois jeux de forçage conduisent à des conditions de surface comparables, tant
en terme de flux net de chaleur que de SST, dès lors qu’on considère le contenu ther-
mique et halin global de l’océan, on distingue des différences plus marquée. Dans la figure
8.10-A, présentant l’évolution de la température globale entre 1989 et 2007, on observe un
bon accord sur la variabilité interannuelle. Cependant, le refroidissement observé est plus
marqué avec DFS4 et ERAinterim corrigé qu’avec le forçage ERAinterim original avec
des différences de l’ordre de 0,005 C̊ à 0.01 C̊, expression sur toute la colonne d’eau de
l’apport de chaleur excessif constaté avec ERAinterim.

La figure 8.10-C permet quant à elle de quantifier cette dérive de contenu thermique
selon la profondeur. On observe alors qu’ERAinterim et ERAinterim corrigé conduisent à
un réchauffement cumulé de la surface (50 premiers mètres) respectivement de l’ordre de
0,15 et 0,2 C̊ sur la totalité de la période 1989-2007, alors que DFS4 tend à la refroidir (-
0,05 C̊). Il est alors intéressant de constater que bien que nos corrections tendent à réduire
le biais chaud par rapport aux observations de SST à l’image de DFS4 (en comparant des
moyennes climatologiques), elles conduisent dans le temps à une tendance en surface de
signe opposé à notre référence. Entre 50 et 250 mètres les trois simulations montrent une
tendance au réchauffement puis, en dessous de 250 mètres, on observe un refroidissement.
Les amplitudes de ces changement de température sont les plus faibles pour DFS4, et les
plus forts pour ERAinterim. L’origine de ce biais chaud, puis froid au niveau de la thermo-
cline principale est directement liée à l’une des composantes du forçage atmosphérique :
le vent. En effet, le vent induit un effet de “pompage“ qui pousse les isopycnes vers le bas.
Si ce phénomène n’est pas assez fort (vent trop faible), les isopycnes remontent dans la
thermocline, créant un biais froid en dessous, et un biais chaud au dessus, ce qu’on observe
dans les trois simulations. L’une des qualité de DFS4 identifiée lors de son évaluation était
le fait de réduire l’écart de température entre les eaux trop chaudes situées entre 50 et 250
m de profondeur et les eaux trop froides entre 250 et 1000 m, traduisant donc un meilleur
positionnement des masses d’eau selon la verticale. Nos corrections réduisent elles aussi ce
gradient de température même s’il reste plus important que celui occasionné par le forçage
DFS4.

En ce qui concerne la salinité, on constate que la dérive présente dans la simulation
forcée par DFS4, liée à la dérive de SSH et due à un bilan d’eau douce E − P + R positif,
n’est visible ni avec ERAinterim, ni avec nos paramètres corrigés qui amènent à des si-
mulations présentant toutes deux une évolution stable. On rappellera que notre méthode
d’assimilation de données exerce un contrôle sur la salinité de surface en assimilant des
données climatologiques, et ce justement dans le but d’éviter d’introduire une dérive en
sel dans le modèle en ne le contrôlant que via des observations de température de sur-
face. La simulation forcée par les nouveaux paramètres n’altère pas la qualité intrinsèque
que montrait ERAinterim par rapport à DFS4 : un bilan d’eau douce équilibré. Selon la
profondeur cependant, on distingue la réduction par nos corrections du maximum aux
alentour de 100 m de profondeur et du minimum à 450 m. De nouveau, on peut attribuer
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Fig. 8.10 – Evolution des température en C̊ (A) et salinité en kg/kg (B) moyennes glo-
bales entre 1989 et 2007, et dérive totale (dernière année de simulation - condition initiale
(Levitus et al., 1998)) des température (C) et salinité (D) en fonction de la profondeur,
pour les simulations forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé
(rouge).
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la diminution de ce gradient entre maximum et minimum à l’augmentation du mélange
vertical ressenti par l’application de vents plus intenses.

On obtient donc avec le nouveau forçage des caractéristiques globales en sel et tempéra-
tures améliorées par rapport à la simulation forcée par ERAinterim, et qui se rapprochent
de celles de DFS4. L’étude de la subsurface contribue donc avantageusement au diagnostic
du nouveau jeu de forçage puisqu’elle nous informe sur l’importance de l’intégration des
flux en profondeur, et sur leur rôle dans la modification de la dynamique de l’océan. Ayant
dorénavant un aperçu de l’état de l’océan de manière “figée”, on s’intéressera davantage
dans la suite à ses mouvements.

8.3.2 Intensité de la circulation méridienne de retournement de l’océan

ou MOC

La circulation méridienne redistribue dans tout l’océan la chaleur absorbée aux faibles
latitudes. Cette figure clé du climat terrestre est en fait composée de plusieurs mécanismes
que sont la formation d’eaux denses au niveau des pôles, leur progression en profondeur
dans les courants de bord, puis vers la surface lorsqu’elles remontent aux plus basses la-
titudes (upwelling), menant à un mouvement global de retournement de l’océan profond.
Il est important de caractériser les changements de cette circulation induits par la modifi-
cation du forçage atmosphérique. On notera que le jeu de forçage DFS4 avait fait l’objet
d’ajustements au niveau des hautes latitudes Nord, alors que dans notre cas, on n’applique
aucune correction au delà de 60̊ N et 60̊ S.

La circulation thermohaline pilotée par les gradients méridiens de densité et le mélange
interieur, et la circulation induite par le vent ne sont pas discernables de manière évidente
via l’observation de l’océan. Elles contribuent néanmoins toutes les deux aux transports
de quantités et sont intimement liées. Un concept communément utilisé pour illustrer ce
mouvement global est la cellule méridienne de retournement ou MOC (Meridional Over-
turning Cell). La MOC représente le transport méridien (en volume d’eau) en fonction de
la latitude et de la profondeur (d’autres représentations existent comme par exemple en
fonction de la densité). Cette quantité est mathématiquement représentée par la double
intégrale zonale et verticale de la vitesse méridienne. La MOC peut être facilement diag-
nostiquée dans un modèle et est en théorie observable. La figure 8.11 montre par exemple
sa valeur moyenne dans l’Atlantique pour chacune des trois simulations entre 1989 et 2007.
Elle contient tant les courants induits par le vent que la part thermohaline de la circula-
tion. Il s’agit donc d’un diagnostic révélant un mélange de plusieurs mécanismes relevant
des forçages thermique, halin, et de quantité de mouvement, ce qui justifie complètement
sa présence dans l’évaluation d’un jeu de forçages dans le modèle.

On discerne peu de différences entre les trois simulations sur la figure 8.11, si ce n’est
que nos paramètres corrigés semblent conduire, comme DFS4 à une cellule du maximum
d’intensité légèrement plus étendue. On constate également lorsqu’on s’intéresse à des
séries temporelles sur la figure 8.12-A que le maximum d’intensité de la MOC à 40N
intégré globalement ne présente pas de différences significatives selon le forçage utilisé. Nos
corrections ne mettent donc pas en péril la représentation de la MOC dans l’hémisphère
nord. Cependant, on observait déjà un bon accord entre les variabilités interannuelles si-
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Fig. 8.11 – Intensité moyenne de la MOC dans l’Atlantique (en Sv) entre 1989 et 2007
pour les simulations forcées par DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim corrigé (C).



8.3. Etat de l’océan en trois dimensions 161

Fig. 8.12 – Evolution du maximum de l’intensité annuelle moyenne de la MOC (en Sv)
entre 1989 et 2007 pour les simulations forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et
ERAinterim corrigé (rouge).

mulées avec DFS4 et ERAinterim, avec des différences d’intensité de la MOC de l’ordre de
quelques dixièmes de Sv seulement. On notera que la dérive observée entre 1989 et 1995
correspond à l’ajustement du modèle. On peut donc en conclure que les différences de
forçages telles que celles qu’on envisage ici n’ont pas un impact aisément identifiable sur
la caractérisation de la MOC à 40N. Si on s’intéresse maintenant à l’hémisphère Sud (fi-
gure 8.12-B), on observe des différences entre chacune des simulations qui sont de l’ordre
du Sv. Cependant, on observe aussi que l’intensité du maximum de la MOC à 30S est
systématiquement maximal avec DFS4, et minimal avec nos paramètres corrigés, ce qui
suggère une plus grande sensibilité du modèle à des variations de forçages dans ces zones-là.
Notre correction réduit ainsi la MOC à 30S d’environ 1 Sv, ce qui amène à des différences
de l’ordre de 2 Sv par rapport à DFS4.

L’étude de la MOC telle que l’expression des forçages thermique, halin, et de quantité
de mouvement nous confirme que les paramètres corrigés amènent à une simulation de
la circulation générale océanique a priori cohérente avec celle correspondant au jeu de
référence DFS4. Cependant, ce diagnostic implique des mécanismes interdépendants qu’il
est complexe de dissocier, on s’intéressera donc dans le paragraphe suivant à diverses
branches de ce mouvement général, divers courants significatifs de sections choisies pour
renseigner sur le “bon fonctionnement” du modèle.

8.3.3 Transports de masse

Les transports de masse à travers certaines sections choisies de l’océan global per-
mettent de quantifier le débit des grands courants composant la circulation océanique
générale. Leur variabilité temporelle ainsi que leur intensité témoignent de la qualité de
la simulation, et il s’agit donc ici de vérifier que les principales structures connues du
déplacement des masses d’eaux restent correctement représentées lorsqu’on applique nos
corrections de paramètres au forçage atmosphérique. Nous présenterons donc ici l’illus-
tration de cinq sous-systèmes caractéristiques respectivement de la circulation en mer
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Arctique, de la formation d’eaux denses en Atlantique Nord, de la circulation autour du
continent Antartique, de la communication entre l’océan Indien et les autres bassins, ainsi
que du déplacement important des masses d’eau dans le Gulf Stream.

Impact des corrections de forçage aux hautes latitudes

Circulation en mer Arctique :

La circulation dans la mer Arctique est modulée par le transport de masses d’eau via
trois détroits. L’eau en provenance du Pacifique entre dans la mer Arctique par le détroit
de Bering (figure 8.13-B), et en ressort majoritairement par le détroit de Fram (figure
8.13-A), et en plus modeste quantité par celui de Baffin (figure 8.13-C) pour alimenter les
courants froids du nord de l’Atlantique.

Fig. 8.13 – Evolution du transport de masse (débit en Sv) moyen entre 1989 et 2007
à travers le détroit de Fram (A), celui de Bering (B), et celui de Baffin (C) pour les
simulations forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé (rouge).

Sur la figure 8.13, on observe tout d’abord que les transports à travers chacune de
ces sections sont comparables en intensité et variabilité temporelle pour chacune des trois
simulations, mais que notre correction de paramètres conduit à un débit d’entrée d’eau
systématiquement inférieur à celui des deux autres simulations. Cette modification qui
reste cependant assez faible va dans le bon sens, le transport au détroit de Bering étant
généralement trop élevé dans les simulations DRAKKAR (Lique et al., 2010). Elle se res-
sent en sortie quasiment exclusivement sur le débit nourissant la baie de Baffin. Etant
donné qu’on n’applique pas de corrections de paramètres à ces latitudes, il s’agit ici d’une
conséquence à grande échelle de la modification de l’équilibre entre le Pacifique et l’Arc-
tique via un changement de circulation du Pacifique, puisque c’est le transport au niveau
du détroit de Bering qui gouverne la circulation en mer Arctique (Lique et al., 2010). On
a donc une illustration du fait que nos corrections de forçage ont un impact identifiable à
grande échelle bien qu’elles ne couvrent pas la globalité de l’océan. Il est cependant difficile
d’identifier clairement la correction ayant entrâıné cette modification, puisqu’elle se situe
bien en amont de cette dernière, que ce soit spatialement ou temporellement.

Il existe cependant à ces hautes latitudes Nord des phénomènes sur lesquels on peut
distinguer un impact direct d’une modification de forçage en particulier, comme on s’at-
tachera à le décrire dans le paragraphe suivant.
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Formation d’eaux denses en Atlantique Nord :

Fig. 8.14 – Evolution du transport de masse (débit en Sv) moyen total (AC), et pour les
eaux d’une densité supérieure à σ0 = 27, 8 (BD) entre 1989 et 2007 à travers le détroit du
Danemark (AB), et le canal des ı̂les Faroe (CD) pour les simulations forcées par DFS4
(vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé (rouge).

Le détroit du Danemark (entre le Groenland et l’Islande) et le passage des Iles Faroe
(entre l’Islande et l’Ecosse) sont des zones où on observe un comportement des masses
d’eaux différent selon la profondeur. En effet, les eaux denses (froide et salée) formées
dans les mers nordiques sont injectées à ces latitudes dans la circulation profonde Nord-
Atlantique, alors qu’en surface règnent des courants d’eau froide et peu salée plus “légers”.
Les eaux denses en question viennent de l’équateur chargées en sel et vont plonger vers
les profondeur en se refroidissant, excepté pour la couche de surface dont la salinité est
diminuée par l’apport d’eau douce de la glace de mer. Les figures 8.14-A et 8.14-C nous
montrent que les transports de masse à travers ces détroits associés à chacune des simula-
tions sont comparables, mais étant donné qu’il s’agit ici d’une quantité intégrée sur toute la
verticale, elles renseignent mal la question de la formation d’eaux denses. On a en effet ici
le transport correspondant à l’alimentation profonde de l’Atlantique Nord, mais aussi aux
courants de surface qui peuvent être dirigés vers les mers nordiques, ou vers l’Atlantique
selon les régions. On adoptera donc ici la convention suivante : on notera comme positif
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un transport allant des mers nordiques à l’Atlantique, et négatif un transport alimentant
les mers nordiques.

On s’intéresse dans les figures 8.14-B et 8.14-D au transport des masses d’eau d’une
densité supérieure à 27,8, valeur correspondant à la circulation profonde Nord-Atlantique.
On constate alors que si ERAinterim et DFS4 conduisent à des transports d’eau dense com-
parables, on obtient avec notre forçage corrigé une intensité de transport systématiquement
inférieure à celles des autres simulation jusqu’en 1998, puis systématiquement supérieure
entre 1998 et 2007. On rappellera cependant qu’aucune correction de forçage n’est ap-
pliquée aux latitudes des deux détroits discutés ici puisqu’on se situe au delà de 60N. Il
est donc difficile d’identifier par ce seul diagnostic laquelle des modifications des flux aux
moyennes latitudes produit cet impact sur les transports à travers ces deux détroits, et par
conséquent sur la formation d’eaux denses. Les modifications de vent dans l’Atlantique
nord peuvent en effet conduire à une réponse rapide de la formation d’eaux denses dans
le modèle. Il est également possible d’envisager que les échanges turbulents de chaleur
effectués en amont avec l’atmosphère ont un impact sur ce mécanisme. Avoir une idée
plus précise de l’implication des modifications de forçages aux moyennes latitudes sur la
formation d’eaux denses dans les mers nordiques nécessiterait donc un diagnostic plus
approfondi. Dans un contexte où on s’intéresse aux possibles impacts d’un changement
climatique sur la circulation thermohaline, ce résultat met en évidence non-seulement le
fait que cet important mécanisme de redistribution de la chaleur est sensible à de faibles
modifications de l’état atmosphérique, mais aussi que l’amplitude des modifications en
question est du même ordre de grandeur que les incertitudes présentes dans les jeux de
données utilisés pour forcer les modèles d’océan.

On peut aussi diagnostiquer cette convection profonde par un diagnostic de profon-
deur de la couche de mélange pour le mois de Mars de chacune des simulations. La figure
8.15 présente la profondeur moyenne de la couche de mélange en Mars entre 1989 et 2007
pour les zones de convection profondes de l’Atlantique Nord dans une simulation forcée
par DFS4 d’une part (figure 8.15-A), et d’autre part les différences entre cette profondeur
moyenne et ses homologues issues de simulations forcées par ERAinterim (figure 8.15-
B), et ERAinterim corrigé (figure 8.15-C). On constate ainsi que la simulation forcée par
ERAinterim conduit à une couche de mélange moins profonde partout entre 40N et 60N
(de l’ordre de 50m de différence), et qu’on observe un décalage vers le nord de la zone
de convection de la mer du Labrador par rapport à DFS4. On retrouve ces mêmes ca-
ractéristiques en comparant les simulations forcées par nos paramètres corrigés et DFS4,
avec une diminution encore plus marquée de la profondeur de couche de mélange entre 40N
et 60N (de l’ordre de 100m de différence). Le décalage vers le nord de la zone de convection
de la mer du Labrador est elle aussi visible et s’accompagne d’un décalage vers l’ouest.
Enfin, des différences de 300m au nord de l’Ecosse mettent en évidence une stratification
plus forte que dans les deux autres simulations.

La figure 8.16 complète ce dernier diagnostic des écarts RMS (en m) correspondant
aux variations de la profondeur de la couche de mélange pour les trois simulations entre
1989 et 2007. On y constate que la variabilité en terme de couche de mélange de la simu-
lation forcée par ERAinterim est plus faible que celle forcée par DFS4, notamment en mer
du Labrador. L’utilisation de nos paramètres corrigés pour forcer le modèle conduisent à
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Fig. 8.15 – A : Profondeur moyenne de couche de mélange (en m) au mois de mars
entre 1989 et 2004 dans une simulation forcée par DFS4. B et C : Différences entre les
profondeurs moyennes de couche de mélange au mois de mars entre 1989 et 2004 pour
des simulations forcée par DFS4 et ERAinterim (B), et par DFS4 et ERAinterim corrigé
(C).
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Fig. 8.16 – Ecart RMS de la profondeur de couche de mélange des mois de mars entre
1989 et 2004 dans une simulation forcée par DFS4 (A), ERAinterim (B), et ERAinterim
corrigé (C).
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une augmentation de l’amplitude de la variabilité jusqu’à obtenir des valeurs comparables
à celles de la simulation forcée par DFS4 en mer du Labrador (de l’ordre de 900m), et
amplifie également la variabilité au nord de l’Ecosse (de l’ordre de 300m pour ERAinterim
corrigé, contre 100m pour les deux autres simulations).

Des phénomènes similaires existent dans l’hémisphère sud où prennent également nais-
sance des eaux denses qui vont nourrir la circulation thermohaline à l’échelle globale.
L’impact de nos corrections de forçage y est cependant différent puisqu’on envisage des
latitudes plus faibles et que des modifications y sont donc effectivement apportées. Le der-
nier volet dédié aux hautes latitudes traite donc de la circulation autour de l’Antartique.

Le Courant Circumpolaire Antartique (ou ACC) :

Alors que nos modifications de paramètres de forçage n’interviennent pas directement
aux latitudes concernées par la circulation en mer Arctique, et la formation d’eaux denses
en Atlantique Nord (au delà de 60N), il n’en est pas de même pour le cas du courant
circumpolaire Antartique. En effet, la position de ce courant dirigé vers l’ouest et contour-
nant le continent Antartique est généralement définie avec la latitude 40S comme limite
nord. Les vents forts soufflant eux aussi d’est en ouest entre 40S et 60S un transport
d’Eckman vers le nord est créé, et ce dernier associé à la production d’eaux denses en
bordure du continent Antarctique induit un gradient de pression à l’origine de ce courant
géostrophique. Le vent et sa variabilité interannuelle pilote majoritairement le courant
circumpolaire (Treguier et al., 2010), et augmenter son intensité dans cette région revient
à redresser les isopycnes, et donc à accentuer le courant.

Fig. 8.17 – Evolution du transport de masse (débit en Sv) moyen entre 1989 et 2007 à
travers la passage de Drake (A), et la section entre Australie et Antartique (B) pour les
simulations forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé (rouge).

Sur la figure 8.17, on observe pour les deux sections caractérisant le transport au sein
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de l’ACC que les trois simulations présentent des intensités ainsi qu’une variabilité inter-
annuelle comparables. On notera cependant que nos corrections de paramètres conduisent
systématiquement à sa diminution par rapport à ERAinterim, mais aussi par rapport à
DFS4. En effet, on avait pu observer dans le chapitre 7, que nos corrections moyennes du
module de vent entre 1989 et 2007 tendaient à l’augmenter dans une large bande inter-
tropicale, mais qu’on constatait plutôt sa diminution au delà de 40S. Cette modification
du vent est donc vraissemblablement responsable de l’amoindrissement du transport de
l’ACC dans notre simulation. On remarque également dans la figure 8.17, quel que soit le
jeu de forçage utilisé, une tendance à l’affaiblissement du transport avec le temps. Cette
tendance n’est cependant pas attribuable aux paramètres atmosphériques, mais plutôt à
une représentation peu satisfaisante de la plongée des eaux denses formées au sud par
courant gravitaire. La disparition par mélange de ces masses d’eaux réduit le gradient de
pression, et donc le transport qui lui est associé (Dufour , 2011). On précisera que cette
tendance linéaire est aussi observée dans des simulations climatologiques (Treguier et al.,
2010), ce qui disculpe a priori les paramètres atmosphériques.

On observe donc un réel impact de nos corrections de forçage dans la circulation
océanique globale, y compris aux hautes latitudes Nord, où on n’applique pourtant au-
cune correction. Le rôle du modèle à des fins d’évaluation d’un jeu de paramètres at-
mosphériques est donc essentiel si l’on souhaite comprendre et améliorer son influence
sur l’océan. Dans le cas de notre nouveau forçage, on a pu vérifier ici que l’influence à
grande échelle des corrections conduit à une représentation de l’océan aux hautes lati-
tudes cohérente avec celle fournie par la simulation forcée avec notre jeu de référence, et
on a mis en évidence des différences dans la circulation générale océanique qui illustrent
bien les modifications du forçage. Dans le paragraphe suivant, on s’intéressera davantage
à la circulation aux latitudes moyennes où les corrections de paramètres atmosphériques
ont un impact davantage localisé.

Impact des corrections de forçage aux moyennes latitudes

Circulation entre l’océan Indien et les autres bassins :

La circulation de l’océan Indien est saisonnière et traduit essentiellement l’alternance de
différents régimes atmosphériques de la Mousson. Par conséquent, les courants de surface
changent avec la saison à l’image des vents de cette région du globe ce qui fait toute la
complexité de la circulation océanique dans l’océan Indien. Nos corrections de forçage,
étant donnée leur amplitude et le fait qu’elles aient été estimées indépendamment pour
chaque mois, n’ont pas vocation a priori à modifier la variabilité saisonnière de la Mousson.
De plus, on s’intéresse dans cette thèse à la variabilité interannuelle de l’océan global,
on présente donc dans la figure 8.18 les séries temporelles des transports simulés par le
modèle à travers l’archipel indonésien et entre le Mozambique et Madagascar, deux sections
caractéristiques de la communication de l’océan Indien avec les deux autres bassins.

Sur la figure 8.18, on peut voir que les transports issus des trois simulations entre
le Mozambique et Madagascar présentent des caractéristiques comparables en terme de
de variabilité temporelle. On observe d’autre part que l’intensité de ce transport est
systématiquement plus élevée avec DFS4, un demi Sv plus faible avec nos correction,
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Fig. 8.18 – Evolution du transport de masse (débit en Sv) moyen entre 1989 et 2007 à
travers l’archipel indonésien (A), et dans le canal du Mozambique (B) pour les simulations
forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé (rouge).

et minimiale avec ERAinterim. Nos corrections augmentent ainsi le transport d’à peu
près 0,5 Sv, ce qui est sans doutes attribuable à l’augmentation de l’intensité du vent.
A quelques exceptions près, on observe un comportement similaire en ce qui concerne
le transport à travers l’archipel indonésien. Là aussi, le vent joue vraisemblablement un
rôle important sur l’intensité du transport simulé, mais d’autres mécanismes rentrent à
l’évidence en ligne de compte dès qu’il s’agit d’expliquer la variabilité interannuelle du
transport à travers cette section.

De même qu’on a pu voir les modifications imprimées par nos corrections de forçage
sur la circulation reliant l’océan Indien avec les deux autres, on s’intéresse maintenant à
l’Atlantique Nord où parmi les divers mécanismes régissant les courants principaux, on
peut distinguer l’influence des différences entre notre jeu de données corrigé et les autres.

Gulf Stream :

Le Gulf Stream, acteur majeur du transport de chaleur de l’équateur vers l’Atlantique
Nord, est un courant de bord ouest qui s’étend de la Floride à Terre-Neuve. Il alimente
ensuite le courant des Azores ainsi que d’autres branches de recirculation du gyre subtro-
pical, et devient enfin plus au nord le courant Nord-Atlantique dont une partie du débit va
se diriger vers les hautes latitudes, et une autre va contribuer au courant des Canaries et
au flux de recirculation. Fortement liée au vent soufflant aux moyennes latitudes, le Gulf
Stream dépend aussi de l’intensité de la circulation thermohaline, puisque la formation
d’eaux denses au nord va intensifier le courant en provenance de l’équateur.

Les deux sections présentées ici sont représentatives de la branche native du Gulf
Stream, entre Cuba et la Floride (figure 8.19-A), et entre Floride et les Bahamas (figure
8.19-B), cette dernière sections présentant l’avantage d’être régulièrement documentée par
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Fig. 8.19 – Evolution du transport de masse (débit en Sv) moyen entre 1989 et 2007 entre
Cuba et la Floride (A), et entre la Floride et les Bahamas (B) pour les simulations forcées
par DFS4 (vert), ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé (rouge).

des campagnes de mesures. On observe dans les deux cas un accord quasi-parfait entre
les variabilités interannuelles des trois simulations, avec systématiquement une intensité
des transports maximale dans le cas où le forçage DFS4 a été utilisé, et minimale avec
ERAinterim. On observe ici l’influence directe du vent aux moyennes latitudes, puisqu’on
rappelle que son module dans le jeu de données DFS4 est supérieur à celui de nos pa-
ramètres corrigés, lui-même supérieur à celui issu d’ERAinterim. On a donc ici encore la
mise en évidence de l’impact des corrections de vent sur une figure incontournable de la
circulation générale océanique.

Chacun des transports qu’on a abordé dans cette partie, quelles que soient les latitudes
auxquelles il est localisés, est gouverné par l’association de divers phénomènes. On peut
identifier un moteur principal pour certains, comme l’intégration du vent aux moyennes
latitudes Nord-Atlantique pour les sections correspondant au Gulf Stream, alors qu’il fau-
drait mener des études de sensibilité plus poussées pour bien comprendre, par exemple,
la modification responsable des différences de transport dans les détroits de la mer Arc-
tique. L’objet de ce chapitre est cependant d’identifier les modifications apportées à une
simulation de la circulation océanique par un changement des paramètres de forçage, on
s’intéressera donc pour finir à un courant dont on sait qu’il est majoritairement gouverné
par l’état de l’atmosphère le surplombant : le sous-courant équatorial.

8.3.4 Sous-courant équatorial

Le sous courant équatorial est un trait majeur de la circulation équatoriale. Il est
présent dans tous les bassins, bien qu’uniquement de manière saisonnière dans l’océan
Indien, et provient directement de l’influence du vent. Ainsi, l’effet du vent est transmis
de la surface vers le bas par échange turbulent, et reste essentiellement contenu dans la
couche de mélange de surface, au dessus de la thermocline. Au voisinage de l’équateur,
l’épaisseur de cette couche de mélange est de seulement 50 m puisqu’au basses latitudes,
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l’absence d’un refroidissement hivernal empêche les couches supérieures de devenir plus
denses, et ainsi de favoriser le mélange vertical. La force de Coriolis étant nulle à l’équateur,
les vents soufflant d’est en ouest dans cette région entrainent un courant de surface vers
l’ouest et accumulant donc les masses d’eau sur les limites ouest des bassins. On observe
par conséquent une pente au niveau de la surface de l’océan avec une augmentation du
niveau de la mer vers l’ouest, et un ajustement associé de la thermocline qui elle, va
plonger en allant vers l’ouest. La couche de mélange étant fine, l’influence du gradient de
pression horizontale correpondant à la pente de niveau de l’océan atteint des profondeurs
supérieures à celle du vent, et ainsi, en dessous de la couche de mélange, là où le courant
résultant du gradient horizontal de pression ne s’oppose plus à celui induit par le vent, on
observe dans la thermocline un courant dirigé d’Ouest en Est : le sous-courant équatorial.

Les caractéristiques du sous-courant équatorial sont largement influencées par le vent.
On comparera donc ici, pour les trois simulations, les profils verticaux de la compo-
sante zonale du courant moyen dans le pacifique équatorial. Afin d’évaluer la qualité de
représentation de ce courant par le modèle, on s’appuiera sur les données in-situ collectée
par les bouées TAO1 (figure 8.20). On constate en premier lieu qu’on obtient avec les
trois simulations une très bonne concordance avec les observations à l’Est du Bassin, mais
qu’aux longitudes 140̊ W et 110̊ W, l’intensité du sous-courant est sous-estimée quel que
soit le jeu de forçage utilisé. On notera cependant que nos corrections tendent à augmen-
ter cette intensité par rapport à la simulation forcée par ERAinterim, pour la rapprocher
de celle observée dans le modèle lorsqu’on lui applique le forçage DFS4, excepté à la
longitude 110̊ W. De nouveau, cette modification est caractéristique de l’augmentation
de l’intensité de vent dans la bande intertropicale. On obtient donc avec nos corrections
une représentation du sous-courant équatorial qui se rapproche de notre simulation de
référence, et une illustration supplémentaire des effets de la correction de vent dans les
forçages.

8.4 Synthèse

On a montré dans les sections précédentes que bien que chacune des modifications
apportée au jeu de forçage original ait un impact observable sur l’état océanique modélisé,
ce sont les corrections de vent qui vont jouer de manière plus évidente sur les grandes ca-
ractéristiques de la circulation océanique globale. Bien qu’en raison de la méthode utilisée
les corrections les plus pertinentes semblaient se situer dans la bande intertropicale, on a
pu constater ici que la simulation forcée par nos paramètres corrigés donnait aussi de bons
résultats aux plus hautes latitudes.

Ainsi, on a pu observer que l’augmentation nette de flux solaire incident résultant
de nos corrections est largement contrebalancée par la rétroaction négative de la SST.
Les modifications de température et d’humidité se traduisent pas des variations des flux
turbulents de chaleur, mais c’est finalement l’augmentation du vent qui va jouer un rôle
prépondérent dans notre forçage corrigé. En surface, il mène à un bilan net de chaleur de
l’ordre de 0,5 C̊, ce qui le rapproche de l’équilibre thermique non seulement par rapport

1Tropical Atmosphere Ocean project : http ://www.pmel.noaa.gov/tao/
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Fig. 8.20 – Profils verticaux du sous-courant équatorial moyen en cm/s (1989-2007) à
différentes longitudes pour les simulations forcées par DFS4 (vert), ERAinterim (noir),
et ERAinterim corrigé (rouge), et pour les données climatologiques in-situ TAO (croix).

à ERAinterim. De plus, dans la bande intertropicale, il permet de se rapprocher de la SST
observée de Hurrel, réduisant ainsi le biais chaud imputable aux variables atmosphériques
originales. Du point de vue du contenu thermique global la simulation forcée par les nou-
veaux paramètres présente des caractéristiques proches de celles obtenues avec le forçage
DFS4, avec notamment une action positive du vent sur la profondeur des isopycnes au
niveau de la thermocline principale.

Quant aux principales figures de la circulation océanique globale, elles apparaissent
cohérentes avec la simulation de référence, et permettent la mise en évidence des mécanismes
pouvant être affectés par des corrections de forçage telles que les notres. Ainsi, on a pu
identifier le rôle immédiat de la modification de vent dans l’intensité du Gulf Stream,
de l’ACC, et du sous-courant équatorial, mais aussi l’implication moins directe des flux
turbulents de chaleur dans la formation d’eaux denses aux hautes latitudes Nord où on
n’applique pourtant aucune correction de forçage.

Par conséquent, les corrections de paramètres atmosphériques estimées avec notre
méthode d’assimilation de données de SST semblent donner de bons résultats dans le
modèle. Cette affirmation reposant essentiellement sur la comparaison des simulations
forcées par DFS4 et par le forçage corrigé, elle s’étaierait avantageusement d’études de
sensibilité plus précises aux modifications atmosphériques des mécanismes abordés dans
ce dernier chapitre. Parti étant pris de considérer dans cette thèse DFS4 comme jeu de
forçage de référence, on peut cependant conclure que notre méthode d’estimation de cor-
rections de paramètres fournit un jeu de données qui remplit les conditions nécessaires
pour être appliqué à un modèle à long terme dans un contexte réaliste, exception faite des
hautes latitudes où contrairement à DFS4, aucune correction n’a ici été appliquée.
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On se proposait dans cette thèse d’explorer une méthode originale de correction des
paramètres de forçage atmosphérique en vue de les appliquer à des expériences réalistes
de simulation rétrospective (hindcast) de l’océan global entre 1989 et 2007. On a en effet
expliqué qu’actuellement, les incertitudes entâchant les données atmosphériques utilisées
dans les modèles d’océan compromettent le diagnostic d’un éventuel changement clima-
tique, et que la SST observée n’est pas utilisée dans la fonction de forçage d’un modèle
alors qu’elle est l’une des variables les mieux connues de l’océan. Il s’agissait donc de
mettre en œuvre une méthode d’assimilation de données adaptée à un contexte réaliste
en se basant sur les travaux réalisés dans des conditions idéalisées, et d’évaluer la qua-
lité du nouveau forçage ainsi obtenu par sa comparaison avec DFS4, la plus récente des
bases de données utilisées pour forcer les simulations du projet DRAKKAR. Ce travail
a nécessité de faire évoluer la méthodologie existante autour des multiples considérations
qui articulent une telle problématique. En effet, il était essentiel de considérer à la fois
les limites du modèle utilisé, celles des données atmosphériques qu’on souhaitait corriger
(la réanalyse ERAinterim), ainsi que celles de la méthode d’assimilation elle-même. On a
donc dégagé un certain nombre d’hypothèses nécessaires aux objectifs de réalisme de notre
étude qui nous ont permis de produire un jeu de forçage atmosphérique corrigé entre 1989
et 2007.

Principaux résultats

On peut organiser les principaux résultats selon deux axes : l’évaluation de la métho-
dologie adoptée d’une part, puis celle du jeu de paramètres corrigé. On a en effet montré
qu’il est possible d’utiliser les observations de SST dans un contexte réaliste pour estimer
indirectement des corrections de variables atmosphériques de forçage avec une méthode
séquentielle, chose qui jusque là, n’avait été envisagée que dans des expériences idéalisées,
ou dans un cadre réaliste mais avec une approche variationnelle. Cette démarche implique
un développement important en terme de méthodologie. Il a fallu en effet identifier avec
soin un certain nombre d’hypothèses garantissant la pertinence de la démarche malgré les
nombreuses inconnues. Ainsi on a mis en évidence l’importance de minimiser l’écart entre
conditions initiales des expériences d’ensemble et de l’étape d’analyse, et observations de
SST assimilées, celle d’estimer avec soin la distribution de probabilité a priori des pa-
ramètres de forçage, ainsi que de minimiser les erreurs du modèle susceptibles de parasiter
le seul signal attribuable à des perturbations de forçage. L’ensemble de ces hypothèses se
réunissent pour un seul et même objectif incontournable : isoler proprement les variations
de l’état de l’océan imputables aux interactions avec l’atmosphère des autres sources d’er-
reurs qu’on ne saurait compenser par une correction abusive des variables atmosphériques.
On a ainsi établi une méthode capable d’estimer des corrections de paramètres ayant dans
le modèle un impact en surface comparable à l’étape d’analyse elle-même. Ce premier
résultat est capital puisqu’il garantit qu’on introduit peu d’effet de compensation d’autres
erreurs du modèle via notre correction de flux.

Le diagnostic des corrections et des flux résultant estimés avec la SST de Hurrel a per-
mis de mettre en évidence les limites de la méthode. On citera par exemple l’introduction
dans le champ corrigé de structures de petite échelle peu représentatives de la réalité, ou
l’intensité parfois excessive des corrections dans les zones de courant de bord ouest où
l’erreur du modèle n’est pas essentiellement attribuable au forçage. On a également iden-
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tifié qu’on déplore une distribution de probabilité a priori des variables atmosphériques
inadaptée aux hautes latitudes, ainsi que la non-prise en compte de la glace de mer par
notre méthode. On a ainsi mis en évidence, à l’instar de Stammer et al. (2004) avec une
approche différente, la difficulté de caractériser l’erreur modèle afin de limiter l’introduc-
tion d’effets de compensation dans l’estimation de paramètres. Cette étape de diagnostic,
essentielle à la validation du nouveau jeu de forçage, a souligné la nécessité d’appliquer à
nos corrections un traitement postérieur à leur estimation en vue de les utiliser dans une
simulation globale à long terme. On restera donc prudents quant à l’exploitation de nos
résultats en dehors de la bande de latitudes 40N-40S où les limites inhérentes à l’utilisation
d’un modèle basse résolution nous préviennent d’accorder une trop grande confiance aux
paramètres estimés. L’outil utilisé pour mener ce diagnostic, FOTO, nous a également
aiguillé vers une meilleure compréhension de l’impact des différentes corrections sur l’es-
timation des flux océan-atmosphère par la formulation Bulk, démontrant notamment que
le flux net de chaleur résultant améliorait le bilan net de chaleur de l’océan par rapport à
ERAinterim, mais avec une répartition des modifications sur ses composantes radiatives
et turbulentes différentes des écarts qu’on peut observer entre DFS4 et ERAinterim. Cette
première approche nous a encouragé à nous intéresser à l’impact de nos corrections dans
un modèle d’océan.

Enfin, la comparaison de simulations libres du modèle NEMO forcé tour à tour avec
les trois jeux de paramètres, a permis de compléter avantageusement cette démarche de
validation par la mise en évidence de la cohérence de l’état de l’océan correspondant au
nouveau jeu de forçage avec celui forcé par DFS4 tant en terme de variabilité temporelle
qu’en terme de moyennes climatologiques entre 1989 et 2007. On a d’autre part identifié
une réduction de l’écart entre la SST moyenne sur la période 1989-2007 et les observa-
tions assimilées. L’application des variables atmosphériques corrigées dans une simulation
réaliste a enfin fait ressortir l’impact de nos corrections sur certaines des caractéristiques
principales de la circulation générale océanique, nous renseignant sur les mécanismes sen-
sibles aux potentielles erreurs de forçage dans le modèle, comme la formation d’eaux denses
en Atlantique Nord l’est aux flux turbulents, ou le Sous-Courant Equatorial aux vents.

Effets positifs et non prescrits de l’estimation optimale des corrections

Lors de l’évaluation des flux corrigés, on a identifié des évolutions originales non pres-
crites par notre méthode elle-même. En effet, on constate que nos corrections suppriment
la tendance négative du flux net présente dans le jeu de donnée ERAinterim, ce qui semble
davantage en accord avec le réchauffement global observé. Dans la bande intertropicale,
nos corrections réduisent l’apport excessif de chaleur observé dans ERAinterim essentiel-
lement par une augmentation des flux turbulents par le biais d’une augmentation du vent.
Il est alors intéressant de remarquer que les vents corrigés dans cette zone sont proches
de ceux du jeu de forçage DFS4 dont les vents avaient été calibrés à partir des observa-
tions satellitaires issues de la mission QUICKSCAT. On a donc, de ce point de vue là,
des corrections qui vont dans le même sens que celles effectuées par DFS4, sans avoir mis
de contrainte d’aucune sorte dans notre méthode pour arriver à ce résultat. Enfin, on a
également constaté que l’application de notre forçage corrigé dans une simulation libre
amène en moyenne sur 1989-2007 à une réduction de l’écart avec les observations de SST
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assimilées. Ce dernier résultat valide l’hypothèse selon laquelle l’estimation de corrections
sur des séquences indépendantes en isolant les erreurs dues aux flux est adaptée à une
application à long terme.

Un résultat incontournable déduit du diagnostic de l’application du nouveau jeu de
forçage dans le modèle est la propagation (dans l’espace) de l’impact d’une modification
de flux à un endroit donné. Ainsi, une augmentation du flux de chaleur latente à l’équateur
va être ressenti sensiblement dans les zones de convection profonde, par exemple. Cette
remarque relève l’importance de composer une correction de flux de manière globale et
multivariée, et non pas localement en ne traitant qu’un flux à la fois.

Perspectives

Plusieurs perspectives sont envisageables pour poursuivre ce travail centrées d’une part
sur les possibles évolutions de la méthodologie, et d’autre part sur l’évaluation du jeu de
forçage produit.

Du fait du contexte réaliste de notre étude, un des premiers constats qui découle de sa
mise en œuvre est le fait qu’on cherche à corriger un grand nombre de paramètres avec peu
de variables observées. On peut donc imaginer que les observations satellitaires de salinité
de surface qui seront bientôt disponibles (programme SMOS ou AQUARIUS) pourraient
être assimilées au même titre que la SST, apportant une information pertinente notam-
ment en ce qui concerne les composantes du flux d’eau douce. Dans la même logique, on
pourrait également assimiler d’autres données océaniques sans se limiter à la surface, tels
que des profils issus des bouées TAO ou des flotteurs ARGO. En résumé, toute observa-
tion, ou produit d’observations des zones très influencées par les flux air-mer telles que la
surface, la couche de mélange, ou les zones de convection profonde sont exploitables par
le biais d’une méthode telle que la nôtre pour améliorer la fonction de forçage de l’océan.
La progression constante des capacités d’observation de l’océan donne ainsi un fort poten-
tiel à notre approche dans l’objectif d’améliorer la fonction de forçage des modèles d’océan.

La question de la nature de la correction du forçage atmosphérique n’a pas été discutée
ici. Pourtant, une approche différente consisterait à évaluer non plus des corrections de
variables atmosphériques, mais plutôt des corrections de flux de chaleur et d’eau douce
eux-mêmes. Cette démarche présente l’avantage de limiter les paramètres à contrôler, et de
faciliter ainsi la détermination de la sensibilité des données observées à leur modification.
On notera cependant que la persistance dans le temps des variables atmosphériques est
plus probable, alors que la variabilité d’un flux de chaleur et d’eau douce peut être plus
grande et plus incertaine. D’autre part, les variables atmosphériques étant directement liées
aux flux en question, on peut potentiellement les contraindre par assimilation de données
aussi efficacement que les flux eux-mêmes, à condition de considérer les paramètres liés
linéairement aux flux. Enfin, comme on l’a déjà expliqué, les variables atmosphériques
sont considérées comme étant la principale source d’erreurs dans l’estimation des flux
océan-atmosphère. Tout dépend alors des objectifs scientifiques envisagés : s’il s’agit de
l’amélioration de l’état de l’océan dans une simulation forcée, l’estimation par assimilation
de données d’un terme correctif de flux de chaleur et d’eau douce peut s’avérer cohérent,
mais si on s’intéresse ensuite au diagnostic du jeu de forçage corrigé, il sera alors préférable
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de corriger les variables atmosphériques elles-mêmes.

On a ici traité le problème de la paramétrisation des échanges entre océan et at-
mosphère. On a cependant constaté que dans certaines zones du globe comme les courants
de bord ouest d’autres sources d’erreur dominent. Ces erreurs peuvent être dues elles
aussi à des incertitudes sur d’autres schémas, comme celui de l’advection typiquement
dans ces courants de bord. On limite ces erreurs dans notre méthode par un rappel de
type robust diagnostic vers une climatologie de température et de salinité. On pourrait
envisager, afin de diminuer encore ces erreurs de contraindre la position des masses d’eau
par un rappel vers une réanalyse océanique. Ainsi, on isolerait mieux les erreurs dues au
forçage atmosphérique, ce qui permettrait de ne plus limiter drastiquement les corrections
de forçage dans ces zones. Cette démarche amènerait à un champ de variables corrigées
valable sur une plus grande partie du domaine.

La distribution de probabilité a priori des paramètres pourrait également être ca-
ractérisée différemment, comme par un produit de différences croisées entre plusieurs
réanalyses (Lucas et al., 2008) ou autres produits de variables atmosphériques de sur-
face. On réduirait sans doute ainsi les limites de notre méthode aux hautes latitudes, et
plus généralement dans les zones où la variabilité intra-saisonnière de la réanalyse ERAin-
terim n’est pas représentative des incertitudes associées aux paramètres de forçage.

En ce qui concerne l’évaluation du jeu de forçage corrigé, on s’est concentré ici pour
évaluer nos corrections sur l’étude comparative de simulations différant entre elles par le
forçage. Nos résultats seraient avantageusement complétés par la comparaison des variables
atmosphériques corrigées à d’autres jeux de forçages que DFS4, voire aux observations ou
autres reconstructions atmosphériques disponibles. A titre d’exemple, la figure 8.21 com-
pare les moyennes zonales des flux nets de chaleur entre 1989 et 2007 issus des bases de
données suivantes : ERAinterim, DFS4 et ERAinterim corrigé d’une part, et OAFlux (Yu
et Weller , 2007), TROPFlux (Praveen Kumar et al., 2011) et NOCS (Berry et Kent ,
2009). Ainsi, une étude plus approfondie du jeu de forçage corrigé permettrait d’en iden-
tifier de manière plus précise les forces et les faiblesses et d’en évaluer le réalisme afin
d’apporter un regard plus critique sur la pertinence de la méthodes et des hypothèses
énoncées pour l’estimation de ces corrections. En effet, on obtient malgré la sophistication
de la méthode, des résultats inhomogènes (corrections problématiques aux hautes latitudes
ou dans les zones de forte advection), et n’amenant pas à une amélioration significative
du modèle par rapport à l’utilisation des paramètres de forçage DFS4 ayant fait l’objet
d’une méthode de correction had oc. Dans la continuité des études numériques menées
ici, il serait également intéressant d’étudier plus en détail le traitement de nos corrections
préalablement à leur application au jeu de forçage d’un modèle. En effet, on a signalé no-
tamment que les discontinuités introduites dans les champs de variables atmosphériques
en bordure du masque ne saurait être cohérentes avec un état réaliste de l’atmosphère,
et sont donc susceptibles d’amener à des effets indésirables dans le modèle. On pourrait
également envisager une autre stratégie d’application de ces corrections, comme en les
moyennant zonalement (ce qui a été fait avec DFS4), par exemple, ou en effectuant un
lissage aux propriétés différentes.

Enfin, il serait également intéressant de tester le jeu de forçages corrigé dans un modèle
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à plus haute résolution. En effet, le coût numérique des configurations à haute résolution
interdit la mise en œuvre d’une démarche telle que la notre puisqu’elle requiert de nom-
breuses simulations. La question de l’impact des corrections estimées à basse résolution
dans une configuration du modèle à plus haute résolution traduit un enjeu important dans
la problématique de correction de forçages pour les modèles. Brodeau (2007) a d’ailleurs
déjà testé DFS4 pour des résolutions du modèle différentes, et a confirmé la cohérence des
corrections de forçage entre diverses paramétrisations. Il a été montré ici que l’exploitation
directe des paramètres corrigés dans le modèle est impossible dans l’état actuel des choses.
L’évaluation de notre jeu de forçage nécessite donc également la comparaison des simula-
tions aux observations océaniques disponibles afin de l’évaluer localement et globalement,
et d’identifier des pistes pour l’exploitation de telles corrections.

Fig. 8.21 – Comparaison des moyennes zonales du flux net de chaleur entre 1989 et 2007
de différents produits de flux disponibles.

Afin de compléter l’utilisation directe des corrections estimées ici dans un modèle à
plus haute résolution, on pourrait les exploiter comme guide pour les ajustements classi-
quement réalisés sur les jeux de forçage. En effet, même si elles peuvent avoir des impacts
comparables selon la résolution du modèle utilisée, elles dépendent de la configuration à
partir de laquelle elles ont été estimées. On imagine alors aisément que leur application à
une configuration de modèle différente pourrait introduire des incohérences entre les flux
et la circulation océanique simulée. Devant le coût numérique d’une démarche telle que la
notre, il n’est pour l’instant pas envisageable de l’appliquer sur une longue période dès lors
qu’on utilise un modèle à plus haute résolution. On pourrait alors se cantonner à quelques
périodes courtes, puis identifier les différences de corrections estimées caractéristiques du
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changement de résolution. La caractérisation des différences de l’impact du forçage uni-
quement dues à un changement de résolution est en soi un sujet d’exploration des modèles
forcés. De plus, on pourrait alors envisager de produire une série de paramètres corrigés
basés sur les résultats de l’assimilation de données dans un modèle à faible coût numérique
mais adaptés au forçage d’un modèle à plus haute résolution.

Une perspective plus large concerne la mise en œuvre de réanalyses océaniques. En
effet, on a montré ici qu’il est possible de contraindre les variables atmosphériques par
l’assimilation d’observations de l’océan. Dans une réanalyse océanique, on pourrait donc
envisager d’ajouter les paramètres atmosphériques de forçage au vecteur de contrôle conte-
nant les variables d’état du système océanique. Ainsi, on contrôlerait autant la fonction de
forçage atmosphérique que l’état de l’océan, et on éviterait la propagation des erreurs de
forçage dans la simulation. Les travaux de Cerovecki et al. (2011) par exemple, s’inscrive
dans cette dynamique avec une approche variationnelle. Enfin, on pourrait aussi envisager
nos corrections comme une information utile à l’élaboration de réanalyses atmosphériques
cette fois. On obtient en effet ici une correction des conditions limite de surface de l’océan,
et aussi par conséquent de l’atmosphère.
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vert) des flux de forçage turbulent (en rouge) que sont les flux de chaleur
latente et sensible et le flux de quantité de mouvement. On assimilera alors
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lisant l’algorithme Bulk LY04, et où parmi les variables atmosphériques,
seules les radiations cjangent. Figure extraite d’une communication person-
nelle de L.Brodeau. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 66

4.6 Différence entre les moyennes mensuelles de SST de janvier 2004 en C̊
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SST, et de l’humidité de l’air (C) et du flux net infrarouge (F) en fonction
de la température de l’air. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 86

5.11 Représentation pour tous les membres dans le Pacifique équatorial (162̊ W-
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filtre SEEK, avec des conditions initiales issues (A-B) d’une simulation
libre forcée par les variables ERAinterim, et (C-D) de la même simulation
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en mm/s (F). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120

7.8 Moyennes zonales dans la bande intertropicale 20N-20S des paramètres de
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(A), ERAinterim (B) et ERAinterim corrigé (C). . . . . . . . . . . . . . . . 124
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noirs), et ERAinterim corrigé (en rouge). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 129
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culés par le modèle pour des simulations forcées par DFS4 (A), ERAinterim
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plein rouge), sur tout le domaine (A), et dans la bande intertropicale 20N-
20S. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 151

8.6 Moyennes zonales (en W/m2) des flux de chaleur radiatifs incident (A) et
infrarouge (B), et des flux de chaleur latente (C) et sensible (D) entre 1989
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8.8 Cartes des différences des moyennes climatologiques (en C̊) entre 1989
et 2007 des SST calculées par le modèle pour des simulations forcées par
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et ERAinterim corrigé (C), avec la SST observée de Hurrel entre 1989 et
2007. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 155

8.10 Evolution des température en C̊ (A) et salinité en kg/kg (B) moyennes
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ERAinterim (noir), et ERAinterim corrigé (rouge). . . . . . . . . . . . . . . 158
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