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Chapitre A : Introduction

L’'océan mondial couvre 70.8% de la surface du glebeonstitue la composante lente du
systeme climatique gqu’il forme avec I'atmosphéréumanité est donc réduite a vivre sur les
29.2% restants. En réalité, les populations hunsasioat beaucoup plus densément réparties
sur les bords des mers et des océans qu’ailleuriescontinents. Deux tiers de I'hnumanité
habitent a 400 km ou moins de la mer, la moitiéadnside 200 km, soit sur seulement 10%
de la superficie des continents (Don Hinrichserg§8)9Cette forte densité n’est pas pres de
chuter, au contraire : de 77 habitants paf Em1990, la bande cétiére devrait voir sa densité
atteindre 115 habitants au kra I'horizon 2025, d’aprés un rapport du Programies
Nations Unies pour I'Environnement paru en 2006 onde 4 octobre 2006). Cette réalité
est particulierement prononcée en Asie, mais Ié®swwontinents ne sont pas épargnés. La
pression humaine sur la zone coétiere est sourngulétudes : les activités humaines géneérent
une pollution majeure des océans, que ce soitgmardjets des fleuves, les déversements
d’'usines a la c6te ou encore par les dégazageauiles et les marées noires. Cette pollution
affecte en particulier 'océan cétier, bien qu'efiétende au-dela. Et pourtant, 'océan fait
vivre 200 millions de pécheurs, 500 millions desp@nes de maniere indirecte. La moitié des
ressources prélevées dans les océans par les hgonoveent des écosystemes cotiers (Don
Hinrichsen). La gestion responsable des zones imagtcotieres est donc un véritable défi
pour de nombreuses sociétés, qui nécessite, arites @hoses, une bonne connaissance de la
physique de ce milieu.

Au-dela méme des problématiques liees a I'impadthdenme sur le milieu marin cétier, la
zone cotiere, définie par la partie de 'océan énphérie des continents et notamment située
sur le plateau continental, constitue une zoneud&tphysique particuliere. A I'échelle des
bassins, c’est une zone de transfert de masses gféae a des courants localisés le long des
cOtes. Les cobtes constituent un guide d’onde napangr les ondes de Kelvin, que I'on peut
mettre en parallele avec la dynamique équator@&lgui permet de méme des connexions a
distance entre bassins. L’interface que cette zonetitue entre la cote et le large au niveau
du plateau continental se matérialise par la passde débordement de masse d’eau du large
sur le plateau, et de panaches d’eau du plateaulevdarge. Ces derniers transportent avec
eux des particules issues du lessivage des solmentaux et nourrissent de ce fait la zone
hauturiere en éléments géochimiques. Ces élémentsdaine importance capitale pour la
biologie marine. Les phénomenes physiques et dyqnasi cbtiers constituent donc une
interface entre des dynamiques de différentes leshadt entre la chimie et la biologie. Ces
phénomenes vont des effets de houle, trés raptdasit®s a la surface, aux variations tres
lentes associées a la variabilité climatique paingttel le phénomeéne El Nifio, pour sa partie
cétiere, ou le réchauffement climatique, en pasgart les phénoménes de marées, a
dominante semi diurne ou diurne, sans oublier lmdyque méso échelle le long des marges
continentales. La représentation de la physiqueptexe de cette zone nécessite des modeles
numeériques tres codteux, ce qui a longtemps péndi&tude de l'océan cotier, en
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Chapitre A : Introduction

comparaison avec l'étude des bassins océaniquesgrdede échelle. Des modéles
suffisamment précis dédiés a cette zone n'ont pal ddveloppés qu’'a partir de la fin des
années 80, alors que les premiers modeles de atimulde I'océan hauturier ont fait leur
apparition dés les années 70. De plus l'étude demsz cOtieres souffre d'un déficit
d’observations adaptées. Les observations in Ssues de campagne en mer existent bien en
zone coOtiére, mais n'ont pas bénéficié de campamesses de type WOCE (World Ocean
Circulation Experiment) a la fin des années 90,@ka I'étude de la circulation océanique
globale, ou du programme Argo, qui vient d’atteendiobjectif initial de déploiement de
3000 flotteurs lagrangiens profileurs, dont le ésit d’atteindre une couverture spatiale dense
de I'océan global. Il existe assez peu de résaagiku permanents en zone cotiére, tel que les
réseaux TAO dans I'Océan Pacifique Equatorial sat®idans 'Océan Atlantique Equatorial,
en raison du coup d'un tel dispositif, qui nécessait une densité de mouillages plus
importantes. De tels réseaux régionaux ont étéemiplace par exemple dans le Golfe du
Maine aux Etats-Unis, le Gulf of Maine Ocean ObsgvSystem (GoMOOS), en Mer
d’Irlande avec le Liverpool Bay Coastal Observatoaynsi qu’autour des lles Baléares avec
le réseau PLATLIB (Plataforma Tecnoldgica del talode las Islas Baleares). Ces réseaux
intégrés et multicapteurs illustrent la volontéad@der a des mesures denses et regulieres, a
méme de caractériser les processus typiques dégienr cétiere donnée. Sans la mise en
place de tels réseaux les seules mesures régutieneslieu cotier sont les séries de mesures
marégraphiques, qui sont les plus longues sériebsdtvation de la mer connues. Ces
données ne permettent pas de répondre a tous demdeal’observation de la zone et sont
limitées a la cote. Les observations satellites@at fortement développées dans les années
90. Leur spécification n'a pas été congue initiadatpour étudier les phénomenes cétiers,
mais a privilégié I'étude des bassins océaniquegrdade échelle. On pense notamment a
I'altimétrie et au lancement de Topex Poseidon @21 qui a révolutionné I'observation de
'océan hauturier en mesurant les variations dealateur de la mer et donc la dynamique,
mais dont les capacités d'observation ne sont pdibrées pour mesurer la dynamique
cétiere. Il en est de méme pour les satellitemaltiques lui ayant succédé. Des recherches se
poursuivent pour réussir a extraire, par un retnagnt adapté, des données utilisables a cet
effet (Bouffard et al. 2008b). De grands espoiposent sur le futur de I'altimétrie, avec la
mise au point d’'un nouvel instrument, l'altimétrda@chée, qui permettrait de mesurer les
variations de hauteur de mer avec une meilleurelutgn spatiale. Les performances des
satellites altimétriques existants ont permis levetiippement de ['océanographie
opérationnelle, qui prévoit I'état de la mer a liéance de quelques jours a deux semaines. En
France le groupement Mercator, basé a Toulousehesté de ces prévisions pour I'océan
global et les bassins Atlantique et Méditerranée.t&mes de prévision, I'océanographie
cétiére est la encore en retard sur I'océanograpdiguriere, alors que c’est sans doute dans
ces zones cotieres que des prévisions seraiepiulesitiles au grand public.

Les types de variabilité physique dominants deédéat cotier sont aujourd’hui connus. Les
progres en modeélisation numeérique ont permis dratte ces derniéres années une precision
suffisante pour représenter de maniére assez assdisfe la physique océanique cétiéere,
gu’elle soit haute fréquence de type barotrope, basse fréquence nécessitant une
modélisation en trois dimensions. Améliorer la litdedes modeles vis-a-vis de la réalité
nécessite de les comparer aux observations didpenib’amélioration d’'un modéle peut
s'effectuer en modifiant ou en affinant les équadi@mu les parameétres qui le régissent, ou
bien encore en y intégrant par des techniques ididason de données les observations
disponibles afin de le faire tendre vers la rédbtée qu’elle est observée. Ce dernier cas vise
en réalité I'amélioration de la prévision du modeletét que I'amélioration du modele
proprement dit. Ces deux démarches nécessiteme @i@pables d’'évaluer les capacités d’'un
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modele mais aussi les besoins de ce modéle en tBobservations. Augmenter lethembre

d’observations apparait comme la démarche la @tugelle pour améliorer les connaissanees
de la zone, et par la les modéles. Le besoin dfebsens plus fréequentes ou'plus denses
spatialement est un impératif en zone cétiére, massite réflexion. Etant donne le,colt des
moyens d’observation (un flotteur Argo a un codaltestimé a 20 000 €, la mise en place
d’'un satellite d’observation de la Terre se chifredizaines voire centaines de millions d’€),

il est nécessaire de définir au mieux de quel régéabservation on a besoin. Cette question
n’est pas triviale.

La démarche classique pour concevoir un réseatsefoeations repose sSur les connaissances
issues de campagnes précédentes et des étudesraenées obhservations. La mise en place
d'un réseau dedié a I'étude de processus physigleggifiés vise, pourtant des objectifs
semblables a la modélisation, a savoir étre capdblearactériser ces processus et leur
variabilité. L’utilisation de la modélisation dalesconception d’un réseau nous offre alors des
outils pour déterminer les besoins en observat®oead processus. En effet nous ne sommes
pas devant un espace inconnu que I'on cherchelarekpSiitel étaitile cas, n'importe quelle
observation serait utile, et plus nous disposeranbsenvationsy plus nous en apprendrions
sur ce milieu. La modélisation numérique nous offéga une représentation de la physique
c6tiére, que I'on souhaite améliorer mais sur ldguen_peut -on doit- s’appuyer. Il nous faut
découvrir quel(s) réseau(x) améliorerai(en)t defigr@nefficace cette représentation, en
particulier capable(s) d’évaluer ou de réduire ad g'incertitude. Ainsi, les observations
existantes fournissent « naturellement » des ‘Indtions sur les capacités d’'un modele a
représenter certains processus, et en retour-c@lenedt utile pour déterminer quel réseau
d’observations est efficace pour améliorer saysamEtion des processus physiques de la
zone. C’est cette interaction entre un ma@dele niguéy utilisé pour définir un réseau
d’observations, et ce réseau, dont on attend gmiliore les performances du modele, que
nous avons étudiée durant cette thése. Cecl cereisia mise au point de critéres permettant
d’évaluer I'apport d’'un instrument ou d’'un'résesouls la forme de scores de performance, ou
« métriques », construites a partindes incertgyzkEsant sur le modele numérique.

La premiere partie de cette étude est consacréduald des performances d’un altimetre a
fauchée pour la mesure de laddynamique barotropgadeau continental. Cette dynamique,
de période courte de l'ordredde guelques heuregsséde une fréquence de mesure élevée
pour pouvoir étre caractérisée. Les phénomeénestrbpes sont tres sensibles a la
bathymétrie, qui constitue doncsune source d’erpeutinente pour le modele. Cette erreur a
été étudiée par le passén(Mourre et al., 2004, )2666Mer du Nord a l'aide du modele
barotrope MOG2D (Carrere et Lyard, 2003). Ces é&uniet montré, entre autres, qu’un
altimétre a fauchée était capable de réduire sogifement les erreurs du modéle associées
aux incertitudes de.bathymetrie. Elles n’ont pamiteompte de certaines caractéristiques de
l'instrument de mesure; l'interférometre radar, tde qualité d’observation dépend du
comportement de la plateforme satellite, en pdiéicde roulis. Les erreurs de mesure
induites par leqgroulis, en plus d’étre de grandeldode, ont la particularité d’étre corrélées
dans I'espage le long de la trajectoire du sateltous avons étudié ce type d’erreur et leur
impact sur la/mesure selon la méme approche querrModans le cadre d’expériences
jumelles mettant'en jeux des observations simuléesie technique, connue sous le terme
d’OSSE (Observing System Simulation Experimentsar@dy et al., 1969) consiste a
comparer une simulation numérique sans assimilati®@rdonnées dans le modeéele a une
simulation ot 'on assimile des données « simutales observations, en tenant compte des
erreurs d’observation associées. L'espace d’edaunodéle est évalué par une modélisation
stochastique reposant sur les incertitudes bathgués. L’ensemble modélisé permet une
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Chapitre A : Introduction

évaluation statistique de I'erreur du modele en tampte du caractére non linéaire prononce
de la physique cétiére. Le filtre de Kalman d’enbn{Evensen 1994) mis en place repose
sur l'utilisation de ces statistiques évoluant densemps pour assimiler les données dans
chacune des simulations de I'ensemble. Les perfocesade l'altimétre a fauchée tenant
compte des erreurs de roulis sont quantifiées gaéduction des erreurs du modele pour
I'ensemble avec assimilation des données simuléegparé a I'ensemble ou I'on n'assimile
aucune observation. Ces performances seront sates gkiles aux décideurs pour le futur des
missions altimétriques, dont l'altimetre & fauclkeéeune des options.

Dans une deuxieme partie nous nous intéressonglykque barocline a l'interface entre
I'océan hauturier et le plateau continental. Laatgique dont nous cherchons en priorité a
évaluer I'observabilité est la dynamique méso dehékls que les courants de pente, les
méandres ou les tourbillons. Ces phénomeénes sette fois de plus grande période mais ont
une échelle spatiale réduite et une signature igaffable. La physique en question est
simulée a l'aide du modéle Symphonie (Marsaleialet 2008) représentant le Golfe de
Gascogne au cours de I'été 2004. Nous avons coasadnme sources d’erreurs pour le
modéle les incertitudes sur le vent et celles sarconditions hydrographiques initiales. Le
modele numérique utilisé est trés lourd numériqueraepermet difficilement d'implémenter
un filtre de Kalman d’Ensemble comme précédemnigatis avons donc mis au point une
technique d’évaluation de réseaux d’observationéeessitant pas d’assimilation de données.
Cette technigue, nommée Representer Matrix Sp&RIES), repose sur la comparaison des
covariances d’erreur du modele, évaluées ici enparemodélisation stochastique, et les
covariances d’erreur d’observation. Cette comparaidéfinit un critere d’évaluation des
capacités de réseaux d'observation en considérdnh qéseau est performant lorsque les
erreurs d’observation qu’on lui associe sont plasblés que les erreurs du modéle
correspondantes, c’est-a-dire aux temps et liesxatservations. Cette technique d’analyse
est plus aisée a mettre en place, car un seul éseta simulations par source d’erreur est
nécessaire a I'évaluation de tous les réseaux'gueduhaite étudier. Elle permet de plus une
analyse qualitative de I'impact du réseau d’obs@masur les variables du modéle. Dans ce
cadre, nous avons étudié les performances de digsesux d’observation altimétriques, dont
l'altimetre a fauchée, ainsi que l'optimisation W'uéseau d’observation in situ. Cette
technique a aussi été utilisée pour évaluer le®peances de réseaux marégraphiques, grace
a un ensemble de simulations Symphonie de plusHekdquence temporelle et sensible aux
incertitudes sur le vent, adapté a I'étude desosesc

15



PARTIE 1: ETUDE DE L' APPORT D' UN ALTIMETRE A FAUCHEE
POUR LA CONTRAINTE DE LA PHYSIQUE BAROTROPE EN MER DU

NORD EN TENANT COMPTE DES ERREURS DE ROULIS

16



0 Introduction

17



Introduction

Cette premiéere partie s’'intéresse a I'observabdiéé processus barotropes caractérisant la
dynamique du plateau continental. Ces processimaue frequence temporelle et de grande
amplitude sont difficlement observables de mani&gstématique, hormis par les
marégraphes le long de la c6te, car ils nécessitenipériode de mesure assez courte. Dans
I'optique d’améliorer la connaissance et la prénsdes processus physiques cétiers, la
question de [l'utilisation de satellites altimétrgu pour mesurer ces processus s’est
naturellement posée. Cette question a été abo@éBgptiste Mourre au cours de sa these
soutenue en 2004. Plusieurs scénarios d’observatibrété envisagés afin de déterminer
quelle configuration permettrait d'observer effieaent ces phénomenes. La qualification
des capacités des scénarios envisagés s’est é#egi@ice a l'assimilation de données
simulées dans un modéle numérique adapté, selorétlaodologie des OSSEs. Les sources
d’erreur du modele sont les incertitudes sur lehyragtrie, parametre déterminant de la
physique barotrope coétiere. Parmi les scénariafiéul’utilisation d’'un altimetre & fauchée a
particulierement retenu I'attention. Cet altimetndilise une technigue de mesure par
interférométrie permettant d’obtenir des donnéevalgeur de mer sur un large faisceau au
sol, et non plus simplement a la verticale du Btelll était prévu d’embarquer un tel
instrument en démonstration a bord du satelliterd&s prévu pour 2008, dans le cadre de la
mission WSOA (Wide Swath Ocean Altimeter). Dansude menée par Baptiste Mourre, cet
altimetre apparait trés performant pour réduireetesurs du modele liées a la bathymeétrie.

Les qualités trés prometteuses de cet altimésdydsoins exprimés en observation de la zone
cotiere et les perspectives offertes par la préseleccet instrument a bord de Jason 2 ont
décidé la DGA (Délégation Générale de I'’Armemenfraposer une bourse de thése pour
étudier les performances de ce type d'instrumentr pobservation de processus cétiers.
C’est avec cette bourse que jai pu effectuer nramail de thése. Initialement, ce travail
reposait sur I'étude approfondie des performaneekattimétre a fauchée pour I'observation
des processus barotropes, entamée par Baptistadlletietendre cette étude a I'observation
des processus baroclines, de plus petite extensiais de durée de vie plus longue.
L’annulation de la mission WSOA au printemps 20@is1a conduit a élargir le cadre de
cette seconde phase du travail.

L’étude menée par Baptiste Mourre ne tient pas ¢erdps erreurs de mesure associée au
comportement de la plateforme satellite. L’intesféetre est particulierement sensible au
roulis du satellite, qui induit des erreurs d’olsd¢ion de grande amplitude. De plus, ces
erreurs sont corrélées sur la trajectoire du s@tetle qui complique leur caractérisation. Dans
le cadre de la qualification des capacités deif@ltre a observer les processus cotiers,
objectif premier de cette thése, il a donc semlliinel d’étudier plus précisément ce type
d’erreur. Le cadre offert par les travaux de BaptMourre s’y préte particulierement. Il nous
permet d’analyser la prise en compte des erreursulss dans I'assimilation de données, et
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0 Introduction

d’évaluer I'impact de ces erreurs sur les perforreandu satellite. Cette premiére partie
présente ce travail.

Cette partie est constituée de deux chapitreshbapitre A rappelle le contexte de I'étude, a
savoir le projet d’'altimétrie a fauchée, ses ppesiet les limitations de la mesure, ainsi que
les perspectives de développement de ce type mimsnt pour I'avenir suite a I'annulation
de la mission WSOA. Il revient sur I'étude de BafgiMourre et décrit le modéle numérique,
la période et la zone d’étude ainsi que les phéneméanodélisés. Enfin, il décrit les
incertitudes sur la bathymétrie utilisée et leg@rs qu’elles induisent dans la modélisation.
Le chapitre B est constitué d'un article soumislaurnal of Atmospheric and Oceanic
Technologies «Contribution of a wide-swath altimeter in a shelf gas assimilation
system — Impact of the satellite roll errors», accepté. Il reprend brievement le cadre de
I'étude, et décrit le filtre de Kalman d’EnsembEnKF, Evensen 1994) utilisé pour évaluer
les performances de l'altimétre a fauchée, ain& lgureprésentation de l'instrument pour
I'étude. Il présente les capacités de mesure déni&tre par I'extension de sa zone
d’influence autour d’'une mesure, et quantifie sesfggmances en termes de réduction des
erreurs du modeéle, selon différents cas de figlet. article sera par la suite noté ISRE
(Impact of the Satellite Roll Errors).
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Chapitre B : Mer du Nord : Contexte de I'étude

L’étude des performances de l'altimétre a fauchem®ant compte de ses erreurs de roulis
s’inscrit dans les question soulevées par le fufes missions altimétriques. Cette
problématique a été largement étudiée par Bapherre durant sa thése, dont nous
reprenons le cadre de travail. L'objet de ce chepast de rappeler les caractéristiques de la
mesure altimétrique par interférométrie ainsi quéutur de ce type de mission, et de décrire
la modélisation effectuée ainsi que les erreursndulele associées aux incertitudes sur la
bathymétrie.

B.1 Le projet WSOA : petite révolution dans I'altimetri

Le projet WSOA (Wide Swath Ocean Altimeter), évogiés 2001 (Rodriguez et Pollard,
2001), repose sur une nouvelle technologie de raesler la hauteur de la mer par
interférométrie.

B.1.1 Principe de la mesure :

La mesure par interférométrie repose sur I'anatlieséa différence de phase entre les signaux
recus par chacune des antennes de l'instrumenE{@ifre B.1).
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Chapitre B : Mer du Nord : Contexte de I'étude

Intarferometer Swath  MNadir  Interderomater Swath
15 100 km E:w:mﬂl 15 <100 km

Figure B.1 : Principe de l'instrument WSOA (Fu, 300

Chaque antenne envoie successivement une ondeveadarsol, I'onde réfléchie étant recue
par les deux antennes. La géométrie de l'instrummastamment la distance entre les deux
antennes, permet de lier la différence de phasemnées bord a la hauteur de la mer en un
point de la fauchée. Cette technique permet allisade mesurer le hauteur de la mer non
plus seulement le long du nadir (projection audsola trajectoire du satellite), comme dans le
cas de l'altimétrie classique, mais sur une fauahiéaviron 200 km centrée sur le nadir. Le
principe de la mesure a été décrit par Fu (20Qdtuelié trés précisément par Vivien Enjolras
au cours de sa thése (Enjolras et al., 2006). ®RItssiconfigurations concernant la taille des
pixels en sortie y sont décrites. Une premiére igandition avec des pixels de 16*14 km (16
km le long de la trace, 14 perpendiculairement)aeptiori la moins fine, mais présente le
moins d’erreurs de mesure, 8 cm au maximum. A €me, la configuration 16*1 km a un
budget d’erreur beaucoup plus élevé, jusqu’a 22rrout de fauchée.

B.1.2 Capacité de mesure

Ce type d’instrument permet théoriquement d’élalgispectre des phénomeénes observables
par I'altimétrie a la méso échelle océanique dgdast de la cote (Cf. Figure B.2). En effet,
dans le cas de l'altimétrie classique, la succesdes points d’observation donne acces a une
mesure guasi-instantanée de la hauteur de la nggrament le long de la trace du satellite.

Un altimetre a fauchée permet de mesurer en pluslgeur de la mer dans la direction
perpendiculaire au satellite, donnant alors accéstt& valeur dans les deux directions. La
connaissance des courants géostrophiques nécessitaasure de la pente de surface, un tel
instrument améliorera sans aucun doute la mesusecdarants. De plus les zones de
recouvrement de la trace du satellite d’un passaligutre sont beaucoup plus larges. Ainsi,
selon la latitude, certaines zones sont mesurésgepts fois au cours d’'un cycle du satellite.
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Figure B.2 : Performances en résolution spatio-terefles (échelle spatiale en abscisse,
temporelle en ordonnée) d’'un altimetre de type WHQU une mission sur un satellite
d’orbite identique a Jason, comparées a un altimélassique de type Topex/Poseidon, et
phénomenes océaniques associés (adapté de Fu,@28p&:s Chelton, 2001).

B.1.3 Limitations de la mesure et sources d’erreur

L’interféromeétre utilise des ondes radar qui saumme les ondes radar d’'un altimétre
classique, perturbées par I'environnement le lamdrajet de I'onde. Il s’agit essentiellement
de perturbations liées a I'ionosphére et a la tsppere humide.

L’ionosphere ralentit 'onde émise par I'altimet@e délai est proportionnel au contenu en
électrons libres de lionosphere, et au carré dérdguence émise. L'utilisation de deux
fréequences d’émission permet d’accéder a la cooredue aux électrons seuls. Cette mesure
est effectuée par l'altimeétre classique situé surdrps du satellite et effectuant des mesures
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Chapitre B : Mer du Nord : Contexte de I'étude

au nadir. Les deux fréequences de mesure utilisgr@sa bande C (13,3 GHz) et la bande Ku
(5,3 GHz) (Fu, 2003). De méme la présence d’easumpension ralentit 'onde lors du
passage de la troposphére. Un radiometre microsoestespécialement dédié a la mesure de
ce délai, en mesurant la température de brillanceod a trois fréquences différentes (Fu,
2003).

Les corrections a apporter dues a l'ionosphére lat ttoposphere humide sont, on I'a vu,
mesurées au nadir, et non le long de toute la &idhes perturbations ionosphériques sont
généralement de longueur d'ondes de l'ordre de 1K8@0et une correction sur toute la
fauchée n’apparait pas indispensable. Néanmoinpean utiliser les cartes globales et
quotidiennes de I'ionosphere, issues des mesuresséau GPS, si I'on souhaite effectuer des
corrections différentes de celles du nadir suralachée (Enjolras, 2006). Pour le cas de la
troposphére humide, il n’existe pas de telle cdetenesure globale, et seule la mesure faite au
nadir est prise en compte. Il en résulte une iitadd, liee au contenu de la troposphére
humide, qui va en s’accroissant en s’éloignantatlim

Une limitation de l'altimétrie classique tient apeésence de terre au sol. Celle-ci entache la

Trajectoire
du satellite

Terre Terre

Figure B.3 : Impact de la terre sur la mesure. Gaeic interception en suivant le trait de
coOte. Droite : interception perpendiculaire a latedCarreaux : partie du signal
contaminée.

mesure de correction troposphérique radar de rtialtie dans un rayon d’environ 30 km

autour d'un point de terre. L'interféeromeétre suditssi I'effet de la terre lorsque sa fauchée
intercepte celle-ci. Si la fauchée intercepte laetgerpendiculairement a celle-ci, c’est

I'ensemble de la rangée de pixels constituant anehfée qui n’est pas valide. En revanche, si
I'altimetre intercepte la terre en suivant le trdé cote, seuls les pixels survolant la terre
seront rejetés (Cf. Figure B.3).

Enfin, I'altimétre a fauchée est un instrument loeay plus sensible au comportement de la
plateforme qu’un altimétre classique. Premieremiestjacets effectués par le satellite pour,
par exemple, orienter ses panneaux solaires, denifxtension de la fauchée dans la
direction transverse, alors qu’un altimetre classige changera pas sa trace au sol. Surtout,
I'interféromeétre est trés sensible au roulis (GuFe B.4). En effet, I'erreur de mesure due au
roulis est proportionnelle a I'angle de roulis &tdistance de la mesure au nadir du satellite
oh=xd6. Ainsi un angle de roulis, méme tres faible, incen bout de fauchée, c'est-a-dire
pourx grand, un écart sur la hauteur mesurée qui ppidement devenir problématique : un
angle de 1 arcsec de la plateforme entraine uearezn hauteur de mer de 50 cm en bout de
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Figure B.4 : Erreurs de mesure dues au roaligle la plateforme

fauchée. L'altimétre nadir classique ne subit pasype d’erreur. Dans le cas d’'un altimetre
nadir classique, le roulis peut théoriquement @meraune déviation de la tache au sol telle
qgue celle-ci ne contient plus le point a la vetdcdu satellite, correspondant a la hauteur
mesurée. Ceci n'est possible que pour des anglesutle supérieurs a ceux considérés ici.

Notre étude va porter sur ces erreurs de roulis.eHet, les autres sources d’erreur
(instrumentales, liées a l'atmosphére...) ont dég@ mtises en compte dans les études
précédentes (Mourre et al., 2004, 2006). Ces erqandéisentent un caractere aléatoire, et sont
alors considérées comme indépendantes les unemuties. En revanche, un angle de roulis
affecte 'ensemble de la fauchée de fagon cohéreattéévolution du roulis au cours du
temps lie les erreurs le long de la trace. Desdesserreurs ne sont plus indépendantes entre
elles, et leur représentation dans le schéma didasion de données ainsi que leur impact
sur les performances deviennent des questionsrivaalds auxquelles nous allons essayer de
répondre.

B.1.4 Futur de ce type de mission

L’instrument de démonstration WSOA était a loriginprévu pour étre installé en

démonstrateur sur le satellite Jason 2 pour unelapat prévu en 2008. Les études
préliminaires (Enjolras, 2006, Mourre, 2005, ceétide, et d’autres...) ont donc été
effectuées pour ce type de plateforme. Au printeBgi5 il a été décidé que WSOA ne serait
pas embarqué sur Jason 2 pour des questions deDs&mi@ption chez les océanographes qui
avaient misé sur cet instrument (et stupeur pouy domt la thése reposait sur cette mission) !
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Chapitre B : Mer du Nord : Contexte de I'étude

L’enthousiasme soulevé par ces premiers travawermip au projet d’un altimeétre a fauchée
de ne pas sombrer en méme temps que la mission Ws8O2ason 2. Un projet de mission
dédiée a l'océanographie et a I'hydrologie contiakn basée sur l'utilisation, comme

instrument principal, d’'un interférometre a vudelj au lendemain de 'abandon de WSOA. I
s’agit de la mission WATER HM (Water And Terrestridevation Recovery Hydrosphere

Mapper), soutenue par le CNES (Cf. Figure B.5)sawllite dédié a cette mission ne devrait
pas voler avant 2013. Ainsi les études prélimigipertant sur ce type d’altimetre, en

océanographie et en hydrologie, vont pouvoir camin

Figure B.5 : vue d'artiste de la mission WATER HM

B.2 Simulation de la physique barotrope de la Mer dudNo

Afin d’étudier les performances de I'altimétre adhée en tenant compte des erreurs dues au
roulis, nous reprenons la configuration de I'étulle Baptiste Mourre utilisant le modéle
MOG2D (Modele aux Ondes de Gravité a 2 Dimensio@g) modele est implémenté sur le
plateau européen en décembre 1998. Nous nous pensho les erreurs de ce modele dues
aux incertitudes sur la bathymétrie. Ces erreutsévé@ décrites précisément par Baptiste
Mourre durant sa thesBlous reprenons dans le reste de ce chapitre certaimésultats et
figures tirés du travail de Baptiste (these et artles) pertinents pour notre étude, dans la
mesure ou ils permettent de comprendre les errdursnodele, que nous chercherons a
contraindre grace a des données simulées de l&teéna fauchée.
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B.2. Simulation de la physique barotrope de la MeNord

B.2.1 Le modele MOG2D

Le modele MOG2D est un modéle aux éléments findeax dimensions développé par
Greenberg et Lyard d’apres Lynch et Gray (1979)nmDéele a été développé a 'origine pour
étudier la réponse barotrope de la zone cétiefergage de marée (Carrere et Lyard), puis a
été utilisé pour modeéliser la physique haute frégaeen réponse aux phénomenes
météorologiques. Son implémentation sur une gélléléments finis permet d’adapter la
résolution de la grille a la zone d’étude. Celleswide 3 km pour les mailles les plus petites, a
30 km pour les plus grosses mailles. La grilleceststruite de telle sorte que les mailles sont
plus serrées lorsque la profondeur est faible, gesscotes notamment, mais aussi lorsque le
gradient de bathymétrie est important, sur le tabrginental par exemple (Cf. Figure B.6), et
le modéle est implémenté sur 'ensemble du plagemopéen (Cf Figure B.7).
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Figure B.6 : Exemple de la grille a éléments fuigisé dans MOG2D
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Figure B.7 : Bathymétrie de I'Atlantique nord ouesizone d’étude (cadre rouge).

B.2.1.1 Equations du modéle

On se place dans I'hypothese ou la densité esbraméf sur toute la zone. Ceci entraine une
réduction du probléme a un probléme de dynamiqileua dimensions, sur une hauteur d’'eau
variable. Les équations de continuité et du mouversent alors réduites a :

oh ~
—+0.(hu) =0 B.1
5 () (B.1)
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B.2. Simulation de la physique barotrope de la MeNord

%+D.(hﬁﬁ)+ fk O(hu) = —ghiy - 7hu + hF +hE +hD (B.2)

h désigne la hauteur de la colonne d’eaule courant barotrope a deux dimensiong et

I'élévation de la surface librek désigne le vecteur unitaire dirigé vers le hawesigne le
parametre de Coriolis associé a la rotation deda€lr le coefficient de dissipation sur le

fond, F le forcage par le vent et la maréele terme de viscosité horizontale turbulentdet

un terme de dissipation supplémentaire tenant oordps effets de type ondes internes et
cisaillement vertical entre la couche de mélangemése au vent et la couche plus profonde.
Ces deux équations sont combinées en une équatioted unique non linéaire én

2
o°h, oh__

o2 s .(m.maa) +ghy + fk O(hu) —hF ~hE—-hD + (7 - ro)ha): 0 (B.3)

B.2.1.2 Les termes de forcage

Le modele est forcé par les conditions atmosphésigie vent et de pression. Le vent entraine
les masses d’eau, tandis que la pression atmogpkéaippuie sur la surface de la mer. Le
terme de forcage du a la pression s’écrit simplemen

—_—

F,=0p, (B.4)

Le terme de forcage par le vent est exprimé endeatentension de vent :
vétant le vecteur vent a 10 1@p le coefficient de frottement, fonction du vent G rh lui
aussi. Le vent utilisé dans cette étude proviestatiamps de vent ECMWF (European Center
for Medium Range Weather Forecasts), de résolspatiale 0.5° et disponibles toutes les 6h.
Il est a noter que la résolution spatiale des clad®vent est sans doute trop lache pour
pouvoir modéliser fidelement Ila physique cétiere.aliMureusement les champs

atmosphériques a plus fine résolution ne sont fEdahsion spatiale suffisante pour couvrir
la zone modélisée.

—_—

F, =C,

\

-

v (B.5)

Il est & noter que la marée n'a pas été retenueneofarcage. L'étude des performances de
l'altimétre a fauchée concerne en effet la capaditésatellite a contraindre les erreurs du
modeéle liées aux incertitudes sur la bathymétraleS-ci affectent I'ensemble des processus
bartropes, et la présence de la marée dans lesdatenforcage exciterait en permanence des
erreurs dans le modéle. Il a été jugé préférablerédliire le forcage aux conditions
météorologiques afin de pouvoir identifier 'évérerhdéclencheur en présence d’'une erreur
dans le modele, et de suivre I'évolution de cetteus.

B.2.1.3 Les termes dissipatifs
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Chapitre B : Mer du Nord : Contexte de I'étude

Le terme E de viscosité horizontale représente les phénomgimgsiques de petite échelle
non représentés par le modele en raison de la the éléments de la grille. Ces phénoménes
induisent une dissipation représentée par

E =uAu (B.6)

ol v est le coefficient de viscosité horizontale tuemté, de I'ordre de 100 nf.squi dépend
aussi de la taille de la maille.

Le terme de dissipation supplémentaiﬁ@ tient compte du frottement sur le fond, et
représente les phénomenes de dissipation dansitheae mélange et de transfert d’énergie
vers les modes baroclines non représentés.

B.2.1.4 Les conditions aux limites et initiales
On impose aux frontieres ouvertes une conditionfeantieéres ouvertes de type Lardner et al.
(1986) :

U-u)n+2(n-n,)=0 B.7
(U-up).n h (7-10) = (B.7)

La valeur de référence, est choisie nulle, la circulation a grande échielfrencant peu la

circulation sur le plateau continental. La valeglest la valeur de I'élévation de surface sous
la seule influence de la pression atmosphériqueataur de barométre inverse :

_(R.-P)
P09

Mo = (B.8)

Les conditions initiales sont un océan au repo® piTiode dite de « spin up » correspondant
a la mise en route de la dynamique du modele gmsée durant 48 h, durant lesquelles les
termes de forgcage sont multipliés par un coeffic@pissant linéairement vers 1, afin de ne
pas générer de trop brusques perturbations degtasihitial.

B.2.2 La simulation de référence

La simulation par le modele MOG2D a lieu du 4 déoeml1998 au 3 janvier 1999. La
période d’étude a été choisie en fin d’automnerehiwer, car la présence d’événements
météorologiques intenses permet de générer desgaug oceaniques cotiers marqués.

B.2.2.1 Conditions atmosphériques

On distingue sur la Figure B.8 deux dépressiongju&as, une le 20 décembre centrée sur la
Bretagne, une le 27 décembre au nord est de 'Ec@stte derniére est bien identifiée sur la
série temporelle en pression entre les Shetlanth édorvege (Figure B.9). Celle-ci ne
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Figure B.8 : Vent & 10 m (fléche de référence, anadroite de chaque figure : 5 Mt
anomalie de pression par rapport au niveau de efiée 1013 hPa) sur la zone les 15 (a),
20 (b) et 27 (c) décembre 1998.

s’accompagne pas de vents particuliérement vialéets variations de vent méridien peuvent
étre trés marquées durant la période, par exerepl® €t 10 décembre, ou le 30 décembre.
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Figure B.9 : Séries temporelles de la pression aphérique (hPa, en haut) et du vent
zonal et méridien (m’s en bas) issues des données ECMWEF, entre leSHietiand et la
Norvége.

30



Chapitre B : Mer du Nord : Contexte de I'étude

B.2.2.2 Réponse océanique

La réponse océanique sur le plateau est cara@é@aédes variations de grande amplitude et
de haute fréquence. Les variations de niveau dexda en Mer du Nord (Figure B.10)
montrent d’'un jour a l'autre des écarts signifitsatde I'ordre de 10 a 20 cm au nord du
bassin, et plus de 50 cm le long des cotes holisesiaallemandes et danoises. C’est le long
de ces cOtes que se situent les plus grandes adsgdit’élévation de surface, sur une bande
de quelques dizaines de kilometres de large etleemntout le long de la cbéte. Au milieu du
bassin, les amplitudes sont plus faibles et lex&ires sont plus isotropes.

La réponse océanique est marquée par la propaghtindes de Kelvin le long des cétes. Ces
ondes rapides piégées a la cote, de cétécpi@], ouh désigne la profondeur, se propagent

avec la cbte a leur droite. Elles peuvent étre gdlaade trés élevée le long des cobtes
hollandaises et danoises comme vu sur la Figuré.B.’Echelle temporelle de variabilité
associée est courte, de I'ordre de 24 & 48 h.
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oo 1800
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Figure B.11 : Propagation d’ondes le long du tractsgrésenté sur la carte (gauche),
distance le long du transect en abscisse, datesa@gonnée, amplitude (cm) en couleur.
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B.2.3 Incertitudes liées a la bathymétrie

B.2.3.1 Caractérisation des erreurs de bathymétrie

La réponse océanique barotrope est tres influepeéda hauteur de la colonne d’ehu
comme on I'a vu dans les équations de la dynanigpeesentée par le modéle et la réponse
océanique via les ondes coétiéres. Une connaisspreagse de la bathymétrie est donc
indispensable a la modélisation. Une comparaisos d#férents jeux de données
bathymétriques sur le plateau européen montre dgsardés notables du champ de
bathymétrie, qui influent fortement sur la physidogrotrope. A ce titre, la Figure B.12
montre que les différences entre les jeux de danbathymétriques sont responsables d’écart
allant jusqu’a 50% en terme de célérité des onddsalvin. Les écarts les plus importants se
situent le long des cotes et le long du talus cential. En effet les différences de bathymétrie
peuvent avoir de grandes amplitudes : la Figur& Bdmpare quatre profils bathymétriques
le long du talus continental Armoricain. Les diféces peuvent étre de I'ordre de 50, voire
100 m localement, notamment le long du talus cential. Une étude précise des différents
jeux de bathymétrie a permis d’identifier plusiewtasses d’incertitudes de bathymétrie
typiques : perturbations de plateau, de taluslasyraine abyssale, dans les détroits, et des
décalages horizontaux ou verticaux observés dalogddisation des structures (Mourre et al.
2004).
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Figure B.12 : Ecart type (%) de la célérité des esde Kelvin calculé sur un ensemble de
cing jeux de données bathymétriques.
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Figure B.13 : Quatre profils de bathymétrie dans 20 premiers metres le long du profil
indiqué Figure B.12.

B.2.3.2 Modélisation stochastique

Ces disparités entre les différents jeux de donm&guent une incertitude sur la bathymétrie
utilisée dans la modélisation MOG2D du plateau péen. Ces incertitudes d’'un parametre
essentiel du modéle sont sources d'incertitudeslesirésultats mémes du modele, qu'il

convient d'étudier. Ces incertitudes du modeéle peuvétre représentées grace a une
modélisation stochastique générant un ensemblardgagions (Evensen 1994). L’idée est de

réaliser un grand nombre de simulations, de l'oditme centaine, en perturbant a chaque
fois un parameétre identifié, de maniére aléatdims statistiques de chaque ensemble de
simulations sont alors considérées comme une biprésentation des statistiques d’erreurs
du modéle liées au parametre perturbé :

P= E[ssT]= (xi —x_iXxi —x_i)T (B.9)

ou E désigne I'espérance mathématiques, BMecmatrice de covariance d’erreur du modéle,
X; le vecteur d’état du modéle pour un membmde I'ensemble et l'erreur du modele,

considérée comme |'écart a la moyenne d’ensemblg, — X, .

Les classes de perturbations bathymétriques typimiemtifiées lors de I'étude des différentes
bases de données de bathymétrie offrent une swléake de perturbations de la bathymétrie.
Un ensemble de bathymétrie perturbée est doncséealn ajoutant a la bathymétrie de
référence une combinaison de perturbations idéesfidans les classes des perturbations
typiques. Un ensemble de 150 simulations réaliages des bathymétries ainsi perturbées a
été réalisé afin d’estimer les erreurs du modeéksliaux incertitudes sur la bathymétrie.

En moyenne, les erreurs du modele en élévationrdiace sont localisées le long des cotes, la
ou les élévations de surface sont le plus élevaas b modéle (Figure B.14). On constate
une fois de plus que la cbte hollandaise et daneseune zone de forte variabilité,
d’ensemble cette fois, en élévation de surface. &litee zone notable apparait au nord du
bassin de la Mer du Nord, ou les perturbations madage du plateau semblent influencer le
modele de maniere intense.

33



B.2. Simulation de la physique barotrope de la MeNord

L'échelle temporelle de la variabilité d’ensembléféede selon la zone considérée (Figure

B.15). Au milieu du bassin de la Mer du Nord paeraple, les erreurs du modéle sont de
durée de vie longue, entre 2 et 5 jours pour les dgénements identifiés. Plus pres de la
céte, la variabilité est de I'ordre de 24 h, conajpée a I'échelle de propagation des ondes de
Kelvin vue précédemment (Figure B.11).
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Figure B.14 : Moyenne de la variance d’ensemblélémation de surface (&rau cours de
la simulation. Les pointillés indiquent la lignasbathe 200m.
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Figure B15 : Séries temporelles (jours du mois éeetihbre 1998) de la variance d’ensemble
du niveau de la mer (&nau Point 1 (en haut) et au Point 2 (en bas) id@nsur la Figure
B.14.

La dynamique barotrope de plateau est, on I'a vn, Iméaire. L’élévation de surface, ainsi
que les vitesses, présentent des structures ssatiah isotropes sur la zone, on pense en
particulier aux ondes se développant sur de gradidésnces le long de la cote. Il convient
alors d'étudier les échelles spatiales de covaeiade I'ensemble du modeéle, afin de
caractériser les corrélations d’erreurs que nousrctierons a contraindre lors de
I'assimilation des données simulées (article ISRER)corrélation entre I'élévation de surface
en un point du modéle, considéré comme un lieu splation ponctuel, et les points
environnants, calculée dans I'ensemble des sinonigtieffectuées, permet de définir le
domaine d’influence(doi pour «domain of influence » par la suite) Kabservation,
considérée comme la zone ou la corrélation estruypé a un seuil donné, ici 65%. L'aspect
de cesdoi nous renseigne sur les échelles spatiales desiaoses d’erreur du modele. On
remarque (Figure B.15) qu'une observation sur ta €3t corrélée prioritairement le long de
celle-ci, ce qui correspond a la direction de pgapi@n des ondes cétieres. Ainsi, dans le
cadre de I'étude des performances d’un réseau efe@son, une telle mesure observée et
intégrée au modele aura un impact privilégié lgglde la céte. En revanche, au milieu du
bassin ledoi est isotrope, c'est-a-dire que la prise en comjptiee observation en cet endroit
dans le modéle va affecter les points voisins dbskrvation sans privilégier de direction
particuliere.
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B.2. Simulation de la physique barotrope de la MeNord

Figure B.15 :doi pour deux sites d’observations, I'un & Aberdeanagdte écossaise (a),
I'autre au milieu du bassin (b).

L’ensemble de simulations avec bathymétrie pereirbént nous venons de caractériser les
erreurs, va nous servir maintenant a évaluer |lgsaifes d’'observation d’'un altimetre a
fauchée. C’est I'objet du chapitre suivant, constitle I'article ISRE que nous avons soumis a
Journal of Atmospheric and Oceanic Technologi@st article, apres avoir repris brievement
les résultats que nous venons de décrire, présemeéthode d’analyse retenue, utilisant un
filtre de Kalman d’Ensemble (Evensen 1994). Ledgoerances du satellite sont quantifiées
par la réduction de I'amplitude des erreurs du redfans le cas ou I'on assimile les
observations, en comparaison du cas ou I'on n’aksamcune observation (simulation libre).
Plusieurs cas de figure sont traités, permettaatamalyse des performances de l'altimétre a
fauchée.
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Chapitre C : Mer du Nord : Résultats et analyse

Article accepté par Idournal of Atmospheric and Oceanic Technologies

Le Heénaff, M., De Mey, P., Le Traon, P.-Y., andNBourre, 2008:Contribution of a wide-
swath altimeter in a shelf seas assimilation systemimpact of the satellite roll

Résumé

Cette étude vise a étudier les améliorations pieléas de I'altimétrie a fauchée, reposant sur
I'utilisation de linterférométrie, dans un systerd&assimilation de données associé a un
modeéle océanique cbtier, comparé a l'altimétrieimaldssique. Pour cela nous utilisons un
modele barotrope non linéaire a surface libre mispkce sur le plateau européen. Nous
effectuons des expériences d’assimilation de danegela Mer du Nord mettant en jeu des
statistiques d’ensemble dans le but de testergacti& de I'instrument a réduire les erreurs du
modele forcées par les phénoménes météorologiqueprésence d’incertitudes sur la
bathymétrie. Nous avons développé un systeme dadsen simplifié représentant
l'altimétre a fauchée, formé d'un altimétre nadiassique auquel nous avons ajouté une
mesure de la pente de surface dans la directigpepéiculaire a la trajectoire du satellite.
Nous montrons que cette derniere mesure est capablapturer des phénoménes qu’un
altimetre classique ne voit pas, grace a une zan#duénce plus large dans la direction
perpendiculaire a la trace et sa capacité a meRga@radients de la surface libre dans cette
direction.

Les mesures altimétriques effectuées par I'interfétre sont trés sensibles au comportement
de la plateforme et en particulier le roulis dieBae. Dans nos expériences, nous avons tenu
compte de ces erreurs qui présentent la caracéesti’étre corrélées le long de la trace, ce
qui differe des erreurs habituellement prises empte en assimilation de données,
considérées comme indépendantes. Malgré I'amplitldeée des erreurs de roulis, nous
montrons que les capacités prometteuses de l'dtenaéfauchée ne sont pas remises en cause
si la corrélation de ces erreurs est prise en oeuigns le schéma d’assimilation.
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Abstract

We investigate the potential qualitative improvemmught by wide-swath, interferometry-
based ocean altimetry measurements with respectlassical nadir altimeters in a
coastal/shelf data assimilation system. In additjwarticular attention is paid to roll errors,
which could significantly reduce the expected beseif wide-swath altimetry. A barotropic,
non-linear free-surface model is set up over theopean Shelf as part of an Ensemble
Kalman Filter. Experiments assimilating simulatedadare performed over the North Sea to
test the ability of altimeter configurations to veé model errors due to the action of
meteorological forcing in presence of bathymetriccartainties. A simplified wide-swath
observation scheme is used, composed of nadiretktimheight plus a nadir-centered cross-
track sea level slope measurement. The simplifieesswath measurements are found to be
able to constrain events unsampled by a singler rdtimeter, due to a wider domain of
influence in the cross-track direction and theigbib detect cross-track gradients.

Since the satellite-borne interferometer is higggpsitive to the platform behavior, especially
the satellite roll, experiments taking roll erramo account are then carried out. Whereas
observational errors are considered independemtoist data assimilation studies, the roll of
the platform correlates those errors along the pathe satellite. Despite the large-amplitude
of the roll errors, the contribution of the wide attv altimeter in coastal zones remains
valuable as long as the roll frequency is knowrthimi Gaussian error) and the assimilation
scheme is designed to take observational erroeledions into account.

C.1 Introduction

Altimeters have been routinely used for 15 yeamnéasure the sea level variability over the
oceans. During that period, altimetric products ehaeached a high level of precision,
allowing great progress in the understanding of ldrge scale ocean circulation (Fu and
Chelton, 2001), the ocean mesoscale activity (lairand Morrow, 2001), the sea level rise
(Lombard et al, 2005) and the ocean tides (Le Fpv@001). Current altimetric missions
have been designed to operate over the open ocehmave significant shortcomings in
coastal regions. These limitations include inadézspace and time sampling, contamination
of altimeter and radiometer waveforms by land, ahé inaccuracy of geophysical
corrections. These questions are currently adddeseeparticular through improved data
sampling rate (Anzenhofer et al., 1999, Bouffai@)?) and by using specific algorithms and
control quality procedures to improve correctionghose areas (Vignudelli et al., 2005). A
wide swath altimeter instrument based on radarfer@metry appears very promising to
improve the observation of the coastal ocean, iadliteoretically able to measure sea level on
a wide swath, instead of only at the nadir of theelite (Wide Swath Ocean Altimetry,
hereafter WSOA, Fu, 2003). Despite the cancellattdnthe WSOA mission, such an
instrument remains a serious candidate for futliten@tric missions. A new project, called
SWOT (Surface Water Ocean Topography), is presemtler discussion to study both the
terrestrial surface waters and the coastal oceatesaription of the mission can be found in
Alsdorf et al. (2007).

Using stochastic modelling, Mourre et al., 2004r¢ladter M04) studied the errors of a

barotropic model of the European Shelf due to metegical forcing in presence of
uncertainties in bathymetry. Using that framewodkkgurre et al., 2006 (hereafter M06)
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estimated the impact of various satellite configjores on the constraint of the model error on
the North Sea shelf, and the added impact of tidagg measurements. The relative
performances of the various simulated observatiemworks were evaluated by a statistical
criterion based on the Ensemble Kalman filter (aftez EnKF, Evensen 1994, 2003). The
authors showed that tide gauges helped to congtraishort scale model sea level error close
to the coast. Further away on the shelf, the depagal coverage of the simulated wide swath
altimetry measurements provides the adequate texhm@ampling currently lacking in
altimetric observations.

MO6 simulates interferometer observations by a lugiss-track resolution within the swath
(15 km), and a coarse error budget which ignores eorrelations. In this paper, we adopt
the modeling framework of M06, with the objectiveassess, on the one hand, the first-order
potential of wide-swath altimetry to detect coasiaéanic features, by adding cross-track
slope measurements to nadir observations, andh@rother hand, the impact of the roll-
induced along-track error correlations on the asgatian.

Indeed, the configuration used in M0O6 does not igla direct visualization of the first-order
improvement expected from cross-track measuremerdspared to mere nadir
measurements, namely through monitoring the sesl &wopes, directly linked to currents at
geostrophic scales, in both along and cross-traactibns. Moreover their interferometer
error budget did not take into account errors auéhe behavior of the platform, especially
the satellite roll, which might reduce the expedbtedefits of wide-swath altimetry. Whereas
it hardly affects a traditional radar altimeter,itagist shifts the radar nadir footprint by a few
meters, the satellite roll-induced displacemenraminterferometer leads to large errors at the
edges of the swath. Enjolras et al. (2006) havevshbat error measurements for the WSOA
mission on Jason-2 may reach an overall error duafggbout 7 cm at the edge of the swath,
with a large part due to the roll in the crossHrdoection. From the unique standpoint of this
type of variance-based argument, the amplitudeicth €rrors would appear to be too large to
fit the specifications for coastal applications @&ud Rodriguez, 2004), thus questioning the
feasibility of this type of mission. However, r@irors are special because they are correlated
along the satellite path, and their frequencyyeqidiencies, can be pre-estimated.

The scope of our results will be largely determirgdthe choice of the particular MO6
configuration. The model is barotropic and mairdpnoduces the high-frequency response to
atmospheric forcing. The modelling domain coveeswiole Western European Shelves. The
assimilation, using an EnKF, is reduced to the Ndta shelf. Although a wide swath
altimeter observes several pixels in the crosstrdicection, we use here a simplified
interferometer observation model made of a nadiasueement and a cross-track slope
measurement. The objectives of this simplificattma (1) to access to the first-order impact
of cross-track measurements on sea-level slopesiatsd with the model dynamics, and (2)
to easily account for cross-track slope errors. f0aus is on the constraint of model errors on
the part of the shelf which is farther from the stoavhere error scales are expected to be the
most compatible with the sampling of a single wglgath altimeter. The model errors
considered are the same as MO04 and MO06, originafingh the ocean response to
meteorological forcing in the presence of bathymoatncertainties, one of the major sources
of errors on shelves as described in M04.

The configuration of the barotropic ocean moded, itiain characteristics of the model error
subspace, and the data assimilation scheme aftybgealled in section C.2, together with a

description of the specific observation system usedur study. Section C.3 describes the
altimeter error budget. The results concerningpldormance of wide swath measurements
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and the impact of the correlation of roll errore @resented in section C.4. Conclusions are
addressed in part C.5.

C.2 Impact assessment configuration

C.2.1 The model

As in M04 and M06 we use the MOG2D model, develdmedlyard and Greenberg (personal
communication), and derived from Lynch and Gray7@)9 It is a barotropic free-surface
model solving the continuity and momentum shalloatev equations on a finite element
mesh through a single non-linear wave equation.sthgtions of these equations are in terms
of sea level and barotropic zonal and meridionatesus. The finite element mesh allows a
fine resolution on steeper and shallower bathyméthys model has first been designed to
study the barotropic effects of tides, but it hasdbdemonstrated to be adequate to also study
the barotropic ocean response to high frequencgonglbgical forcing (Carrére and Lyard,
2003).

We use the MOG2D model with the same configuraéiod study period as M04 and MO6.

The model is implemented over the entire Europdeeifrom the North Sea to the Gibraltar

Strait. The focus is on the barotropic responstn@fNorth Sea to atmospheric forcing. Tidal
forcing is not included (except in the form of fidettom drag). The simulations are forced
by the ECMWF winds and pressure, with a spatiabltg®n of 0.5° and a time-step of 6 h.

The boundary conditions are based on the methatiarfacteristics, by Lardner et al. (1986),
with no imposed inflow or outflow, since the panli@r ocean physics under study is less
sensitive to the open ocean features. The appradmhis gravity waves to leave the domain.
The model is run from 4 to 31 December 1998, withday spin-up period. During the study
period, several meteorological events affect thelelimg area. A low pressure system forms
over Brittany around December 15, associated tohaor winds over the North Sea. On

December 27, an intense atmospheric low crosseblanth of the North Sea. These events
have a lifetime ranging from a few hours to 36 Isour

C.2.2 Stochastic modelling and ensemble spread statistics

As in M04 and MO06, we are interested in constragnine model in the particular case of
errors due to uncertainties in bathymetry. M04 hggtted significant differences between the
various bathymetric solutions available in the nilimgg domain. The main discrepancies are
located in the very shallow areas along the caast,over the shelf break. They can lead to
differences of more than 50% in terms of phase dspstimates ((gHY?) of gravity waves,
such as Kelvin waves which are known to travel glthrose coasts.

In order to characterize bathymetry errors and tingpact in the model, M04 set up a library
of typical bathymetric differences by comparing &edent databases. A new dataset of
0O(100) bathymetry samples was then generated @an@om combination of these typical
errors added to the reference bathymetry from SH@B&rvic Hydrographique et

Océanographique de la Marine). Following the methmgly of stochastic modelling, the

model is run forced by the same atmospheric proditbhteach bathymetry sample, providing
an ensemble evolving in time. The model error &thpproximated by the ensemble spread.
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MO04 showed that the resulting errors were non umifover the domain. They are in average
very low in the open ocean, where the bathymetsylitide quantitative influence on surface
elevation because of the thickness of the wateauneol The errors are larger in shelf seas,
such as the English Channel or the North Sea.dsetlegions, waves are generated via the
atmospheric forcing, and propagate along the codsis physical characteristics of these
waves and the generation process are highly semsgibathymetry. Overall, the bathymetric
uncertainties studied here were also found to teddgher model errors along the coasts than
in the inner shelf. A notable exception is nevdabe found at the northern edge of the North
Sea shelf. At that location, characterized by gfreanal winds and a particularly deep low
pressure event during the study period, the maglshown to be sensitive to bathymetric
perturbations applied at the shelf edge. A fullotdiggion of the model error subspace in that
context can be found in MO4.

This first ensemble of non-assimilated runs contt# a reference ensemble, to which the
ensembles of simulations with data assimilation el compared later in this paper (see Exp.
REF in Table C.1).

Parameters for the innovation vector generation
Experiment Nadir noise Interferometer Interferometer roll LT
error {sea level) noise error (XT§) uncertainty (std dev)
REF nio assitnilation
A 3.9 cm rms none none nadir alone
B 3.9 cm rms 4 o rms fone no roll considered
C 3.9 crmorms 4 cino rmns 0.0025 He
D 3.9 cm rms 4 cm rms 0.0025 Hz el s
E 3.9 ot rms 4 crn rmns 0.005 Hz
F 3.9 cm rms & cm rms 0.0025 He

Table C.1: Description of the different configurats used for the data assimilation
experiments

C.2.3 The assimilation system

From the M04 ensemble study, an Ensemble Kalmaarfiks been set up, as in M06. The
EnKF is an approximation of the Extended KalmaneFi(EKF), which is itself an extension
of the original Kalman Filter to non-linear processThe EnKF is able to deal with non linear
errors, such as the ones we are interested irs. filiy described in Evensen (2003) and
briefly recalled here. The model forecast erroraz@nce matrixP’ is given by the ensemble
covariance matrix:

= N N M (1)

where E denotes mathematical expectation, andvéebar the mean over the ensemBldis

approximated from the ensemble of simulations ehdarecast timeg' is the model forecast
error, andx;’ is the model forecast state for each memibén our experiments, the state
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vector is composed of the ocean variables, suridegation and barotropic zonal and
meridional currents. Notice that the bathymetrgas corrected.

For each membay the analyzed model statg is calculated at any time when an observation
or track is available, in our case when the s#teflies over the domain, by adding to the
forecast statex; a linear combination of the individual correctiopsovided by the
observations:

x? =x" +rb; (C.2)
with r the matrix of representers calculated as

r=P'H’ (C.3)
and the vectob of representer coefficients being the solutionhef $ystem

[HP'H™ +Ro, =y? —Hx' =d (C.4)
d is the so-called innovation vectdd. is the projection matrix from the model spacehte t
observation spac® is the observation error covariance matyif.is a simulated observation
vector, andHx;' is the corresponding model proxy. The matrix gfresenters describes the
model error covariances between the model evalwtetiservations locations and the model
state variables. Each columnrotan be used to explore the domain where the camnekipg
observation influences the solution, defining tleendin of influencedoi) of an observation

by the area of significant correlation between tieserved variable and the other state
variables. Each simulated observation vegtdis the sum of instantaneous measurements by
the altimeter, and of an observation error of carareR, which differs from one member to
another, consistent with the EnKF methodology:

yy =y° +dy; (C.5)

In our study we consider two types of observatises,any observation vector has two
components:

o _[yi”j
yo=! (C.6)
Yi

with y;" containing the nadir sea level measurements yghatontaining the cross-track
measurements by the interferometer. The referebsereationy® is calculated from one
particular member which is later excluded from éimeemble, with no assimilation, called the
control run The way the observation vectors are defined dmed perturbationsy;’ are
prescribed for both types of observations is exjgdiin the following sections.

C.2.4 The simplified measurement model

The technical aspects of the wide swath altimetethe WSOA configuration have been
described by Fu (2003). More details have beenngbyeEnjolras et al. (2006). A wide swath
altimeter is composed of a nadir altimeter, plusraerferometer. This latter instrument can
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be seen as adding sea-level measurement poinke inross-track direction to the classical
nadir altimeter data, or at first order as addirgass-trackslopemeasurement. We chose in
this study to model the interferometer observatiaascross-track slope for three reasons.
First, the lower number of observations reduces tbenputational cost of the data
assimilation, which is high when dealing with agemumber of members in the ensembile,
since the inversion step in equation C.4 is in pla®n space and is needed for each
member. Second, such a choice allows a more gtisditanalysis of the first-order impact of
cross track measurements on the model error corthald, the specification of cross-track
slope errors, such as the one (roll) consideretdhis paper, is more naturally achieved.
Therefore our study clearly cannot claimgigantifythe impact of a wide swath altimeter; we
instead aim at understanding what the first-oraepact of such an instrument is in our
assimilation configuration, and at describing tiféecential impact of design choices, such as
the platform roll error. In the following, we usesemplified model of a wide swath altimeter
measuring both the nadir sea level and the seacgudross-track slope centered on the nadir.
The latter is calculated from the difference in Bmeel between the two points 60 km away
from the nadir on each side of the satellite in ¢hess track direction, i.e. the two points
situated halfway within each half swath (Figure )CHereafter, this measurement will be
referred to as Cross-Track Slope (XTS), expresseti over the 120 km half-swath centered
on the nadir. Despite the loss of information daehte reduction of all cross track pixel
measurements into a single observation, this cordign is considered suitable for the study
of barotropic flow in the North Sea. Indeed M04 whd that thedoi of a single sea level
measurement in the North Sea farther from the deaabout 220 km wide, corresponding to
a correlation of .6 (M04 Figure 14). This is anraste of a typical space scale for model sea
level error structures in the central North Seae fleometric basis of 120 km for the XTS
measurement would therefore allow to sample suemtsvin the error subspace. The along-
track spatial resolution of the measurements i&rh5Our model satellite flies on the same
orbit as Jason, with a 10 day period (see Figu2g.C.

the satellite

% ® Direction of
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Figure C.1: Schematic representation of the widatbvaltimeter model with the two types of
measurements: nadir sea level and sea level diftereentered on nadir.

As part of real data processing, the correctiothefsea level measurements errors due to the
wet troposphere is usually calculated from measargsnat the nadir of the satellite. Thus,
when the nadir reaches the continent, those carrecare not valid anymore, and the whole
swath has to be discarded unless data are spe@silgessed to extrapolate the nadir
correction. In our study, for the sake of realishg whole swath has been discarded in such
cases. Altimetric missions designers currently wamka way to overcome this difficulty. To
that end, alternative methods have been used img¢hment of continental hydrological data,
using in-situ measurements and ground models (Eagjopersonal communication), and an
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adapted data processing in the land-sea transiboe by Desportes et al. (2007) has given
promising results.
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Figure C.2: Tracks of the simulated wide swathnadtier over the study domain. The black
square is Point 1.

C.3 Characterization and modelling of the wide swatimater errors

In this part, we describe the different sourcegmbrs of the instrument and their technical
aspects. This will allow us to specify the errams added to reference observatydnin the
Ensemble Kalman Filter formalism, namely thg° vectors, each composed of a nadir sea
level error vectoBy;" and a cross-track slope error ve@gr.

n

%
dy;y = d (C.7)

dy;
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C.3. Characterization and modelling of the wide tbvadtimeter errors

C.3.1 Errors of the nadir altimeter

Consistently with previous work cited above, oudinaltimeter is considered to have an
instrumental error of 3.9 cmms, which is larger than the 2 crms standard error commonly
adopted in the open ocean (Fu, 2003; Le Traon agat.01998). Larger errors in altimetric
data in coastal zones are attributable to severatses. The correction of the wet troposphere
effects is perturbed by the presence of the ches{ortes et al., 2007). Access to altimetric
data close to the coast thus requires a speciaepsing called retracking (Anzenhofer et al.,
1999), based on different assumptions than in geacean, where the focus is instead on
basin scales (Le Traon and Ogor, 1998). The moastdb correction of tides and high
frequency response to meteorological forcing algooduces larger uncertainties as these
processes are of much larger amplitude on the memttl shelf (Andersen, 1999). The value
of 3.9 cm for nadir sea level observation erracassidered realistic in our study where tides
are not present, as it is very close to valuesrof é&udget found for new processed data from
current altimeters of the coastal zone in the Neestern Mediterranean Sea, where tides are
of very low amplitude (Bouffard, 2007).

It is to be noticed that nadir altimeters are alimosensitive to the platform roll: the radar
footprint on the ground would just be translated ébffew meters, hardly modifying the
distance between the footprint and the satellivgl, hhus leading to a negligible error in the
sea level measurement. The nadir altimeter obsernvatrors are thus uncorrelated, at least
through platform roll.

The 8y;" vector used in the assimilation step is randoméyegated using a Gaussian
distribution with 0 mean and a 3.9 cm standard atexn. The part of the observation error
matrix R dedicated to the nadir sea level measurement is theely diagonal, with
homogeneous variance (3.9 ém)

C.3.2 Errors of the interferometer

Here, in contrast to previous studies, we consttier interferometer-related errors to be
composed of two sources of errors: an instrumesrtalr, and an error due to the roll of the
satellite:

6y|s - ay:nstr + 6yiroll (8)

We chose the instrumental eréy™" to be 4 cm / 120 knmsin XTS. Enjolras et al. (2006)
actually showed that the corresponding error inXi& calculated from instrumental errors
at the middle of the swath reaches 6.3rams. This lower value for the instrumental error in
our study attempts to compensate for the lack obidle of cross track measurements due to
the simplified scheme we chose. Like any workingdtiiesis, this is questionable, but we

feel that the main qualitative results of this page not critically depend on the detailed
instrumental error budget adopted.

The error due to the platform rdly;"" is an additional XTS error corresponding to a slop

error of amplitude 0.2 arcsec. This value is lartien the largest uncertainty on the roll
evaluation considered in the study by Enjolrasl.e(2906). Indeed in the coastal ocean, the
crossover maximum likelihood technique requirededuce the roll angle during the ground
post-processing may not be as efficient as in opeman. An amplitude of 0.2 arcsec
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corresponds to a XTS measurement of 11.6 cm oeet20 km measurement basis, which is
much larger than the instrumental error. The erdoesto the roll are correlated along the path
of the satellite, with a dominant roll frequencys# to 0.02 Hz for the Jason-2 platform
initially chosen to host the WSOA instrument. Thgsa low enough frequency to be well
modelled by the in-board and ground processingalEag, personal communication). This
frequency corresponds to an along-track waveleo§tB50 km. An uncertainty has been
subsequently added to the central frequency tal yaal along-track decreasing correlation: a
Gaussian distribution of 0 Hz mean and 0.0025 Hunddard deviation has been used to
randomly generate error samples added to the témgaiency. A specific case illustrates the
role of the uncertainty in frequency by using a08.81z standard deviation instead of 0.0025.
The distributions of frequency in the two cases sitrewn on Figure C.3. This along-track
correlation implies that the non-diagonal elemeafitthe matrixR corresponding to the XTS
measurements are NnoOw nonzero.

1607 — std dev 2.5 10°°Hz
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Figure C.3: Distribution of the roll error frequegi@round the mean value of 0.02 Hz for two
study cases (fGlements for the test).

Together, the XTS errors due to the noise andeéordl make up théy;® terms used (1) to

perturb the observations and (2) to approximate rttagrix R off-line as the statistical
covariance matrix on a large ensemble’ gh@mbers):

T T
. . Sy n Sy n 8y n Sy n
R = E[Sy 8y T]= E s s = E instr roll instr roll (Cg)
dy* | 8y Sy +3y™ \dy"™" +3dy

Figure C.4 shows the fuR matrix. The part of the matriR dedicated to the interferometer
error budget is composed of a full matrix blockrihtttable to the roll correlation, plus a
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homogeneous diagonal block due to the instrumerdide dy;™". The interferometer and
nadir errors are assumed to be uncorrelated.

Figure C.4: 3D view of an observational covariarereor matrix. The number of observation
locations isn=35. Ranks within [In] are for nadir sea level, ranks withim{1,2n] are for
XTS measurements.

C.4 Impact of cross-track measurements

The impact of the wide swath altimeter model in assimilation system is analyzed through
several experiments from spatial, temporal, andespiane statistics.

C.4.1 The study configurations

Table C.1 describes the experiments carried otihenEnKF frameworkExperiment A is
nadir only, while Experiment B is nadir+interferometer with no roll of the platfio.
Together,Experiments A and B show the impact of “idealistic” cross track measnents
and the physical aspects linked to this type ofeolsion. Experiments C and D are
nadir+interferometer with the platform rolling, b@t takes that roll into account in the
matrix while D ignores the corresponding along#raorrelation. In both experiments the
XTS observation errody;® used to generate the innovation veaads defined as in section
C.3.2. Case C deals with the correlation of thersrm the data assimilation process where
matrix R is modified to this end, as in section C.3.2. CBsassumes that the errors are
uncorrelated during the assimilation step, the mmaR being purely diagonal with an
amplitude equal to (4+11%)i.e. the square of the sum of the instrumentaireand of the
maximum roll-induced errorExperiments E and F are sensitivity tests with respect to
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Experiment C on the amplitude of the uncertaintyrensatellite roll frequency (E) and on the
interferometer instrumental error (F).

C.4.2 Spatial impact of XTS measurements
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Figure C.5: Average of correlations between moeel Ievel and along-track nadir sea level
(left) and XTS measurements (right) for all thenp®idf the plotted track, for experiment B on
December 18, at 10 a.m. Continuous lines are feitpre values, dashed lines are for

negative values. The colorbar determines the aoqgwit

Let us start with spatial impact as shown by Experit B. The differential impact of one
XTS measurement can be illustrated by means ofrtheix of representers (equation C.3)
which contains the error-space covariances betwaerobservation and the model state
variables. In particular, we evaluate the spatiglact of an observation by the interferometer,
by comparing thelois of both types of measurements, nadir and XTSuréi€.5 shows the
average, over all the measurements from the gatéthck, of the normalized representer
(columns of matrix in equation C.3), giving access toareragedoi for each measurement
type along the full track. Significant correlatifor the average da is considered of 0.2 or
higher. On Figure C.5, theverage doin sea level for the nadir measurement is resttitd
the vicinity of the path of the satellite, wheredhe XTS measuremeiatveragedoi is more
spread in the cross-track direction. The sloperimédion provided by the XTS measurement
appears in the form of negative and positive seal lebes on each side of the satellite path.
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Moreover, considering the southern part of thekirélse XTS measurement has its largest
influence in an area that is totally unsampled iy nadir altimeter, along the German and
Dutch coasts. This illustrates the fact that therfierometer is theoretically able to bring new
information and to extend the range of a classigimeter by means of its slope
measurement (at first order).

C.4.3 Temporal impact

The performance of the various observational systgtions considered above is now
evaluated in terms of model error variance redactapproximated in the EnKF by ensemble
spread reduction between forecast and analysigs, M84 and M06. Figure C.6 compares the
temporal evolutions of the sea level ensemble maesa at a specific point of the North Sea
(point 1 on Figure C.2) by a single nadir altime(&xperiment A) and by the full
nadir+interferometer system without roll error (Exjnent B). These are compared to the
evolution of the ensemble variances of the refexreasemble (Experiment REF) to quantify
the ensemble variance reduction in the two experimédviean ensemble variance reduction
increases from 19% in Experiment A to more than 26%xperiment B due to the cross-
track slope measurement. Although this increassigsificant, we believe that the added
value of the interferometer would be further enteahi€¢ (1) all swath pixels were used, and if
(2) the bathymetry was corrected by assimilaticggding to better velocity forecasts.
Moreover, as pointed out in M06, the improvememntsught by the interferometer are not
stationary over the period, but happen at spedifice steps, when the cross track
measurement brings clear additional information garad to the nadir sea level. For
instance, the local error variance rises at pointiuting storm events, namely around
December 17 and December @gure C.6); this is when the clearest contributaf the
interferometer is seen, since the instrument is &bldetect the (erroneous) sea-level slopes
generated by atmospheric forcing in presence ob#tleymetry errors.

Exp. A

| - Additionnal correction by exp. B

Ensemble variance reduction :
1] Exp. A=19.1%
1017 Exp. B = 26.3%

7 9 11 13 15 17 19 21 23 25 27 29 31
Days (December 1998)

Figure C.6: Sea level ensemble variances?)@npoint 1. The upper curve represents
experiment REF, the middle one experiment A antbther one experiment B. The light gray
area is the ensemble variance reduction relativexperiment A, and the dark gray area is
the additional reduction obtained in experiment B.
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C.4.4 Global error reduction

The various configurations are now compared in $eainglobal error variance reduction in
the model variables, namely sea level, zonal anddimeal velocities (Figure C.7). For any
data assimilation experiment, we define the glasedr variance reduction as the percentage
of reduction of ensemble variance, averaged owestidy period and domain, with respect to
the ensemble where no data are assimilated. Thwlgboror reduction in terms of barotropic
velocities is overall less efficient than the onesea level; this differential behavior in error
reduction has been discussed in M06. They foundntaim reasons. First, as the correction of
the velocities was made through a multivariateistteal relationship between the observed
sea level and the model velocities, through therim&, it was less efficient than it would
have been through direct assimilation of velociti®scond, the bathymetry, which is the
parameter affected by error in our configuratiomorggly affects the velocity; as it is not
corrected here, the errors in velocities stay hidbreover, in our study, as the interferometer
measurement is reduced to a single sea level @iféer between two points, the correction
does not benefit from the high spatial resolutidnthe interferometer in the cross-track
direction which would undoubtedly have impact oe trelocity correction because of the
smaller length scale of the barotropic velocitiserefeatures. (These errors are located where
the sea level gradients are maximum and thus hal®ier spatial extension than sea level
errors.)
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Figure C.7: Reduction of error variances in the Mo&ea, expressed in percentage, for all
experiments of the study: sea level, zonal anddioeral velocities.

The addition of cross-track measurements in Expantr® improves the control of the model,
especially in terms of currents, with an addedrereduction of about 50%. Experiment C,
which now assumes correlated roll errors, botthendimulated observations and in maRix

shows that even if these errors are very largeripligude (more than 11 cm over 120 km in
XTS compared to 4 cm instrumental error), the ums&nt remains useful compared to a
classical nadir altimeter, since the results awserl to those of Experiment B than to
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Experiment A. Experiment D assesses that this pedoce is due to the adapted data
assimilation scheme, which takes into account tbagatrack correlation of the roll errors:
when the roll error, while present and correlaisdnodelled as additional random noise in
the assimilation process, then the cross-track nmeasent appears to be almost useless when
compared to a single nadir altimeter.

Experiments E and F are sensitivity tests on bdid @incertainty concerning the roll
frequency and the instrumental noise of the interfeeter. It appears that a higher uncertainty
on the roll frequency (Experiment E, second caseFggure C.3), with a frequency
distribution spread between 0 and 0.04 Hz, stillegi better results than a single nadir
altimeter. In contrast, an increase in the instmaeerror of the interferometer (Experiment
F, 8 cm over 120 km, instead of 4 cm) leads to woesults than Exp. E. We now attempt to
examine the reasons behind those two results. &@w8 shows the full spectra of matRxn

the experiments of our study is the number of observation locations, so I8 the
observation subspace dimension when we consider tilee kinds of measurements,
nadir+cross-track slope. The eigenvalues betweandln are associated with measurement
errors in XTS, and the part of the spectra betweehand 2, is associated with the error in
nadir sea level measurements, characterized bylesnaahplitude. Including correlated roll
errors in theR matrix as in experiment C, E and F, only modifeefew eigenvalues, about
n/5. The eigenvalues associated to the roll arawah higher amplitude than those associated
with measurement noise. We now use the fact Rad a positive definite matrix, so the
eigenvalues of its inverse are the inverse eigemgabfR, and the order of the eigenvectors
Is reversed. In the data assimilation processRtineatrix is involved in the calculation of the
vectorb of representer coefficients in equation C.4, wHeteroughly acts as a multiplying
factor to the innovation vecta (obviously, the lesser the error, the strongerdbrestraint).
The few dominating eigenvalues B, due to the roll, are of very low amplitude in the
spectrum oR™, which is dominated instead by the eigenvalues fioe measurement noise,
in sea level and XTS. Dealing with higher uncetiagabout the roll frequency (Experiment
E) thus only marginally affects this step of theéadassimilation process, while increasing the
measurement noise error (Experiment F) has a nritieat effect since it affects a large
number of dominant eigenvalues Bf'. Therefore the uncertainty in the roll frequency
distribution around its mean appears to be lesgitapt than the amplitude of the cross-track
slope noise, once the roll is taken into accoutit worrect central frequency.
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Figure C.8: Logarithmic representation of spectfaee@envalues for study cases with various
R matrices (: number of track points,2 total number of observations, including nadir sea
level and XTS, hene=35).

C.5 Conclusion

We investigated the potential qualitative improveiebrought by wide-swath,
interferometry-based ocean altimetry measurememtsa icoastal/shelf data assimilation
system with respect to classical nadir altimet@eking after the approach of Mourre et al.,
2006, a simplified wide-swath altimeter observiygtem model has been set up to study the
impact of wide swath altimetry in reducing modeioes due to the action of meteorological
forcing in presence of bathymetric uncertaintiethe North Sea, using an Ensemble Kalman
Filter. The study also investigates the impact tng-track correlated errors of high
amplitude due to the platform roll, which couldrsfgcantly reduce the expected benefits of
the wide-swath altimeter.

Cross-track measurements are of great interest $ivay allow to sample sea-level gradients
in both the along and cross-track directions. Themmasurements, which are related to
velocities in our system, exhibit wider domaingrdfuence than nadir sea-level. In addition,
in contrast to nadir altimetry, the entire shelfmdon is sampled, associated with shorter
revisiting times. This allows for a better contadl temporal changes in both sea level and
velocities. The improvement is not constant in tilmet is found to depend on the ocean state
and the information provided by the interferometeerflights.

As expected, the roll of the satellite reducesp@dormance of the altimeter when compared
to a roll-error-free system. But despite the higiphtude of those roll errors, the wide swath
observation system remains valuable when comparadingle nadir, as long as the roll error
is adequately taken into account in the data aksion process, in particular with correct
central frequency. The performance of the instrumerfound to be more sensitive to the
instrumental noise of the interferometer than te timcertainties associated with the roll
frequency.
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Results in this study depends on the modeling ata adssimilation configuration which has

been chosen, namely the simplified interferometedeh the particular North Sea ocean

dynamics, the error-space dynamics (bathymetry®rrand the duration of the experiments.
These limitations have been discussed in the kxtertheless, the methodology presented in
this paper has the potential to be used in morept@aconfigurations. In particular, to get a

more accurate assessment of the quantitative impfatite wide swath altimeter, a more

realistic observation model would have to be stigstil, using all the available measurement
points in the cross-track direction, as well asdhsociated realistic instrumental errors, e.g.
as from Enjolras et al. (2006).

Similarly, even if this study relied on the partesuWSOA mission on Jason 2, the orders of
magnitude of the roll error amplitude and frequeneyused are close to those specified by
altimetric mission designers to achieve a suffitigrecision for observing sea level. As a

matter of fact, whatever the actual roll behavibthe platform is, the figures in this paper are
typical of the residual roll errors after grouneb@essing (Enjolras personal communication).
Therefore, we are confident that our results ctutstia valuable contribution in support of the

design of future missions such as SWOT. We hopettha study can also provide some

useful indications about the relative importancetted different terms of the error budget.

Finally, the methodology used here stresses theepoivEnsemble-based methods to infer
observation-space statistics, and the need forioniskesigners to ground design choices onto
state-of-the-art deterministic/stochastic modellrighe observed processes.
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Conclusion

Dans cette premiere partie, nous avons utiliséltra fle Kalman d’Ensemble dans le cadre
d’expériences jumelles afin de qualifier les parfances d'un altimétre a fauchée pour la
I'évaluation et la contrainte d'un modéle barotrodent les erreurs sont issues des
incertitudes sur la bathymeétrie.

L’altimétre a fauchée tire ses performances de masulisponibles dans la direction
perpendiculaire au satellite. Cette direction desune assure une meilleure correction des
vitesses de courants et accroit la portée des smglans le modeéle. L'étude menée sur
I'impact des erreurs de roulis a permis de démomjue celles-ci ont malgré leur amplitude
un faible impact sur les performances de l'altimedans les expériences d’assimilation de
données, a condition que caractére corrélé desromsrs soit pris en compte dans la matrice
de covariance d’erreur d’observation. Ceci assmee aorrection du modéle adaptée pendant
la phase d’assimilation de données. Ainsi I'altiraea fauchée conserve des performances
prometteuses pour mesurer la dynamique barotrogerencotiéere.

La méthodologie des OSSEs utilisée pour I'évalmaties performances de l'altimetre a
fauchée est une méthode déja classique pour évaddiserperformances d'un réseau
altimétrique (Verron, 1990, Morrow et De Mey, 198 exemple). Elle donne un critére de
mesure objectif en terme de performance d'un réd&zhservation, a savoir la réduction de
la variance d’erreur du modele. Dans notre étuldesshvere colteuse en raison du filtre de
Kalman d’Ensemble, rendu nécessaire pour la priseoepte de la dynamique non linéaire
du plateau. Ceci prévaut dés que I'on souhaiteigtuies phénoménes complexes nécessitant
un filtre d’assimilation de données pointu tel dediltre de Kalman d’Ensemble ou le filtre
4D-Var, gourmands en calcul, car il faut réalisee expérience d’assimilation de données par
réseau que I'on souhaite tester. Cette approchgosepdonc un nombre réduit de réseaux a
tester.
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PARTIE 2 : ANALYSE DE RESEAUX D’ OBSERVATION PAR LA
METHODE RMS ET APPLICATION A UN MODELE 3D DU GOLFE DE

GASCOGNE
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Introduction

A la suite du travail mené sur I'observabilité desocessus barotropes de plateau par
l'altimétre a fauchée, il nous a semblé naturehdes pencher sur I'étude de I'observabilité
des processus baroclines cétiers. En effet cesegsas, présents a l'interface entre I'océan
hauturier, trés profond, et le plateau continestait d’extension spatiale réduite mais ont une
durée de vie longue, de I'ordre de quelques semmaumére plus. En ce sens, ils complétent la
gamme des échelles spatiales et des fréequence®oredlap des processus barotropes de
plateau que nous venons d’étudier, dont les dimesspatiales sont larges, notamment dans
la direction de la c6te, mais de durée de viedoste. La dynamique barocline se manifeste
par la formation de méandres, de tourbillons eaatérise aussi les courants de pente appuyés
le long du talus continental. Nous avons d’abord em place une modélisation du Golfe de
Gascogne couvrant I'été 2004, ou les processus pittcédemment sont présents, a l'aide du
modele Symphonie développé par Patrick Marsaleiarfldleix et al., 2008). C’est a cette
épogue gu’a eu lieu I'annonce de I'abandon de lssibh WSOA. Ce report de plusieurs
années du lancement du premier altimetre a fau¢tiées I'hypothése probable ou cet
instrument vole un jour) nous a conduit a élargispectre de notre étude a d’autres types
d’observations. De plus, la contrainte de co(t Wdaimposée par la mise en place et
I'utilisation d'un filtre de Kalman d’Ensemble noaspoussé a chercher d’autres méthodes
permettant d’analyser les performances de rése&absetvation dédiés a la dynamique
barocline. Nous avons conservé l'approche par nsat@&n stochastique qui permet de
déterminer les covariances d’erreur du modéle speatant la complexité de la dynamique
étudiée. Les sources d’'erreur retenues sont ceiteld vent de surface et les conditions
initiales. Aprés avoir caractérisé les sous-espateseur du modeéle, il est possible de
comparer les covariances d’erreur du modele awar@wes d’erreur des observations et
d’en déterminer quelle variabilité du modele lessabations peuvent mesurer. Cette
démarche se rapproche de celle entreprise par ébdorda au cours de sa these sur I'étude
de la dynamique du plateau Catalan (Jorda, 20G&)i £donné lieu a la mise au point de la
technique RMS (Representer Matrix Spectra). C'estsemble de cette démarche que nous
décrivons dans cette seconde partie.

Cette partie est composée de quatre chapitres.hipitee D décrit la zone du Golfe de
Gascogne et ses caractéristiques hydrographiquegnetmiques. Puis nous décrivons le
modele numérique utilisé, ainsi que les conditiatmsosphériques prévalant durant la période
étudiée et la réponse océanique associée. Enfis cammparons la simulation effectuée aux
observations disponibles afin de valider le réaéisdu modele. En effet, la comparaison
pertinente du moment statistique d’ordre deux dudét® c'est-a-dire la covariance
d’ensemble, aux covariances d’erreurs d’observateuppose que le moment d’ordre un, a
savoir la simulation de référence, est proche aédhté observée. Le chapitre E est constitué
d’'un article soumis a0cean Dynamicset accepté, dont le titre estAgsessment of
observational networks with the Representer MatrixSpectra method — Application to a
3D coastal model of the Bay of Biscay, noté par la suite RMS en référence a la tecieniq
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utilisée. Il décrit la technigue RMS et I'appligaela modélisation du Golfe de Gascogne,
dont les covariances d’erreur sont dues aux inadds sur le vent, en testant divers réseaux
altimétriques, dont l'altimetre a fauchée, et usest de mesures in situ. Le chapitre F
compléte les résultats de I'article RMS en intrgduat les erreurs du modéle dues cette fois
aux incertitudes sur les conditions hydrographigo#égles. Il présente une analyse détaillée
des deux sous-espaces d’erreur du modele et laig@gehRMS est appliquée, dans les deux
cas, pour l'analyse des réseaux décrits dansdarlRMS. Enfin, le chapitre G décrit la
physique haute fréquence présente dans le modéteseus-espace d’erreur du modéle du
aux incertitudes sur le vent dans cette gammeétpiénce. La techniqgue RMS est appliquée
a l'analyse des performances d'un réseau marégna@hie long des cbtes du Golfe de
Gascogne.
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Chapitre D : Golfe de Gascogne : Contexte de I'étude

Dans ce chapitre, nous décrivons tout d’abord tescipales caractéristiques physiques du
Golfe de Gascogne. Puis nous décrivons en déwisddele Symphonie (Marsaleix et al.,
2008) utilisé pour la modélisation du Golfe de Gagw, ainsi que les conditions
météorologiques durant I'été 2004 qui est notréogdérd’étude. Nous décrivons ensuite notre
simulation de référence, en nous penchant survésegnents marquants de cette période.
Enfin le modele est comparé aux observations.

D.1 Physique du Golfe de Gascogne

Nous avons choisi de modéliser la zone du Golf&dscogne, qui est une zone d'interface

entre 'océan peu profond situé pres des cotemetdn du large. C’est une zone située en

partie dans les eaux territoriales francaises jet sie nombreuses études tant en observation
gu’en modélisation. Nous allons rappeler brieventestcaractéristiques de cette zone. Nous
signalons d’ailleurs la revue par Mason et al. {J08es principales caractéristiques de la

zone nord-est Atlantique.

D.1.1 Bathymétrie
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Figure D.1 : bathymétrie du Golfe de Gascogne (toute la zone (a), zoom sur le cadre
défini en a (b). Les isobathes sont celles indigeée le niveau de gris. Les différentes zones
clés sont indiquées.
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La Figure D.1 est une carte de la bathymétrie doiee d’étude. On y note la plaine abyssale,
tres profonde, au centre, entourée par un talusnesmal trés abrupt. Le Talus Cantabrique
s’étend de la Galice au sud ouest au Pays Badgest. ditué trés pres de la cote au nord de
'Espagne. Le plateau adjacent est le plateau Geqtee, appelé aussi plateau Ibérique. Ce
talus est quasiment zonal. Il s’élargit vers 5°sbueu I'on rencontre méme un mont sous-
marin. Au fond du Golfe, le talus s’adoucit forteth@u point de former un plateau, entre
1000 et 2000m, le plateau des Landes, encadrédapaswin canyon tres étroit, le Canyon de
Cap Breton, et au nord par le Canyon de Cap Fé&tehord du Plateau des Landes, le Talus
Armoricain s’éloigne de la cbte pour prendre uneeadion nord-ouest. Il redevient tres
abrupt, avant de s’élargir vers 8° O, ou le tracétalus subit une cassure. Le plateau
continental a I'est du talus devient alors tregedartout d’abord au sud de la Bretagne le
Plateau Armoricain, puis le Plateau Celtique atté@m de la Manche. La plaine abyssale est
elle tres peu perturbée, sauf vers le bord ouest dene d’étude ou I'on rencontre le Mont
sous-marin Charcot.

D.1.2 Hydrographie

L’hydrographie de I'Atlantique Nord Est a été éemlipar Arhan et al. (1990, 1994) et
McCartney et al. (1982) entre autres, et précisémécrite par Van Aken (2000a, 2000b et
2001). L’hydrographie du plateau continental a ddérite par Koustikopoulos et Le Cann
(1996), et étudiée depuis par Puillat et al. (200lus reprenons ici les principaux résultats
de leurs travaux.

En surface et subsurface la zone est alimentédepagaux issues de la branche sud de la
dérive Nord Atlantique, qui se sépare vers 51°Ndenx branches (Pingree 1993). Il s’agit
des eaux centrales de l'Atlantigue nord ouest, fgument les eaux de la thermocline
permanente. Ces eaux suivent ici la circulationcgolonique du gyre subtropical, qui les
advecte vers l'est depuis le centre du bassin Adjae, avant de tourner au sud en arrivant au
large des files britanniques. Une partie de ces estugubductée en fin d’hiver, et constituent
les eaux modales de I'Atlantique nord est. Ellasesu cette circulation vers le sud au niveau
du Golfe de Gascogne (Van Aken 2000a).

Les eaux intermédiaires, situées plus en profondeub00 a 2000m, sont influencées par
différentes masses d’eau. Sous la thermocline umnmmim de salinité est observeé, associé
aux masses d'eau formées par convection en hiveosalidu Golfe de Gascogne ainsi que
dans la Baie de Porcupine et advectées vers IePusl.en profondeur, vers 1000m de fond,
un maximum de salinité est associé aux eaux méaliennes qui se déversent dans
I'’Atlantique au niveau du détroit de Gibraltar et r@pandebers I'ouest et vers le nord. Ces
eaux longent la péninsule Ibérique vers le nordeeittes par un sous courant de pente vers le
nord adossée au talus continental. La, elles sendgmt dans le Golfe de Gascogne (Cf.
Figure D.2). Sous ces eaux meéditerranéennes, onertes eaux de la Mer du Labrador,
formées par convection profonde en hiver dans la dleLabrador. Elles sont caractérisées
par une salinité faible, et sont advectées vest Ha bassin Atlantique et finalement dans le
Golfe de Gascogne (Cf. Figure D.2). Le Golfe dedBgre est une zone de fort mélange
diapycnal, qui entraine un mélange partiel, ergeedaux du minimum de salinité et I'eau
méditerranéenne, et entre I'eau méditerranéentieaet de la Mer du Labrador (Van Aken
2000Db).
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Les eaux profondes du Golfe de Gascogne, au-de20@@m, sont constituées de masses
d'eau de la Mer du Labardor, auxquelles se sontirseés des eaux modales sub-polaires
formées entre 'Ecosse et I'lslande, et enfin dieprtofondes venant du sud et influencés par
les eaux de fond Antarctiques, trés peu salées Akan 2002, et Figure D.2).

Sur le plateau, les masses d’eau de surface siuerinées par la décharge d’eaux douces
continentales qui réduisent leur densité, notamrengrands fleuves comme la Loire et la

Gironde sur le Plateau Armoricain (Puillat et d996). On y observe des variations

saisonnieres marquées, notamment la formation dlueenocline saisonniére au printemps,

qui disparait au cours de l'automne (Koustikopobke Cann, 1996).

Figure D.2 (issue de McCartney et al. 1982) : ttajes eaux intermédiaires et profondes. A :
eaux méditerranéennes MU. B : eaux de la Mer duaddr LSW, eaux de fond EBBW.

D.1.3 Dynamique

D.1.3.1 Dynamique moyenne

La dynamique de surface et subsurface dans le @elfeascogne a été étudiée en détails par
Pingree et Le Cann notamment. On notera une reguwzes travaux par Le Cann et Pingree
(1995). La dynamique locale est marquée par unacbwtominant anticyclonique issu de la
branche sud de la dérive nord Atlantique (Cf. FegDr3). Ce courant est s’écoule dans le
Golfe, avec un transport vers le sud vérifiantoiade Sverdrup associé a rotationnel de vent
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moyen négatif, avec des vitesses moyennes dectrés2 (Pingree, 1993). A cette circulation
de grande échelle s’ajoute des phénomenes de gfites gchelle.

Figure D.3 (issue de Gonzalez-Pola et al. 2005)uciure des courants de surface (fleches
en trait épais : dérive nord Atlantique —NAC-, canr des Acores —AC-) avec circulation au
sein du Golfe de Gascogne (fleches en trait findluesous-courant méditerranéen (fleche
blanche —-MW-) et sa continuité dans le Golfe (feeh tirets). La zone grisée correspond a

la zone de formation d’eaux intermédiaires par awiion en hiver.

D.1.3.2 Courant de pente

Un courant de pente « remontant » vers les haatitésdes s’appuie sur le talus continental de
'Espagne jusqu’au nord de l'lrlande. Une intéressaevue de la littérature concernant ce
courant de pente est présente dans Coelho et98I9)1Ce courant est plus intense dans les
200 a 300 premiers meétres, mais se fait sentiujast600m (Ambar et al. 1986). Il présente
une grande variabilité temporelle selon I'endraibsidéré. Le long du talus Cantabrique, il
présente une variabilité interannuelle et est lgs ghtense en hiver, dont son nom de
« Navidad », naissance en espagnol, en référeNoela La Navidad est le prolongement du
courant de pente le long de la cote portugaisejtdear Frouin et al. (1990). Le courant de
pente est plus intense a mesure que I'on remomseley@dle (Pingree et Le Cann 1990). Il est
maximum en été le long du plateau Celtique d’apete méme étude, tandis que Van Aken
(2002) note une quasi absence de courant de pedte ¢e long du talus Armoricain, avec un
nombre de données faible il est vrai. La structiwr&ourant varie aussi selon la position, avec
une composante barocline plus marquée au sud da @®lGascogne qu’au nord. La Figure
D.4 synthétise ces résultats.

65



D.1. Physique du Golfe de Gascogne

4

A
¥

L)

L

554

FORGLF

a0’y |'

"

48

Ad

BAY 2f
BISCAT

'1'“' = i,
Eomsd (’jf/;
i Rk o B APAIH

T f T T T U T J .
15 w 1w 5

Figure D.4 (issue de Pingree et Le Cann 1990) :r@ots mesurés le long du talus : en
surface (pointillés), a mi hauteur (trait continef) au fond (tirets)

L’origine des courants de bord est est controversgdar et al. (1986) attribuent ce courant
a I'action directe du vent de sud en hiver, quitpansport d’Ekman pousse une masse d’eau
importante le long de la cbte ou elle s‘accumulmmiént un bourrelet associé a une
surélévation du niveau de la mer, I'ajustement féphique s’accompagnant alors d’'un
courant vers le p6le. Frouin et al. (1990) ont m®due ce mécanisme seul ne peut expliquer
I'ensemble du transport associé. Une autre hypethésocie le courant de pente de bord est
au rotationnel du vent cette fois, un rotationreelvdnt positif étant associé a un transport vers
le nord par la balance de Sverdrup (McCreary €1387). L’hypothése la plus communément
admise (par exemple Pingree et Le Cann, 1990)@xplies courants de pente de bord est par
la croissance méridienne de la densité océaniqusuidace a I'échelle du bassin Atlantique,
du sud vers le nord. Cette croissance de denditduesessentiellement aux différences de
température et induit une contraction plus impdrtias masses d’eau au nord, avec une pente
de I'élévation de surface associée par géostrogphie courant vers I'est. Ce courant pousse
des masses d'eau vers le continent, provoquant awnwlelling prés des cotes et une
surélévation de la surface, associée a un courenst le nord. Huthnance (1984) a étudié
précisément le phénoméne et en particulier le délda topographie, forcant le courant a
s’appuyer sur la pente du talus continental pat&EBAR (Joint Effect of Baroclinicity And
bottom Relief). Ce phénoméne est capable de généreourant de I'ordre de 10 cri,s
conforme aux mesures de Pingree et Le Cann (1200ivaau du talus Armoricain, avec des
valeurs moyennes de 5 & 10 cf.mais pouvant atteindre localement et selon I'époB0
cm.sh. Les variations saisonniéres locales sont atteibwix variations de vent. Par exemple
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le vent d’est au nord de 'Espagne en éte, resppbmstun phénomene d’upwelling, s’oppose
a I'établissement du courant de pente. Ainsi celuiest pas continu tout le long du plateau.

Ce courant est localisé sur le talus continentahdargeur est de I'ordre du premier rayon de
Rossby, une quinzaine de km a ces latitudes (Castlted. 1999). Il est associé a des eaux
plus chaudes que les eaux environnantes, car écéelvdes eaux du sud vers le nord (Cf.
Figure D.4). Ce type de courant a été observé me lde la Californie (McCreary et al.,
1987), ainsi qu’'a I'ouest de I'Australie, dans Phigphére sud (Smith et al., 1991).
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Figure D.4 (issue de Garcia-Soto et al., 2002) rteale température de surface vue par
linstrument AVHRR en janvier 1990. Les partiesées correspondent aux eaux chaudes
advectées par le courant de pente.
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D.1.3.3 Tourbillons

On observe dans cette région de nombreux tourbillda 50 & 100km de diametre. Pingree et
Le Cann (1992a, 1992b) ont observeé plusieurs thanisi anticycloniques, formeés le long du
talus Cantabrique et au niveau du Canyon du Capet-aqu’ils ont dénommés swoddies
(slope water oceanic eddies) car formés par irlg@abu courant de pente, préférentiellement
durant I'hiver (Cf. Figure D.5). Ces tourbillonstame durée de vie de plusieurs mois, et se
font sentir jusqu’a 1500m de profondeur. lls petsrdtun transfert d’eau du talus vers le
large, et sont en moyenne advectés vers l'ouess tOarbillons ont néanmoins des
caractéristiques tres variables, tant en struajuten dynamique. Van Aken (2002) semble
toutefois confirmer la prédominance des tourbillanicycloniques. Bardey et al. (1999) ont
étudié I'activité meso échelle du Golfe de Gascograee a des observations satellite et ont
observé divers tourbillons cycloniques et anticyajaes dans I'ensemble du Golfe tout au
long de lannée. lls ont aussi observé des strastute types meéandres ou filaments
permettant un transfert de masses d’eau depuiglds vers l'intérieur du Golfe. Le talus
continental au sud du Golfe de Gascogne est dgmmime une zone complexe de formation
de tourbillons, parfois associés en dipdles ouetsp en des zones de variations fortes dans la
direction du talus continental, par exemple au auvdu Cap Ortegal en Galice ou du Canyon
de Cap Ferret (Pingree et Le Cann, 1992b, Gardia-&oal., 2002). She et al. (2000) ont
étudié comment un courant de type courant de geadgsant sur un canyon pouvait créer un
ou des tourbillons et confirment le caractére gotanique des structures formées dans le cas
d’un courant de bord est.
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Figure D.5 (issue de Pingree et Le Cann 1992b)can&sme de formation d’'un swoddy a la
sortie du Canyon de Cap Ferret en janvier 1990.r@marque la présence transitoire de
tourbillons cycloniques adjacents lors de cettenfation.
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D.1.3.4 Dynamique de plateau

Le plateau continental a une dynamique de hautgiérice en réponse a la marée et au vent.
Les courants varient donc de direction et d’intend?ingree et Le Cann (1989) ont étudié le
courant résiduel de plateau en réponse au venir@-iD.6). Sur le plateau Armoricain il est
orienté prioritairement dans la direction NO-SHn##nsité de 5 & 10 cntts Plus au sud, au
niveau des Landes et sur le plateau nord espadgndynamique semble plus complexe. Aux
embouchures des fleuves, I'apport d’eau douce gélo&alement des courants de densite,
eux aussi influencés par le vent (Jegou et Lazdgd)l

Figure D.6 (Le Cann et Pingree 1995) : courantgptieau modélisés en réponse a un vent
constant de (a) nord ouest, (b) ouest, (c) sudtp@edssud.

La Figure D.7 rappelle les caractéristigues ppalgis de la dynamique du Golfe de
Gascogne.

69



D.1. Physique du Golfe de Gascogne

A FRANCE

P
® s 7
X\ex
@ u
O
® &
)
S ——

SPAIN

Figure D.7 (issue de Koustikopoulos et Le Cann6)9%chéma récapitulatif de la
dynamique du Golfe de Gascogne : 1 : circulationégéle, 2 : tourbillons, 3 : courant de
pente, 4 : circulation résiduelle sur le plateau, &urants de marée, 6 : courants induis par
le vent, 7 : courants de densité associées a laalg@ehdes fleuves.

D.1.4 Upwelling

Un upwelling désigne une remontée d’eaux froiddsrg de la céte du a I'effet du vent. Un
vent parallele a la cote et laissant celle-ci acgaua droite dans I'hémisphere nord) entraine
un transport d’Ekman dans la direction perpendicaila celle-ci, vers le large. Ce transport
des eaux de surface vers le large s’accompagnee demontée des eaux froides plus
profondes vers la surface (Cf Figure D.8, hautgldvation de surface chute a la cote en
raison du départ de masses d’eau et la présenaaxdfeoides plus denses. La pente ainsi
générée avec les eaux plus au large, ainsi quemantée des isopycnes le long de la cote,
entraine par géostrophie un courant cétier dadséation du vent.

Différents upwellings ont lieu sur la zone, notaminau printemps et en été. lls ont lieu le
long des cétes francaises du plateau Armoricaisqlee le vent passe au nord-ouest ou au
nord, et quand la stratification saisonniére eés@nte. Cette stratification est associée sur le
plateau Armoricain a une masse d’eau froide soutkdanocline saisonniere de température
inférieure a 12°C et identifiée par I'appellatiorbeurrelet froid » (Vincent et Kurc, 1969).
En éte, difféerents upwellings peuvent avoir lieu Bucbte espagnole, au nord de la Galice
notamment, associé a un vent de nord-est (Cf FiDuebas). Un vent d’est peut permettre
aussi a des upwellings de se produire plus alkelsing de la cote nord espagnole (Bardey et
al. 1999). Ces upwellings sont moins marqués quéeswcote portugaises a la méme époque
(Borja et al., 1996) et générent des filamentsulfeaide.
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NOAA-14 AVHRE 7 AUGUST 199

Figure D.8 : (haut) mécanisme simplifié de I'upweil (Image NOAA), (bas) température de
surface du Golfe de Gascogne vu par AVHRR le 7 Ha@8.

D.1.5 Conditions de I'étude

On a vu que les phénomenes observés sur le Gol@adeogne ont une grande variabilité
saisonniere. Il ressort qu’en été, période que noadélisons, on observe des eaux de plateau
stratifiees et la formation d’upwellings sur letglau Armoricain. La circulation résiduelle sur
le plateau est déterminée par le vent dominant. fémd du Golfe, on observe un
réchauffement marqué des eaux de surface ; la esinappelée « Langue d’Eau Chaude »
(Vincent et Kurc, 1969, visible sur la Figure Di#&s). La cote nord espagnole est une zone
sujette aux upwellings, notamment le long des c@tessalice. Sur le talus, le courant de
pente est faible ou absent sur le talus Cantahyrigaes marqué au nord du talus Armoricain.
L’activité méso-échelle, surtout recensée en higst,marquée tout au long de I'année, avec
la présence de tourbillons et de méandres.

Parmi ces phénomenes, il est a noter que les dsurésiduels du plateau ainsi que les

upwellings sont particulierement sensibles au veatameétre que nous allons perturber afin
d’étudier une catégorie d’erreur du modele.
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D.2 Le modele

Le modele utilisé pour I'étude du Golfe de Gascogstele modele Symphonie développé par
Patrick Marsaleix au Laboratoire d’Aérologie a Tause. Ce modele est décrit dans
Marsaleix et al, 2008. Il s’agit d'un modéle hydadgjue aux équations primitives résolues
sur une grille C. La résolution horizontale est3l&km par 3 km. La discrétisation des
égquations est inspirée de la méthode aux difféefioges décrite dans Arakawa et Lamb
(1997). La grille comporte 45 niveaux verticaux.

D.2.1 Equations du modele

On se place dans I'approximation de Boussinesqpgunet de considérer les variations de
densité autour de la densité de référence de Focémme faibles :

P=P* P (XY, 21)  p'<<p (D.1)
po, la densité de référence du modeéle, vaut 1026kg46°.

L’équation de continuité dans I'approximation deuBsinesq conduit a la conservation du
volume :

T+ o0 (D.2)

L’hypothése hydrostatique stipule que sur la valéides variations verticales de pression ne
sont dues qu’aux variations de densité :

0
Py (D3)
0z

Grace a cette hypothese, I'équation de Navier Steléerit, selonx ety :

n 2 2
au+6uu+6vu+awu_fvz_gai{jp.dz}_ga_’?_ki(K 6u]+Kh(6 u+ﬂ] (D.4)
Po OX| 5

a ox dy oz ox dz\ ‘oz o ay?

7 2 2
ov, duv ow dw . _ g0 jp'dz- _ga_’7+i(Kvﬂj+Kh 0_\2/+6_\2/ (D.5)
o ox o9y 0z Po 0y |, dy 0z 0z ox° oy

f est le paramétre de Coriolis, calculé de manigeete en chaque point en fonction de la
latitude :

f =2Qsin(at) (D.6)

avecQ la pulsation de rotation de la Ter®=7.29 10° s. 5 est I'élévation de la surface
libre, Ky, le coefficient de diffusivité horizontale, qui wa80 nf.s* dans notre simulation. Les
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termes diffusifs a droite de (D.4) et (D.5) repréeat I'effet de la viscosité, ainsi que des
phénomeénes de petite échelle non représentés padele. Il est a noter que la marée n'est
pas représentée dans notre simulation. En intéguaria verticale I'équation (D.2), on obtient

I’équation d’évolution temporelle de la surfacedib

M, 9 (e (hy) =
at+aX(Hu)+aX(Hv) 0 (D.7)

ou H =h+y est la profondeur totale, et la barre verticaymigie une moyenne sur la verticale :
1 n

u=—|udz D.8
v j (D.8)

De méme, en intégrant les équations (D.4) et (Bub)la verticale, on obtient les équations
d’évolution dey , Uet Vv :

oHU + oHuu N oHvVU + oHwWU Hfv + gH oan _

X (D.9)
at  ax oy 0z 0x

a|4\/+<3|4uuv+<an+anv+Hm+gH6_/7=|-|y (D.10)
ot X oy 0z oy

ou Il etIl, représentent l'intégration des termes dépendamtdims les équations (D.4) et
(D.5).

Les équations (D.7), (D.9) et (D.10) donnent acés ondes de gravité de surface et aux
vitesses barotropes. Ces variables sont calculéesirs pas de temps plus court que les
équations complétes (D.2), (D.4) et (D.5). Ce moalside est appelé modexterne qui
correspond a la physique barotrope, par oppositiomodenterng qui résout 'ensemble de
la physique en 3 dimensions. Cette technique daratpn des modes interne et externe est
décrite dans Blumberg et Mellor (1987), ainsi qaesiMarsaleix et al. (2008). L'idée est la
suivante : au début de chaque cycle, le modélelleales vitesses résiduellas () et (-V)

qui interviennent dans le calcul @k etIly, puis calcule les vitesses barotrofest vV ainsi
que l'élévation de surfacggrace aux équations (D.7), (D.9) et (D.10) en mexterne (pas
de temps court), mettant a jour les variables agteisuccessivement, avant de calculer les
variables completes, v et w en mode interne (pas de temps long). Ces variagesent
ensuite au calcul des résidus de vitesse nécessail@ résolution du mode externe, et un
nouveau cycle peut commencer. Dans notre simulaiopas de temps interne est 171.43 s,
le pas de temps externe est 4.29 s.

Le coefficient de diffusivité vertical&, utilisé dans les équations de la dynamique est
proportionnel a I'énergie cinétique turbuleieg :

1/2

K, =C¢ | Ecr (D.14)
Ecr est I'énergie cinétique turbulente :
Eer =%(u'2+v'2+vv2) (D.15)
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ouu'=(u-U) etc. Elle suit ici I'équation d’évolution de type

OEcr , OUE; , OVE, , OWEs _
ot 0X oy 0z

(-2 ) s
‘Loz 0z 0, 0z az\ ' oz I,

Les longueurs etl, sont calculées selon Bougeault et Lacarrére (1@8@¢pendent de deux
longueursl, et I4 qui correspondent aux longueurs caractéristiquesoteersion d'énergie
cinétique turbulente en énergie potentielle, 'wees le haut pward, l'autre vers le bas
(downward :

(D.16)

L, =min(, 1), 1, =1, (D.17)

ztl,

= j p(2) - p(2))dZ = E+(2)
Po (D.18)

i j p(2) - p(2))dZ = E+ (2)

Les coefficientxy et ¢, sont des coefficients empiriques qui valent 0.0.&trespectivement
(Gaspar et al., 1990).

Sur le plan hydrographique, la densité suit uneatgu d’état linéaire en fonction de la
température potentielle et la salinité :

pP=pd-a:(T-Ty) +as(S-S)) (D.19)

Dans notre cas, les paramétiget as valent respectivement 1.841&™ et 7.57 1dpsu?,

To et § valent respectivement 11.64 °C et 35.11 psupoevaut 1026.745 kg.th Les
parametres:r et as sont déduits d’'une linéarisation de I'équationtatéon-linéaire proposée
par Mellor (1991) autour des constantes de référefie,S, po), ces derniéres étant
représentatives, en moyenne, de la stratificatammsdes premiéres centaines de meétres, ou se
développe I'essentiel de la circulation.

T etSsuivent une équation de conservation :

aT  uT ovT  owT _ 9 (K a_TjJ,iAK(a_T}iAy(a—T}ia—Q (D.20)

at ox 6y o0z oz\ “oaz) oax *\ax) oy *lay £C, 0z
05, uS_ovS ows_ G(Kvﬁ}ix(@}i& as (D21)
at 0x 6y 0z 0z 0z) o0x ox) oy oy

Q est le flux solaire pénétrant, qui influe natwralent sur la températur®.décroit depuis sa
valeur en surfac€s avec la profondeuz selon le modele décrite par Paulson et Simpson
(1977) :
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Q _ 042e% + 05800 (D.22)

S

Les coefficients de diffusivité horizontadg et A, ne sont pas les mémes que le coefficient
utilisé dans le schéma de diffusion des courargscdlcul de la diffusion des traceurs est en
pratique confondu avec le calcul de leur advectm.calcul global s’appuie sur un schéma
hybride entre un schéma d’advection centré nomslifiet un schéma d’advection upstream
induisant une diffusionassociée a des coefficients de diffusivité,,A,) €gaux a

(M%M%j ou Qu||v|) sont les valeurs absolues des composantes haieaiu courant,

et (ax,ay) les dimensions horizontales d’une cellule de daldn diagnostique a priori portant
sur les gradients de densité local et en amona desllle considérée évalue la part relative a
donner a I'advection centrée et a I'advection gastr. Sia est la part d’advection upstream
retenue lors de ce diagnostique, ceci revient aétrsmdt une diffusion de coefficient :

_ [ |ujax: vay
(AA,Ay)—a(T,TJ (D.23)

Cette diffusion induite concerne aussi I'advectianticale avec un coefficient proportionnel
au courant vertical et a I'écartement des niveaesticaux. Cette diffusion induite par le
schéma d’advection s’ajoute alors au schéma dedgasp revanche, le schéma d’advection
des variables dynamiqueset v est centré non diffusif. La seule diffusion horitale y est
alors celle associée au coefficient conskanégal a 30 rhs™

D.2.2 Forcage sur le fond et en surface

En surface et sur le fond, les champs de vitesdaissamt I'effet de la tension de vent, ou
stress de vent, et de frottement sur le fond (V8801 Blumberg et Mellor, 1987):

pOKV(aU an _ {(Tsx’ Tsy) atz=un

= 2= D.24
0z 0z (rbx,rby) atz=-h ( :

h étant la profondeur du fond. Ces forces de frott@nsont source d’énergie cinétique
turbulente en surface et sur le fond :

s atz=y

4/C.C
ECT — 100 €~k (D,25)

— atz=+h
Poy/C.C

Le frottement sur le fond est de la forme :

—

Ty, = PoCos

G_h‘ﬁ_h (D.26)
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ou u., est la vitesse la plus proche du fond dans le freo@gg est le coefficient de frottement
sur le fond, de la forme :

Cog = [Iog(Az/zO)j (D.27)

avecxk le coefficient de Von Karmair =0.41,Az I'écart entre le fond et le niveau vertical le
plus profond. gest une longueur de rugosité fixéealo°m.

En surface le stress de vent a une forme comparable

Z: = 0,:Cos U 20mU 10m (D.28)

oU pair €st la densité de I'air, approximée£=1.226 kg.m-3, khn, est le vent & 10m fourni
par le modele météorologique Aladin de Météo-Fra@emodeéle fournit des sorties sur une
grille horizontale de 10km*10km, avec une résolutgpatiale de 3h. lls ont été interpolés
linéairement sur la grille horizontale de Symphofigs est le coefficient de frottement du
vent en surface.

Les traceurd et S sont eux aussi soumis en surface respectivemdes dlux de chaleur et
des flux d’évaporation. Pour la température, ces flont la somme du flux solaire incidents
Qs de longueur d’onde courte, du flux infrarou@g de longueur d’onde longue, et des flux
d’échange entre I'atmospheére et la surface de diocke flux de chaleur sensibig;, di a la
différence de température entre les deux milieuxeeflux de chaleur latent€®g, di a
I'évaporation de I'eau a l'interface océan-atmosphginsi, en surface :

oT
IOOCPKVE=Q8+QL +QH +QE (D-29)

avecCp le capacité calorifique de I'océ@p =3950 J.kg.J™. Le flux solaire inciden€s est
fourni par le modele Aladin. Le flux net de grandegueur d’onde recu a la surface est
déduit des données de chaleur recue de 'atmosgherfeurni par Aladin, moins la chaleur
émise par I'océan a sa surface suivant la loi ééaStBoltzmann :

Q. =Q,-o(ss1* (D.30)
SSTest la température de surfagéa constante de Stefan=5.67 1¢¢ W.m?K™.

Le flux de chaleur latente est proportionnel adjgorationE :

Q:=2516E (D.31)

Le flux de chaleur sensible est plus difficile dcater. Il dépend de la température de surface,
de la densité de l'air, de la température potdetiatmosphérique pres de la surface de
I'océan,b,m,, et du vent & 10m, fournis par le modele Aladin :

(D.32)

Qu = P4 Co (6 ~SSTIU z0n
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Il est a noter que parmi les quatre termes comstitle flux de chaleur en surface, seul le flux
solaire pénétre dans le couches de surface dealioet intervient dans les équations
d’évolution deT a l'intérieur de I'océan.

La salinité suit une équation comparable a celladempérature :

,OOCPKV? =E (D.33)
z

ou I'évaporation est fonction de I'humidité spégife de I'air & 2nmym, et du vent a 10m,
fournis par le modéle Aladin, ainsi que de I'hurtédspécifique de I'air a la surface de
I'océan, supposé saturé en vapeur d’eau :

E= Pair CE (qu - q::tXUlom (D34)

Le terme d’humidité spécifique de l'air en surfaest calculé grace aux données de
température de surface de la mer, de pression geuvasaturante et de pression
atmosphériques. Le coefficient de transfert lors@eaporationCg, ainsi que le coefficient de
frottement en surfac€ps intervenant dans le calcul du stress de vent, saltulés de
maniere itérative selon une procédure décrite paolsel et al. (2007), dont la description
des formulationbulk de flux de chaleur, d’évaporation et de stresgaie est issue.

D.2.3 Forcage aux frontieres latérales ouvertes

Aux frontieres latérales, le modele est rappelé \es valeurs d’'un modele grande échelle de
circulation de I'Atlantique Nord. Il s’agit du mol@ePsy2vl de Mercator, issu du modéle
OPA (Madec, 1998). Il s’agit lui aussi d’'un modalex équations primitives résolues sur une
grille C. Il a une résolution horizontale de 1/1a%ec 43 niveaux verticaux de typeCe
modele fournit des champs moyennés sur une jourm&eés on utilise des moyennes
hebdomadaires pour renouveler les champs de foripageles sept jours uniquement. Ce
choix est justifié par le fait que I'on s’intérespencipalement a la physique barocline du
Golfe de Gascogne, qui met en jeu des temps casdiciges de plusieurs jours a plusieurs
semaines. Il n’est pas nécessaire de renouvelehbaaps de forcage grande échelle tous les
jours.

Le choix des conditions aux limites du modéle estuté dans Marsaleix et al, (2006). En ce
qui concerne le mode barotrope, nous avons utilicondition de radiation de type Flather
(Oey et Chen, 1992), qui évacue les anomalies entdele et champs de forcage aux
frontiéres du courant barotrope sous forme d’orelgrdvité :

(7-n,)= t[ﬂjm(ﬁ -0, (D.35)

L'indice F correspond aux valeurs issues des champs de éogragde échelle. La partie
droite de (D.35) est précédée de + si I'on se sitliextrémité est du domaine, - a I'extrémité
ouest. Cette condition est comparable sefjpravec un signe + au nord, - au sud. La
composante du courant barotrope tangent a la &i@néist donnée par une condition de type
gradient nul, qui, sur les frontiéres perpendicelai la directiorDx, s’exprime de la maniére
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suivante: a("a'XVF)zo . En ce qui concerne les vitesses baroclines nppsigaons aux

composantes relatives (les composantes totalessmesm composantes du forcage) une
condition de type Sommerfeld. Sur les frontierespeediculaires a la directio®x cela
donne :

olu-ue), du-u)_, (D.36)
o ox '

ouc représente une vitesse de phase posée a pritgi@dge/s.

En ce qui concerne les traceurs, les équations ébeplD.20 et D.21 sont calculées
jusqu’aux points de frontieres inclus. Simplememt ses derniers, le schéma d’advection
hybride est totalement upstream (c'est-a-dire gumeéfficienta de I'équation D.23 est égal a

1) et ce dernier permet d’introduire dans le domdaénsolution extérieure, ici les solutions du
modele Psy2v1l, en cas de flux entrant.

Par ailleurs, les champs de température, salirtit€oarants subissent aussi un rappel
décroissant sur une zone éponge de largeurpar l'ajout d'un terme de forcage
supplémentaire a droite des équations du mouveeatahé¢volution de T et S. Ce terme est de
la forme&ou ¢ représente n'importe laguelle des variables csdesnentionnées et
Z-I‘

une échelle de temps dépendant de la distanc&ent#re la plus proche. Sur les frontieres,
le rappel est maximum. La constante de temps empiectivement 1.2 heures et 2 jours pour
les variables de courants barotropes et baroclielés,vaut zéro pour les traceurs T et S.
L’échelle de tempg, augmente avec la distance a la frontiéere, dimihpesgressivement le

rappel, qui disparait complétement lorsque cettadce atteint 45 km.

D.2.4 Représentation des fleuves

Dans notre modélisation du Golfe de Gascogne, représentons les débits de la Loire, de la
Gironde et de 'Adour. Les fleuves sont représeni#@ss le modele par I'apport de flux de
masse, via le débk, en un point du modéle situé au fond de 'embotelde chacun des
fleuves, adjacent a un point continental pour léduexiste une valeur d& etS (Estournel et

al, 2001). Dans le cas ou la cote est localememtepéiculaire a la directio®x, le flux de
masse entrant prend la forme d’'un courant entraeitque :

n
ijudzz F (D.37)
-h

avecAy la largeur d’une maille horizontale, représentanargeur du fleuve au niveau de son
embouchureh la profondeur du fond; I'élévation de la surface libre. En ce point pauiier

ou les eaux des fleuves pénetrent dans la zonelis@gléles traceurs sont sous l'influence
des valeurs d& et S du fleuve, par advection de ces valeurs prédé&fimgosées au point
continental voisin. La salinité est nulle car lésufes sont constitués d’eaux douces. La
température suit une loi climatologique de typdaruas oscillant au cours de I'année entre une
température minimal&,;,=8°C a la mi-février, et une température maximglg=24°C a la
mi-aolt. Cette modélisation a été effectuée paidRa¥larsaleix lors d’'une étude nécessitant
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la modélisation du panache du Rhéne (thése de $2sUJP005). Considérant que la Gironde,
la Loire et I'Adour se situent a la méme latitudeede Rhbne et appartiennent a la méme
zone géographique, nous avons considéré cette satitih de la température des fleuves
comme réalistes. Ceci a été confirmé par G. Refioay d’'une étude de la validation des
températures des fleuves sur une modélisation c@blga du Golfe de Gascogne
(communication personnelle). Le débit des fleuves été fourni par les données de la base
données HYDR® Cette base de données regroupe les observat®miivdrses agences
environnementales, nationales ou locales, mais i aakdsrganismes de recherche
(CEMAGREF, universités etc.) La modélisation de leoGile résulte de la somme des débits
de la Garonne, la Dordogne et I'lsle, qui sonttsas principaux affluents.

D.2.5 Grille verticale

La grille verticale est une grille sigma généradisgdaptée d’une grille sigma. La grille sigma
présente une répartition des niveaux verticaux astiia hauteur d’'eau totale, et donc
bathymétrie, avec des niveaux resserrés en eaugrpéandes et beaucoup plus laches sur la
plaine abyssale. La grille sigma généralisée qués ndilisons est une grille sigma pour
laquelle on choisit d’adoucir la contrainte d’étrent des niveaux verticaux en surface et
subsurface afin de conserver un nombre importanivadgEux verticaux dans cette zone, ou se
produit la majorité des phénomenes qui nous inkérgs(Figure D.9). Ulses et al. (2007)
présente une description précise de la méthodémieragtion de la grille sigma généralisée.

-1000

-507
-2000 ¢

-3000 ¢
-100}

-4000

-130

44 45 46 47 48 49

Figure D.9 : Coupe méridienne a 7°W avec les niveaticaux. Gauche : de la surface a
4900m de fond, droite : de la surface a 150m dd.f@nait épais : bathymétrie

La grille utilise de plus une version hybride «sastep » pour laquelle les niveaux les plus
profonds ont la possibilité de disparaitre quasdréncontrent la bathymétrie, a la maniére
d'une grille C classique avec des niveaux verticpaxaitement horizontaux. L’utilisation
d'un « saut de niveau » pour représenter une vamiate bathymétrie est restreinte a deux
situations critiques. La premiére correspond auxtefo pentes bathymétriques (talus
continental) dont on sait qu’elles sont responsablerreurs de précision sur le calcul de la
force de pression dans les modéles a coordonnéa siassique. La seconde correspond aux
zones trés peu profondes ou I'on souhaite évitecolacentration des niveaux verticaux,

! http://www.hydro.eaufrance.fr/
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contraignante d’'un point de vue des criteres déilges numeériques, notamment dans
I'utilisation de pas de temps réduits (EstourneQ7)0

L'utilisation d’une grille sigma complique les édioas du modele sur la verticale. Marsaleix
et al. (2008) décrivent les équations de Symphenieoordonnées sigma, ainsi que le budget
précis d’énergie du modéle. Nous travaillons sunémne version du modéle Symphonie que
celle évoquée dans cette étude.

D.2.6 Conditions initiales

Le modéle est initié par les mémes champs servafdrgage aux frontieres. Il s’agit d’'une

moyenne hebdomadaire des sorties journalieres dielmdsy2vl développé a Mercator. La
projection des champs Mercator de grande empride &ible résolution spatiale sur la grille
I'on ne prend pas garde a en conserver les préprigtysiques. L’outil VIFOP développé au
Laboratoire d’Aérologie par Francis Auclair (Auclat al., 2000, 2006) permet d’effectuer a
la fois l'interpolation des champs de forcage airleptimisation en tenant compte de
considérations physiques. L'interpolation horizémtst de type gaussienne :

z eXF{_ dzJaref (0’, IB)

a(i,j) ="

(D.39)

aveca la variable a interpoleg, le champ du modele de référence Psy2\dst la distance
entre le point de coordonnédsj) sur la grille du modele Symphonie et le point de
coordonnéego,f) sur la grille du modele Psy2vR.est une distance caractéristique de I'ordre
de la distance entre deux points de grille du nodébasse résolution. IRiest fixé a 7 km,
distance inférieure a la résolution du modele Psy2vais qui évite un lissage excessif des
données. L'interpolation verticale est linéaire.

L’optimisation du champ ainsi interpolé consisticer la divergence globale du champ de
courants vers 0, pour vérifier la conservationalenbsse sur la zone. L’outil VIFOP propose
différentes options de contrainte pour I'optimieatide champs interpolés, mais nous nous
sommes limités a celle-ci.

La bathymétrie utilisée pour la modélisation Symphoest une combinaison de données
bathymétriques de la base de données Etopo 2 eH@WS¢éalisée par Florent Lyard. La
bathymétrie utilisée pour la modélisation de I'Atigue Nord par Psy2vl est une bathymétrie
de moins bonne résolution. Ceci a compliqué I'étap@terpolation/optimisation, car
localement les différences peuvent étre tres inapoet(Cf. Figure D.10)

80



Chapitre D : Golfe de Gascogne : Contexte de I'&tud

4000

2000

1000

400

200

100

2000
445 | (c) 1 445¢ (d) 1 1000

400

200

100

Figure D.10 : bathymétrie (m) utilisée par les m@&deSymphonie (a et c) et Psy2vl (b et d).
(c) et (d) : zoom sur la cote nord-espagnole.

Les Figures D.10a et D.10b montre des différencatsibhes entre les deux champs de
bathymétrie utilisés par Symphonie et Psy2vl, emeede résolution. On voit que la
bathymétrie de Psy2vl est beaucoup plus lisse,;moént au niveau du tracé du talus
continental. Les différences peuvent étre tres maptes localement, comme le montrent les
Figures D.10c et D.10d : au niveau de la cbte msphgnole la pente du talus continental
n'est pas du tout la méme dans les deux cas estleontinue depuis la cote jusqu’au fond
dans Symphonie, alors que dans Psy2v1 il existglateau continental de plusieurs dizaines
de km qui s’arréte brusquement par un talus trésipdb Au niveau de ce plateau, la
bathymétrie de Symphonie est beaucoup plus profqudd®sy2vl, et I'interpolation verticale
des champs de Psy2vl sur la grille Symphonie n® ¢& sens. Nous avons donc du
extrapoler les champs au niveau des points prohi¢nes (points définis dans Symphonie et
non dans Psy2vl) a partir des points environnadD&tte étape, longue en calcul, a été
effectuée sur la partie de la zone modélisée sauemid de 45.2°N. Des problémes similaires
persistent en Manche, dans la baie de St Brietarmuoent. Dans la mesure ou notre étude se
focalise sur linterface plateau/océan profond dalf& de Gascogne, nous n’avons pas
optimisé l'interpolation dans la Manche.

Cette étape d’interpolation/optimisation a étéiséa sur le champ initial ainsi que sur les
champs intervenant ultérieurement dans le forcagdrantieres.
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D.2.7 Sorties temporelles

Nous avons choisi pour la simulation de référere&gmphonie des sorties moyennées sur 2
jours. Cette période permet de réduire I'effet dssillations d’inertie, de période flgoit
environ 16h aux latitudes modélisées, et les pésatiurnes. La marée n’a finalement pas été
retenue dans les termes forcant la simulation. @ecnet d’identifier plus facilement, dans
une premiere étape, les événements responsablasgdeération ou de la modification des
structures d’erreur du modele lors des modélisatgtachastiques que nous allons réaliser.

La période retenue de sorties a deux jours esté@el@notre étude. Elle permet de suivre les
phénomenes mesoéchelles de type tourbillons etarggrainsi que les courants de pente, de
durée de vie longue, et de lisser les phénomeéneglwe haute fréquence, comme la
dynamique de plateau, typiqguement les ondes cétiélee durée caractéristique de quelques
heures a quelques jours, et les phénomeénes defrégjinertielle.

D.3 Les conditions météorologiques de la simulatiomé&lérence

D.3.1 La période d’'étude

Le choix de la période d'étude a été guidé pari@luis considérations. Nous avons d’abord
voulu une période plutdt calme, avec I'idée questesctures méso échelle sont d’autant plus
observables que les phénomeéenes de plus haute fidgtemporelle, notamment associés a
des épisodes de vent intense, sont de faible ardplitCeci a plus de chance d'arriver au
printemps ou en été. Les premiers tests ayant eu darant 2005, notre choix s’est
naturellement porté sur le printemps et I'été 2@ddutant qu'une simulation de I’Atlantique
Nord par le modele Psy2vl de Mercator était didmenpour cette période. De plus, le
SHOM a débuté une série de campagnes d’observatioGolfe de Gascogne, les campagnes
Mouton et Congas, durant I'été 2004. Malgré unléaibombre d’observations effectuées,
pour cause de conditions météorologiques difficiteais avons effectué une modélisation du
Golfe de Gascogne au cours de I'été 2004, duraninigs de juillet et aolt, en prévoyant de
modéliser plus tard I'été 2005, sans doute plusnetd. Nous n'avons pas eu le temps
d’effectuer cette étude sur une autre période.drainge modélisée s’étend donc diijaillet

au 30 ao(t 2004.

D.3.1.1 Conditions atmosphériques moyennes

Comme le laissait entendre le faible nombre de messeffectuées dans le Golfe de Gascogne
au cours des campagnes du SHOM de I'été 2004pteditons météorologiques ne semblent
pas avoir été trés estivales au cours de cet &é. 20ous allons le vérifier par I'étude des
champs de forcage issus du modele Aladin de MétaoneE, sur les données de pression
atmosphérique et de vent a 10m toutes les 3h, girsiles données de température a 2m,
moyennées sur 24h pour s’affranchir des variatibnshes.
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Figure D.11 : (haut) Carte de pression atmosphériffu@a) moyenne du modele Aladin pour
juillet et aolt 2004. (bas) Série temporelle denlayenne spatiale instantanée de la pression
atmosphérique (hPa) au cours de la simulation (tpdéin), avec la moyenne temporelle
associée (1016 hPa, en tirets). 3 épisodes dépressi@s ont été retenus, le 8 juillet, le 12
et le 18 aodt (traits mixtes verticaux).

La situation moyenne au cours de I'été est assomiém gradient de pression méridien
décroissant du nord au sud (Figure D11 haut). @&t @&rrespond bien a la moyenne
temporelle d’'une situation de dépression centrédestiles britanniques et advectée d’ouest
vers l'est, typique des conditions météorologiqdeda zone. La structure méridienne de la
pression est perturbée au niveau des cbtes Lasdaiseles pressions plus élevées s’étendent
vers le sud. Il en est de méme au niveau des e8fEgynoles. Le vent moyen associé (Figure
D.12) suit la géostrophie : le vent est d’ouestl'amsemble de la zone, sauf au fond du Golfe
de Gascogne ou il est de dominante nord-ouestatté&ment des isobares est associé a une
baisse de I'intensité du vent.

On voit nettement sur la série temporelle de poesBbis épisodes dépressionnaires affecter
le Golfe de Gascogne lors des mois de juillet éit 2004 (Figure D.12, bas). Le premier a
lieu aux alentours du 8 juillet et n'est pas lesptoarquant sur la série temporelle de pression
(Figure D.12 bas), mais il est associé a I'épisdeesent le plus intense (Figure D.13 bas).
Ensuite, les conditions atmosphériques sont pluwnaies durant la fin du mois de juillet,
caractérisé par des hautes pressions et des \ahtesf Au cours du mois d’'aolt, deux
dépressions traversent la zone, vers le 12 adét¥ aolt, avec des vents associés de forte
intensité. La fin du mois d’ao(t voit revenir deegsions plus conformes aux conditions
estivales. Il est a noter que le vent reste intengeur du 25 aodt, alors que les pressions ont
nettement remonté.
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Figure D.12 : (haut) Carte de la norme moyenne cht #e10m (m:%) du modéle Aladin pour
juillet et aolt 2004, avec vecteurs associés. (Basie temporelle de la moyenne spatiale
instantanée de la norme de vent & 10m fjrasi cours de la simulation (trait plein), avec la
moyenne temporelle associée (5.3 men tirets). Les 3 épisodes dépressionnaires rsmés
(traits mixtes verticaux).

Ces conditions atmosphériques contrarient une des®ns ayant justifié notre choix de
modéliser I'été 2004. Néanmoins, la période ergrdQ juillet et le 12 aolt constitue une
période « calme » suffisamment longue pour permédtisuivi de structures mesoéchelles et
autres processus de durée de vie longue. De plyzgkence d’'une tempéte au début de la
simulation va permettre de développer les modesalies associés au vent lors de I'étude du
sous-espace d’erreur du modele du aux incertitsideke vent.

En terme de température de I'air, on voit une déseice de la température moyenne avec la
latitude (Figure D.14 haut). Cette tendance estut@adau fond du Golfe par des températures
atmosphériques plus chaudes. Au cours de la pédidede, la température de I'air reste
assez stable jusgu’au 10 juillet, et augmente daileint jusqu’a fin juillet (Figure D.14 bas).
Entre le 25 juillet et le 12 ao(t, deux pics de ehakont observés, puis les deux dépressions
observées par la suite s’Taccompagnent d’'une bdeséempératures, brutale lors du dernier
épisode dépressionnaire. Ensuite, la températureemneyreste stable jusqu’a la fin de la
période d’étude.
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Figure D.14. (haut) : température a 2m moyenne ddéteAladin (moyennes journaliéres)
sur le Golfe de Gascogne au cours de la périodaud& (°C). (bas) : série temporelle de la
moyenne spatiale instantanée de la température &€jnau cours de I'étude. Les 3 épisodes

dépressionnaires sont notés (traits mixtes vertigau

D.3.1.2 Variabilité temporelle

Une analyse EOFempircal Orthogonal Functionseffectuée par une méthode de Lanczos
(Toumazou et Crétaux, 2001) permet de déterminemiedes de variabilité atmosphérique
dominants sur le Golfe de Gascogne.

Soit A un champ géophysique de dimension spatiglet de dimension temporelig a
analyser, aveas > n, et A la moyenne temporelle associée. L'analyse EOF wise

décomposer I'anomalie temporelle g A'= A— A, sous la forme d’une décomposition en
valeurs singuliéres :

A=USV' (D.41)

ou U etV sont deux bases orthonormales de dimen@gionn ), etSune matrice diagonale de
dimension(n; , n) contenant les valeurs singulieres Ale Les colonnes de la matride
contiennent les structures spatiales, ou modesciges a chaque valeur singuliére sur la
diagonale d&. Les colonnes d¥ contiennent les séries temporelles associées.

L’approche de Toumazou et Crétaux vise a trouvesaus-espace réduit de dimensigx

n, , avecU de dimensiorfns, r), V de dimensiorfn; , r) etSdiagonale de dimensidn, r) tel
que la matricdJSV' contienne les modes de variabilité dominants quisnintéressent. La
matrice de covariance temporelleAlassociée aux modes dominants est

85



D.3. Les conditions météorologiques de la simutatie référence

CcCov = = .
(A) = A*AT =USU” (D.42)

U étant une base orthonormale, la variance de A@gsimposée en modes dominants dans la
base U, et chaque modexplique une partsz(i,i)/var(A) de la variance de A.
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Figure D.15 : Trois modes EOF dominants en pressiaroaphérique avec séries
temporelles associées (sans dimension). Les 3dgag@pressionnaires sont notés (traits

mixtes verticaux).

On se rend compte que le mode dominant représkrg@@ 90% de la variabilité en pression,
avec un mode spatial presque uniforme et une s&riporelle qui suit la série temporelle de
la Figure D.13 : le . mode est essentiellement une augmentation ouimiaufion, selon le
signe de la série temporelle, du niveau moyen @ssprn sur la zone. Dans I'hypothése
géostrophique il n'est pas ou peu associé a unetste de vent, dans la mesure ou le mode
spatial n’introduit qu’'un gradient de pression faibNaturellement, chacun des épisodes
dépressionnaires est associé a une chute globale peession. Les modes suivants sont
clairement associés a ces événements, d'apresédeertemporelle. Le mode 2 est associé a
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une structure dépressionnaire trés creuse centrda Bretagne, particulierement développée
lors du coup de vent du 8 juillet mais active alssi de ceux du mois d’'aolt. LE"S mode
semble lui exclusivement associé au coup de ve®tjdillet et la journée précédente, sous la
forme d'une dépression centrée sur la Charentetikbasi Les modes suivants sont moins
exploitables et n'ont pas été montreés.

hode 1, stvar= 38 3 hode 2, Stvar= 32.2 3

=
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Figure D.16 : Trois modes EOF dominants en vent a (fiorme et vecteurs associés, sans
dimension) avec séries temporelles associées (Barension). Les 3 épisodes
dépressionnaires sont notés (traits mixtes vertigau

En terme de vent, on trouve un mode dominant detstel spatiale associée a des vents
d’ouest centrée sur les iles britanniques, avecvdats plus intenses au sud du bassin. Ce
mode est assez proche de la moyenne temporelle t@tegure D.13). Lorsque la série
temporelle est positive, ce qui est le cas lors &msodes dépressionnaires du mois d’'ao(t
notamment, ceci correspond a une intensificatiavaats d’ouest. Lorsqu’elle est négative,
typiguement lorsque le vent moyen sur la zoneaabtdf, il s'agit d’'une diminution des vents
dominants. Le 2" mode est associé a des vents orientés nord/stdintguviennent
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essentiellement lors des épisodes de coups de vent du nord lors de la tempéte du 8
juillet, vent du sud lors des événements du mae®@t. Lors des coups de vent d’'aodt, les
pics de la série temporelle du mode 2 précédegtdkues heures ceux observés sur le mode
1 : des vents de sud précédent les coups de vemest, lorsque la dépression arrive sur les
fles britanniques. Le troisieme mode est lui claeat associé au coup de vent du 8 juillet,
avec des vents cycloniques intenses centrés dBrelagne. Les trois modes dominants en
vent semblent donc déterminés par les événemetrénes : du mois d’aolt pour les modes
1 et 2, de début juillet pour les modes 2 et stifdou

hode 1, Stvar= 88.9 Mode 2, %avar= 4.3
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Figure D.17 : Trois modes EOF dominants en tempéraa2en en moyennes journalieres
(sans dimension), avec séries temporelles asso@ans dimension). Les 3 épisodes
dépressionnaires sont notés (traits mixtes ver«gau

En température, la variabilité temporelle est apsezhe de celle de la pression : ferfiode

est tres dominant, a pres de 90% de variance e@igmais de structure spatiale quasi
uniforme. Ceci correspond simplement a un réchendfe/refroidissement de I'ensemble de
la zone, plus intense au fond du Golfe, selondeeside la série temporelle. Celle-ci suit la
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série temporelle moyenne de la zone (Figure D.1ad) :f' ordre, la température a une

structure méridienne de gradient quasi constanit o valeur moyenne est croissante en
juillet, décroissante en aodt, modulée par les sailg vent. On remarque que le mode 2
présente des pics positifs associés a un réchaeifitesar le continent et un refroidissement de
la pleine mer un a deux jours avant chacune dés depressions majeures affectant la zone
durant I'étude. Un fort gradient est-ouest de temafpe semble étre précurseur dans le
développement des coups de vents observés, mass mallons pas nous attarder sur les
causes des instabilités atmosphériques observéast cotre étude. Le mode 3 quant a lui est
difficilement associable a un ou des événementgonglbgiques observés durant la période.

Les conditions météorologiques sont donc caraéEsipar une température dominée par les
variations d’échelle saisonniére, a savoir un réffeenent au cours du mois de juillet, et un
refroidissement |éger en aolt, et des champs dssipre et de vent dominés par les
événements extrémes : 3 coups de vent, un en gdbet et deux autour de la mi-ao(t,
entrainent une chute de la pression sur la zoloe@ement, associés a des structures de vent
identifiées.

D.3.2 Les coups de vent de I'étude

Nous venons de voir que trois coups de vent domiaevariabilité atmosphérique lors de la
période étudiée. Nous allons nous pencher sur éggrgements.

D.3.2.1 Le coup de vent du 8 juillet

On suit sur la Figure D.18 I'évolution de la stret en pression et vents de I'événement de
début juillet. Tout d’abord une dépression se foamdond du Golfe de Gascogne (a). Puis
cette dépression remonte la cote Atlantique fracpisqu’en Bretagne (b), ou elle se creuse
(c), associée a des vents croissants. Enfin, leeceldpressionnaire est advecté en Manche
vers I'est. D’apres les séries temporelles de Igemoe de la pression et du vent (Figure D.12
et D.13), cet épisode a une durée de 2 jours amviro

D.3.2.2 Le coup de vent du 12 ao(t

L’épisode du 12 aodt est plus classique pour laezahs’agit d'une dépression suivant le
vent dominant d’ouest, entre 48 et 50°N et en tatiom vers I'est. On remarque gu’au cours
des 24h précédents l'arrivée du centre dépressiensiar la zone les vents sur le bassin sont
de sud (a, b), identifiés dans [€"2mode de 'analyse EOF (Cf. Figure D.16), avantider
vers 'est. Cet épisode semble avoir une duréaelplus longue, de 'ordre de 2.5 a 3 jours.
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Figure D.19 : Images instantanées de pression atimérggue (hPa) et vents a 10m (fleches)
le 11 ao(t a Oh (a), a 12h (b), le 12 aolt a Ohefca 12h (d)
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Figure D.18 : Images instantanées de pression atimérggue (hPa) et vents a 10m (fleches)
le 7 juillet & 3h (a), a 15h (b), le 8 juillet a 3b) et a 15h (d).
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D.3.2.3 Le coup de vent du 18 ao(t
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Figure D.20 : Images instantanées de pression atié@rggue (hPa) et vents a 10m (fleches)
le 17 aolt & 18h (a), le 18 aolt a 6h (b) et 18hdtle 19 aolt a 6h (d).

L’épisode du 18 aodt est tres similaire a celuil@uaolt. Il s’agit la aussi d’'une dépression
advectée par le vent dominant d'ouest, se creumantiveau de la Manche. Les pressions
associées sont plus basses que lors de I'épisa@gdant, mais les vents ont une vitesse
comparable.

On remarque pour ces deux épisodes que malgréetas goufflant violemment sur la zone,
le fond du Golfe de Gascogne demeure plutbt cahwves des pressions qui restent élevées et
de gradient vertical ou zonal faible. Ce sont daaatéristiques déja vues lors de I'étude de la
moyenne temporelle sur la période, que I'on véaiissi lors d’événements météorologiques
extrémes de la période.

D.4 Réponse océanique

Il convient maintenant de caractériser la réponsenddéle aux conditions atmosphériques
gue nous venons de décrire.

D.4.1 Etat moyen
D.4.1.1 En surface

Nous allons tout d’abord caractériser les variablesurface du modeéle, a savoir I'élévation
de surface et la température de surface de lacoargmment appelée SST p&@ea Surface
Temperatureen anglais).
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Figure D.21 : Haut : Carte de la moyenne tempordkd’élévation de surface (m) du modéle
Symphonie pour la période juillet aolt 2004. Ledbahes 200m, 2000m et 4000m sont en
pointillés. Bas : Série temporelle de la moyenndialea Les dates des coups de vent sont en

traits mixtes verticaux, la valeur moyenne de laes€0.283 m) est en tirets.

En élévation de surface (Figure D.21), on note ufférdnce d’échelle entre les structures
observées sur le plateau continental : les strestaont beaucoup plus larges sur le plateau,
avec une dimension comparable a la taille du pla¢da-méme. On remarque de plus un trés
fort gradient a I'extréme nord du la zone modéliaésociée a un courant géostrophique tres
intense. Nous pensons que ce courant est du aypathaforcage aux frontieres au niveau des
cOtes britanniques. Le champ d’élévation de surféEeSymphonie sur le plateau est plus
élevé que celui de Psy2vl. Le rappel de I'élévatiersurface aux frontiéres induit alors une
pente de I'élévation de surface a laquelle estcassm fort courant géostrophique. Ce courant
n'est pas réaliste et affecte objectivement la risaléon de la partie Manche de la zone.
Cette partie est de plus un endroit ou la maréeeanfluence trés forte, phénomeéne qui n’est
pas représenté dans notre modélisation. Pour cag d@sons nous nous garderons
d’effectuer des analyses plus poussées en Manche.

Sur le talus et la partie profonde du Golfe de Ggse, on observe des structures de petite
échelle associées a des tourbillons et des méarid¥ssstructures creuses, associées a des
tourbillons cycloniques, sont prédominantes. Ceaitredit les études de Pingree et Le Cann
(1992a, 1992b) et Van Aken (2002) qui recensent umejorité des tourbillons
anticycloniques sur la zone. Les mesures sur ldsguees études se fondent ont
généralement lieu en hiver, il est donc possible [usituation difféere durant I'été. Les
structures modélisées ont une extension spatialerdiee de la centaine de km, voire un peu
plus, ce qui est en accord raisonnable avec lekegtde Pingree et Le Cann (1992a, 1992b).
On observe deux structures cycloniques adosséedusuArmoricain, dont un tourbillon trés
intense centré sur 7°0. Le long de la frontiere bdesilomaine on observe une succession de
strcutures cycloniques et anticycloniques. Le lahg talus Cantabrique, un tourbillon
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cyclonique se forme vers 6°0, 45°N. Entre ce deraides deux tourbillons cycloniques le
long du talus Armoricain, on note une large strigetanticyclonique qui correspond a la
circulation dominante de la zone (Pingree 1993)edt possible que la succession de
structures fermées a I'ouest de la zone soit duecanditions aux frontiéres, isolant en partie
la circulation au sein du Golfe de Gascogne. Orefesune surélévation générale des eaux
du plateau, trés marquée au niveau Armoricain. riagignt d’élévation entre le plateau et la
plaine abyssale indique le courant de pente le thngalus Armoricain. Ceci est aussi vrai,
dans une moindre mesure, au niveau du talus Camuabie long de ce talus on note une
structure plus élevée s’avancant vers le largeG &eci correspond a un débordement du
courant de pente vers le large. Ce type de débaudlieast aussi présent, de maniére marquée,
au niveau du Canyon de Cap Ferret. Ces zones san@bte propices au transfert de masses
d'eau vers le large. Entre ces deux zones, entrte43 © le long du talus Cantabrique, se
forme un tourbillon cyclonique qui semble bloqué lpabathymétrie.

La série temporelle de I'élévation de surface magemontre une tendance a I'augmentation

de I'élévation de surface au cours de la simutati©ette augmentation est présente dans les
champs de forcage grande échelle. Elle est en meypan modulée par les événements

atmosphériques, a part le premier coup de vens'@acompagne d’'une baisse générale du

niveau de mer sur la zone.
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Figure D.22 : Haut : Carte de la moyenne tempordida SST (°C) du modele Symphonie
pour la période juillet aolt 2004. Les isobathe®@0 2000m et 4000m sont en pointillés.
Bas : Série temporelle de la moyenne spatiale. héssdles coups de vent sont en traits
mixtes verticaux, la valeur moyenne de la série§I&) est en tirets.

La température de surface (Figure D.22) présentgaient méridien assez proche de ce que
I'on observe sur les champs de température atmdgpké avec une concentration d’eaux
plus chaudes au fond du Golfe, qui forment la LandiEau Chaude. Les isothermes de
surface sont modulées par la dynamique, on pertaenneent au déplacement des isothermes
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vers le Nord le long du talus, grace au courantetge qui advecte des eaux plus chaudes du
sud au nord, comme illsutré par Garcia-Soto (2@i2Figure D.4). Les eaux on tendance a
étre plus chaudes le long de la cote que plus rae,lsur le plateau Armoricain comme en
Manche, sauf au sud de la Bretagne ou une tacleendfoides au pas de temps initial se
maintient durant une partie de la simulation. Efeweaisemblablement due a un phénomene
d’'upwelling associé aux vents dominants d’ouestequcet endroit laissent la c6te a gauche,
entrainant par transport d’Ekman vers le sud unenéke d’eaux froides le long de la céte
sud de la Bretagne. Un phénoméne d’'upwelling birelbppé a lieu au cours de simulation
dans la partie sud-ouest de la zone, au nord Galiae, vers le milieu de la simulation. Cet
épisode est visible sur la Figure D.22 (haut) per température de surface plus faible le long
de la cote aux abords de la Galice. Le long dedatiere ouest de la zone modélisée, on
remarque des taches de SST différentes de la SShrimbCes taches sont dues aux écarts
entre la température des champs Psy2v1 du forgagelg échelle, advectée par les courants
entrants, et la température modélisée par Symplolirérieur du bassin.

La série temporelle montre une élévation de la t¥atpre de surface, associée a un plus
grand flux solaire incident en été. Elle suit logiment la courbe de la température de
'atmosphere, bien que les variations a hautesuééges temporelles visibles sur la
température atmosphérique sont naturellement Esséel’'océan. Le®coup de vent vers le

8 juillet a pour effet de refroidir la SST sur zone.
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Figure D.23 : Carte de la moyenne temporelle dealn@é surface (psu) du modele
Symphonie pour la période juillet aolt 2004. Lebathes 200m, 2000m et 4000m sont en
pointillés.

La salinité de surface (Figure D.23) témoigne ddifi&rence hydrographique entre la plaine
abyssale et le plateau. La partie profonde esienftée par une salinité élevée, notamment au
sud en raison d’'une évaporation plus marquée dargre subtropical. Sur le plateau, la
salinité est plus faible en raison de la déchaegefibuves. Ceci est particulierement vrai ici
sur le plateau continental en Aquitaine, sous Iliemce de la Gironde, ainsi qu'a
I'embouchure de la Loire. La salinité est alorsexellent traceur des échanges entre le large
et le plateau. Au nord de la zone, une zone deigakissez élevée empiete sur le plateau
Celtigue, marquant une entrée des eaux du largke qlateau. Le long du talus Armoricain,
une langue d’eau de salinité plus faible se détags le sud au niveau du tourbillon
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cyclonique intense visible sur la Figure D.21. Céandre de salinité plus faible marque un
transfert d’eau du plateau vers le large. De mémsuit une langue d’eau peu salée au nord
du Plateau des Landes. Sur I'océan profond, ondeurhéme I'activité méso échelle grace a
des différences de salinité, comme le tourbillorad’ plus salée centré vers 6°0, 45°N.

Nous rappelons néanmoins que nous ne représerasna pnarée dans notre simulation, ce
qui réduit fortement le mélange et le transportleyplateau et au bord du talus. La salinité
modélisée n’est donc pas une salinité totalemeaiisté mais elle permet un suivi de la
dynamique du modéle, forcée essentiellement pasrie
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Figure D.24 : Haut : Carte de la moyenne tempordks courants de surface (ci).slu
modéle Symphonie pour la période juillet aolt 2QG4fleche de référence sur le continent
représente 10 cm’sLes isobathes 200m, 2000m et 4000m sont en Ipgsintie trait
méridien repere la longitude 6.7°0. Bas : Série teralbe de la moyenne spatiale de la
norme de courants de surface. Les dates des caupsrd sont en traits mixtes verticaux, la
valeur moyenne de la série (0.062 T st en tirets.

Les courants de surface moyens (Figure D.24) syivan premier ordre, les structures

établies vues sur la Figure D.21 par équilibre yépkique avec la hauteur de mer moyenne.
Les courants entrent sur la zone depuis le bordtolieut au nord, une partie des courants
déborde sur le plateau, ou un courant se forme anchk le long de la zone éponge du
modele. On a vu que ce courant n'est pas réaliie.le plateau Armoricain, les courants

portent au sud-est, puis au sud au niveau des kardette situation correspond aux

conditions de vent dominant durant I'étude d’api&side du courant résiduel par Pingree et
Le Cann (1989). Sur le plateau Cantabrique, cesmotais’intensifient et vont vers I'ouest, ou

une bonne partie est advectée hors de la zongantgre sud du modele.

Le long du talus Cantabrique, on observe un coutanpente attendu. Sa vitesse en surface
est de l'ordre de 10 cm.s-1, qui est proche deitesse observée par Pingree et Le Cann
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(1990) vers 7°0. Il ne prend pas naissance paroumant entrant au sud, ou les courants
sortent de la zone, mais est nourri par la padiedsl courant entrant a I'ouest. Ce courant est
continu jusqu’a 4°0 ou la partie profonde du talantabrique, entre 2000 et 4000m de fond,
s'élargit fortement. Une partie du courant s’él@gwers le nord et rejoint la structure
cyclonique centrée sur 6°0, 45°N. Une autre patiee courant continue de suivre le talus
vers le sud puis I'est. Sur cette partie du talusaege de Santander, entre 3 et 4°0O, se forme
une structure cyclonique accolée a la bathyméteelong du talus Armoricain se forme un
autre courant de pente, plus intense, qui rementalls vers le nord. La vitesse des courants
est de I'ordre de 15 & 20 cil,ségérement plus rapide que les mesures sur ka @enl’ordre

de 10 cm3 & 6.5°0, 47.5°N en moyenne, Pingree et Le Can89)19nais on sait que le
courant de pente présente une variabilité saismn@rquée (Pingree et Le Cann, 1990). Le
courant de pente se détache complétement du tatidssaN, ce qui n’est pas réaliste car ce
courant est observé plus au Nord vers la baie deupime (Pingree et Le Cann 1990). Cette
recirculation forcée est sans doute due au forgagefrontieres ouvertes du modele. Le
courant, apres avoir quitté le talus, se retousrs e sud est, ou il rejoint la sortie du Canyon
de Cap Ferret. A cet endroit, une partie du counantrit le courant de pente, une autre part
vers le sud et rejoint la structure cyclonique entie du bassin. Ce fort courant de nord ouest
a contre courant du courant de pente est aussiipaurune partie du courant entrant au bord
ouest.

En moyenne sur la zone, les courants de surfacenentitesse relativement constante autour
de 6 cm.2. Les trois coups de vent ayant lieu au cours étede s’accompagnent & chaque
fois d’'une intensification de ces courants.
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Figure D.25 : Haut : Carte de la moyenne tempordida vorticité relative (18 s) du
modéle Symphonie pour la période juillet aolt 20@% isobathes 200m, 2000m et 4000m
sont en pointillés. Bas : Série temporelle de laenog spatiale de la vorticité relative (10

s%). Les dates des coups de vent sont en traits snietgicaux.
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La vorticité relative (Figure D.25) associée auxramts de surface illustre la description que
I'on vient de faire sur la dynamique. On observe gnande bande de vorticité positive
associée au courant de pente du talus Armoricaat, deux lobes marqués sur les structures
cycloniques, et le courant de retour associé plukae. Cette zone de vorticité positive est
bordée sur la limite du talus par une fine bandeatécité négative associée aux courants de
plateau qui sont de nord-ouest.

On retrouve aussi sur la partie profonde des stresttourbillonnaires, déja vues en élévation
de surface, cycloniques sur le talus en face deaBder ainsi que le tourbillon centré sur 6°0O,
45°N. Entre cette derniere et la zone de vortic@sitive associée au courant de pente et au
courant de retour, le centre du bassin est une deneorticité anticyclonique marquée. On
retrouve aussi la succession de structures cyalesicet anticycloniques le long de la
frontiere ouest du domaine.

La moyenne spatiale de la vorticité relative e$ proche de zéro au cours de I'étude (Figure
D.25, bas). Néanmoins on voit sur la série temforgle cette vorticité est plutdt négative en

moyenne, conforme a la circulation moyenne darddiée de Gascogne (Pingree 1993), sauf
lors des événements de vent intense, qui sembteitéeles structures cycloniques.

D.4.1.2 Sur la verticale

Sur la verticale, nous nous intéressons a la lodgi6.7°O repérée sur la Figure D.24.
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Figure D.26 : coupes verticales de la températureeptielle moyenne (°C) a 6.7°0.
Gauche : de 0 a 2000m. Droite : de 0 a 200m.

La coupe verticale de température montre la dtatibn de la température sur la zone
d’étude (Figure D.26). En profondeur (Figure D.28uche), la température décroit quasi
linéairement de la subsurface vers le fond. Cetédification est modulée sur la verticale par
la présence des courants de pente le long du @dosabrique et du talus Armoricain, ainsi
que le courant de retour entre 46.5 et 47°N. Peedadsurface (Figure D.26 droite), on
observe prés du talus Cantabrique un renflemeniadbermocline associé a la veine du
courant de pente. Au niveau du talus Armoricaincdache mélangée est plus épaisse au
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niveau du courant de pente, puis la thermoclinewqu niveau du talus vers le plateau
Celtique. Plus en profondeur, on observe que Hsohe 11.5°C n’est pas continue entre la
partie profonde et le plateau, ce qui illustre Erigre constituée par la divergence des
courants a cet endroit. A I'extréme nord, on obseme remontée de la thermocline moyenne
dans la zone éponge, forcée par le modéle Psy2nsl wee profondeur supérieure a celle
modélisée par Symphonie. Dans la couche de surdacebserve le méme gradient méridien
que celui observé en surface (Figure D.23).

35.6 0
-500 1 35.6
-50
35.4
35.4
-1000 1 -100 ¢
35.2 35.2
-150 1
-1500 35
35 -200

44 45 46 47 48 49

-2000
44 45 46 47 48 49

Figure D.27 : coupes verticales de la salinité maye(psu) a 6.7°0. Gauche : de 0 a 2000m.
Droite : de 0 a 200m.

Les coupes verticales de salinité permettent deesleés différentes masses d’eau présentes
sur la zone d'étude (Figure D.27). Dans la partigfgnde, on observe entre la surface et
environ 1000m des salinités élevées. Jusqu’'au mminrelatif situé vers 300m de
profondeur, les masses d’eau présentes proviemtgela circulation du gyre subtropical de
I'Atlantigue Nord et sont constituées d’Eau Atlante Intermédiaire. Le pic observé vers
700m de fond et les eaux avoisinantes corresporaenEaux Méditerranéennes ayant longé
les cOtes portugaises et espagnoles depuis lemafom a Gibraltar. Plus en profondeur, la
salinité chute rapidement, lorsque I'on renconte eaux profondes formées en Mer du
Labrador (van Aken 2000b). Une fois encore, latifitation horizontale est modulée par la
présence de courants, notamment les courants adassg&lus continental. On observe en
surface et subsurface des eaux moins salées platéau Celtique, sous l'influence des eaux
continentales. Au niveau du talus continental, bseove sous la couche de mélange un tres
fort gradient méridien correspondant a la frontiéaeix profondes- eaux continentales. Dans
la couche de mélange, les eaux peu salées cordeapaaux eaux du plateau débordent sur la
partie profonde, advectées par le tourbillon prégecet endroit (Cf. Figures D.23 et D.24).
On remargue enfin une veine de salinité élevéerlg tHu talus Cantabrique, entre 50 et 100m
de profondeur, correspondant au courant de pentectht des eaux salées depuis le sud
dans le Golfe de Gascogne.
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Figure D.28 : coupes verticales du courant zonal.&4n 6.7°0. Gauche : de 0 & 2000m.
Droite : de 0 & 200m.

Les courants moyens sont dominés par les couranfsedte adossés au talus, ainsi qu'au
courant de retour proche du talus Armoricain (FegDr28). Contrairement a la température et
la salinité, les courants ont une structure essigmient verticale quasi barotrope dans les
1000 premiers metres. Le courant de pente le landatlis Cantabrique a une structure
verticale moins marquée que celui du talus Armamicaonformément aux observations
(Pingree et Le Cann, 1990). Celui-ci est marqu§yl@gsenviron 800m, et semble s’inverser
plus en profondeur. Son maximum est situé entret3®0m de fond. Le courant de pente au
niveau du talus Armoricain est plus large et plugfgnd. Son maximum est situé lui aussi
entre 50 et 150m de fond, mais il se fait encorgirsgisqu’a 2000m de fond. Il en est de
méme pour le courant de retour. Au milieu du bassmobserve un courant vers I'ouest
associé au tourbillon observé Figure D.25 et cerdgrgé 45°N. Le courant de subsurface y est
nettement plus fort que celui observé en surfaeedis que les courants précédents
conservent une intensité significative en surfdeecirculation profonde au sud du bassin
différe de celle des couches supérieures. |l stigite recirculation des eaux advectées par le
courant de retour vers le large. Sur le plateautabaigue, on retrouve la circulation de
surface vers I'ouest observée Figure D.24. Suldeeau Celtique le courant est faible, sauf
pour le courant vers la Manche au bord de la zpoege.

D.4.2 Variations temporelles

Nous décrivons maintenant les variations obserdéesnt la période modélisée, a savoir du

1%"juillet au 30 aodt 2004. Nous rappelons que rsitraulation de référence est composée de
champs moyennés sur 2 jours. Les deux premiéréssdu modeéle, centrées sur le 2 juillet

et le 4 juillet, sont encore trés marquées paus@ment barotrope depuis les conditions
initiales, ou « spin-up », visible par la signatafendes rapides sur le plateau et depuis le
talus continental. Le spin-up complet du modele @yomie en zone cotiére est de I'ordre de
3 semaines, d’aprés I'étude d’Estournel et al. (200&€née avec le modéle Symphonie dans
une configuration comparable a la noétre, en Méditere Nord-Ouest. Nous nous intéressons
malgré tout a I'ensemble de notre simulation, cgti relativement courte. Nous présentons
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pour chaque champ 6 sorties du modele, centréds 4@ 20 et 30 juillet, et les 9, 19 et 29
aodt.

D.4.2.1 En surface

10/07

Figure D.29 : Evolution de 'anomalie de I'élévatidie surface (cm), calculée par rapport a
la moyenne spatiale instantanée, au cours de lalaimn. Les isobathes 200, 2000 et 4000m
sont indiqués.

On suit sur la Figure D.29 I'évolution de I'anongalde I'élévation surface. On a 6té la
moyenne spatiale instantanée pour s’affranchireféet d’élévation moyen observé Figure
D.21. Ceci permet de conserver les gradients felatisociés aux structures dynamiques au
cours de la simulation. On observe en particukeformation et I'évolution des structures
meso échelle au cours de la simulation, les strestareuses étant associées a des tourbillons
cycloniques et les bosses a des tourbillons artioigues par géostrophie. Les deux
tourbillons cycloniques observés sur les Figuredllet D.24 sont a l'origine réunis en un
creux présent le long du talus Armoricain, donpdatie nord forme déja une structure quasi
tourbillonnaire. Cette partie nord se détache (Ble}) et se déplace le long du talus vers le
nord est & une vitesse de 1 chesviron. Le second tourbillon se forme en amoniesstalus,

et se recentre sur une irrégularité dans le tracdatlis continental. Un autre tourbillon
cyclonique, présent au début de la simulation ad ooest du talus Armoricain, se déplace
vers le sud. Ce déplacement est sans doute camtitipar la frontiere ouest toute proche. La
structure cylonique visible Figures D.24 et D.26°®, 45°N est surtout présente en début de
simulation, puis son intensité et sa taille dés®mig durant son déplacement vers le nord
ouest. De méme la structure cyclonique au nord dmtMCharcot tout a I'ouest du bassin
présente dés le début de la simulation a une iideqsi décroit au cours de la simulation. La
structure cyclonique sur le plateau Cantabriques v&TO a elle aussi une intensité
décroissante. Au contraire, la partie centrale,vddicité anticylonique repérée par une
surélévation de la surface croit au long de la Etan et rejoint une structure comparable
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formée a I'embouchure du Canyon de Cap Ferret,sguible un lieu de formation de
structure anticyclonique, comme suggéreé par Pingirée Cann (1992b).

Sur le plateau Celtique, on observe un tres fatlignt associé au courant se dirigeant vers la
Manche et déja évoqué. Ce courant semble accétiknemt la simulation. Le plateau
Armoricain, ainsi que la plateau Aquitain plus awl,sadjacent au Plateau des Landes, sont
plus souvent associés a des surélévations par rtappocentre du bassin et au plateau
Celtique. Ceci est particulierement vrai le 19 aditivant le 3™ coup de vent d’ouest
identifié dans notre simulation. Cette balancegalatlarge est sensible aux variations des
conditions de vent. Les plus fortes élévations wiéase sont observées en Manche, dans la
baie du Mont St Michel et sont trés variables aurgalu temps. De maniére générale, les
phénomenes affectant le plateau sont de durée e@lus courte, de quelques heures a
guelques jours. La moyenne effectuée sur deux joows chaque sortie du modeéle ainsi que
la présentation d’'une carte tous les 10 jours rpastadaptée pour étudier les phénomeénes du
plateau.

10/07
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Figure D.30 : Evolution de la température de surfét®) au cours de la simulation. Les
isobathes 200, 2000 et 4000m sont indiqués.

En température de surface (Figure D.30), on obsenwied’abord le réchauffement général
jusqu’a mi aolt puis le refroidissement, tels géerils Figure D.22. Ensuite, on note la
formation de la Langue d’Eau Chaude au fond du Gfeque décrite dans la littérature
(Koustikopoulos et Le Cann, 1996) au cours de I'€gtte langue d’eau chaude semble bien
résister aux coups de vent de mi aodt qui refrséis'ensemble de la zone sauf le fond du
Golfe de Gascogne. Le développement d’'une langeaudplus chaude depuis la cdte nord
espagnole vers 6°0 visible a partir de fin juietnble étre associée a la structure cyclonique
observée au méme endroit. De méme les filamen&dieide au sud du plateau Celtique en
début de simulation semblent associés aux stricttoarbillonnaires observées en cet
endroit. Le talus Armoricain est de méme marquélgpaemontée vers le nord d’eaux plus
chaudes grace au courant de pente. On observe faugsillet une langue d’eau froide
caractéristique d'un upwelling le long de la coétrchespagnole. Cet upwelling est plus
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intense au large de la Galice, et un panache gkeufroide se répand vers I'ouest. Ceci est
conforme a la littérature (Mason, 2007).
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Figure D.31 : Evolution de la salinité de surfaceypau cours de la simulation. Les
isobathes 200, 2000 et 4000m sont indiqués.

L’évolution de la salinité de surface (Figure D.pErmet de suivre I'évolution des structures
dynamiques de la zone. On remarque notammentamdiit d’eau peu salée se détacher du
talus Armoricain, en juillet, et s’enrouler danseustructure cyclonique déja décrite. Ceci a
lieu dans une moindre mesure et plus tard au cder$a simulation pour le tourbillon
cyclonique formé en amont. On observe de méme quiusifilaments d’eau peu salée se
répandre dans le Golfe de Gascogne depuis le BldesaLandes. Sur le plateau Celtique, la
salinité plus élevée associée aux eaux du largegiate suivre le courant formé en Manche.
Sur le plateau Armoricain, on observe I'apport d’@uce de la Loire et la Gironde, trés
visible de mi juillet & mi aodt. Avant cela, 'edouce, modélisée dans notre simulation mais
absente ou plus faible dans la simulation de fargaijial, n'a pas eu le temps de se répandre
sur le plateau. Aprés cela, il semble que les épsale vent du mois d’aolt aient en partie
mélangé ces masses d’eau aux eaux avoisinantégntdiapport des fleuves moins visible.
On note aussi sur I'ensemble du bassin une chstealdrastes de salinité de surface au cours
du mois d’aolt. Ceci est a mettre en relation descépisodes dépressionnaires du mois
d’aodt, associé a un mélange vertical.
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Figure D.32 : Evolution des courants de surface (&inesi cours de la simulation. La fléche
de référence sur le continent représente 10 ¢nies isobathes 200, 2000 et 4000m sont
indiqués.
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Figure D.33 : Evolution de la vorticité relative derface (10*.s%) au cours de la simulation.
Les isobathes 200, 2000 et 4000m sont indiqués.
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L’évolution des courants de surface (Figure D.3#) globalement celle étudiée en élévation
de surface. Le courant de pente initial du talusidacain associé a un courant de retour se
sépare en deux tourbillons cycloniques qui s’éleidriégérement. Leur intensité décroit au
cours de la simulation. De méme on retrouve legciires méso échelle précédemment
décrites. La circulation de surface est modulédeaent, ce qui est notamment visible le 19
aolt suite au dernier épisode de vent fort dentulsition : les courants s’accéléerent tous vers
I'est, poussés par le vent d’ouest dominant. Cecfiome l'intensification de 'ensemble des
courants de surface vue sur la série temporella deoyenne spatiale Figure D.23. Sur le
plateau, la circulation de surface est tres vagiabbminée au premier ordre par le vent en
'absence de marée. Sur le plateau Armoricain, beere un courant résiduel orienté
prioritairement vers le sud est. Ceci corresporsgadien aux courants résultants de vent de
nord-ouest et ouest tels que modélisés par Pirggree Cann (1989).

L’évolution de la vorticité relative (Figure D.38E surface confirme ce que I'on a noté en
observant I'élévation du niveau de la mer et lagaots (Figures D.29 et D.32). On remarque
la formation de deux tourbillons le long du talusmdricain au cours du mois de juillet, dont
I'intensité décroit au mois d’aodt. Il en est denmeépour les autres structures cycloniques
observées sur la plaine abyssale, le long de #iém@ ouest de la zone et au nord du talus
Cantabrigue. On remarque aussi la jonction de tstre€ anticycloniques au centre du bassin,
ainsi que la formation de structures anticyclongjee sortie du Canyon de Cap Ferret.

D.4.2.2 Sur la verticale
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Figure D.34 : évolution temporelle de la températpogentielle (°C) dans les 200 premiers
metres a 6.7°0

Les coupes verticales de température (Figure DiIR#&trent le réchauffement observé en
surface (Figure D.30), qui affecte toute la couat&gangée. Cette couche mélangée se rétrécit
au cours du mois de juillet par stratification dueflux solaire intense, apres sans doute un
approfondissement du au mélange induit par I'é@stel vent de début juillet. Jusqu’en aolt
cette couche mélangée s’amincit sous I'effet du falaire et la thermocline est assez épaisse
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du fait de la stratification en surface. Mi ao(# tieux coups de vent consécutifs entrainent un
approfondissement de la couche mélangée qui seuyibjusqu’a la fin de la simulation. Cet
approfondissement s’accompagne d’'un amincissementadthermocline. Les variations
méridiennes des isothermes sont liées a la dynanpgu I'équilibre géostrophique : lorsque
la pente des isothermes est positive vers le derdpurant géostrophique associé est vers
I'est, ce qui est le cas ici au niveau du talust@lamque ; a l'inverse lorsque la pente est
négative le courant est vers l'ouest, ce qui estale le long du talus Armoricain. Sur le
plateau Celtique, on note la persistance d’unentbeline extrémement pincée au niveau de
la zone éponge, moins profonde que sur le plateaisinant. Cette remontée des isothermes
est associée au fort courant vers I'ouest obsetaérantiére nord du domaine, forcé par les
conditions aux frontieres.
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Figure D.35 : évolution temporelle de la salinit&s@) dans les 200 premiers métres a 6.7°0O

En salinité (Figure D.35), on note toujours la netparation entre les eaux du large, salées,
et les eaux du plateau, peu salées. Au niveauldls Aamoricain, on observe dans la couche
de surface les eaux peu salées advectées parrlelloyu cyclonique vers le large. Cette
extension reste quasiment constante au coursgiidation, le tourbillon en question restant
le long du talus. De méme, sous la couche de syrfes eaux du large débordent Iégerement
sur le talus. Ce débordement reste lui aussi quoastant au cours de la simulation. On note
aussi dans la couche de surface, au niveau deailzephbyssale, I'apparition de filaments de
salinité plus faible associés a la dispersion darSolfe de Gascogne d’eaux continentales
plus douces au cours de la simulation, par legmdifftes structures méso échelle observées.
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Figure D.36 : évolution temporelle du courant zofah.s") dans les 200 premiers métres a

6.7°0

L’évolution temporelle des courants (Figure D.36hfirme leur structure quasi barotrope sur
les couches proches de la surface. Les structeresutant évoluent peu durant la simulation,
en particulier sur la plaine abyssale. On obseéamoins une décélération du courant de
pente le long du talus Armoricain, et de la brandbeetour associée. De méme le courant de
pente du talus Cantabrique décroit fortement toutoag de la simulation, et on observe
I'apparition périodique d’'un contre-courant versuést le long de la cote espagnole. Celui-ci
s’étend jusqu’a 100m de fond en fin de simulati@m constate de plus le 19 aodt une
intensification des courants dans la couche dasesfur les 20 a 30 premiers metres, lors du
dernier épisode de vent fort de la simulation, ke observe aussi en surface (Figure D.32).
Enfin, on suit bien l'intensification du courant prée la frontiere nord du domaine, qui est
présent trés tét dans la simulation.
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D.4.3 Quelgues épisodes particuliers

D.4.3.1

Episode de vent du 8 juillet

na/o7

010/07

Figure D.37 : Haut : élévation de surface (cm) eess de vent (N.fp fléche de référence 0.1
N.m?). Bas : SST (°C) et courant de surface (€).8&che de référence 0.1 cih.®e
gauche a droite : sortie du modele précéedent I'eégés durant I'épisode, et suivant I'épisode.
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Figure D.38 : Haut : température (°C) sur les 20@miers metres a 6.7°0. Bas : courant
zonal (cm.$). De gauche a droite : sortie du modéle précédléptsode, durant I'épisode, et

suivant I'épisode.
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Durant le coup de vent du 8 juillet, on a vu que Vents s’intensifient dans une structure
cyclonique centrée sur la Bretagne. Les vents esugdlfe de Gascogne sont alors de nord
ouest sur la partie nord, et d’ouest sur la paui@é (Figure D.37). L’élévation de surface est
modifiée sur le plateau par une balance de la Marers le plateau Armoricain. A la suite de
I'épisode elle revient a la situation précédentiieel. On constate que les courants de surface
s'intensifient dans la direction du vent dominangtamment sur le plateau ou ils sont
associés a un transfert de masses d’eau de la Maech le plateau Armoricain, mais aussi
sur la plaine abyssale et sur le plateau CantadriGomme pour I'élévation de surface, les
courants de surface reviennent a la situation tial@i» a la suite du coup de vent. En
revanche on remarque que la température de suffate brusquement lors du coup de vent,
de I'ordre de 0.5°C et de maniere quasi unifornrdasaone.

Sur la verticale (Figure D.38), ce coup de ventraduit par un approfondissement de la

couche de mélange, associée a une chute de larstompédans la couche mélangée, observée
en surface. Cet approfondissement se maintiensaite du coup de vent. La thermocline se

pince et les couches de subsurface sont peu afecide méme les courants sous la

thermocline sont peu affectés par le coup de \éelat différence des courants de surface.

D.4.3.2 Episode de vent du 12 aolt

13/08

Figure D.39 : comme Figure D.37, mais pour I'épisaiel? ao(t.
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Figure D.40 : comme Figure D.38, mais pour I'épisalel2 ao(t.

L’épisode du 12 aolt est assez comparable a cel@ijdillet, malgré une structure de vent
différente. Tout d’abord I'élévation de surface a&ffectée essentiellement sur le plateau, avec
une remontée des eaux pousseées par le vent slatéay armoricain. Les structures de la
plaine abyssale ne semblent pas modifiées. Lesaptsude surface s'intensifient dans la
direction du vent dominant, notamment au niveau talus Armoricain ou il devient
perpendiculaire a celui-ci au lieu de le longer. &pisode de vent d’ouest semble donc
favoriser un transfert de masses d'eaux sur lee@latA la suite de ce coup de vent les
courants de surface sur la plaine abyssale terdestenir a la situation précédant I'épisode.
Sur le plateau, les courants sont intenses vemideest malgré un vent local faible. La
température de surface, comme en juillet, diminaésrde maniére moins notable, de 'ordre
de 0.25°C. Ceci est sans doute du au vents madiessies lors de ce second épisode. Sur la
verticale, on observe aussi un approfondissemela deuche de mélange et un pincement de
la thermocline. La partie profonde sous la therinecest peu affectée par I'épisode de vent.
En revanche les courants de surface s’intensifians ¢a direction du vent.

L’épisode de vent du 18 aodt étant tres similaicelai du 12 aodt, nous n’allons pas nous y
arréter.

D.4.3.3 Upwelling de Galice

Nous avons déja remarqué la présence d’'un upwedlingarge de la Galice vers la fin du
mois de juillet (Figure D.30). En fait, deux upwetjs ont lieu a cet endroit, 'un du 12 au 18
juillet, et un autre du 24 au 30 juillet.
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Figure D.42 : Température de surface (°C) etslcouml'surface (cm'y, fléche de référence
10 cm.S.

Les Figures D.41 et D.42 illustrent le premier ujpwwg. On observe du 10 au 14 juillet des

vents de surface favorables a un upwelling locakt&-dire paralléles a la cote avec celle-ci
a gauche. Cet upwelling se développe avec un k&gard sur le vent ; il est tres visible en

température de surface, avec des écarts de I'o@lr@ & 4 °C avec les eaux avoisinantes.
L’élévation de surface se creuse localement, eblgant au niveau de l'upwelling respecte

cette pente.
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Figure D.43 : Elévation de surface (cm) et s:;zesye{m (N.rif), la fleche de référence vaut
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Figure D.44 : Température de surface (°C) et coudmburface (cmY, la fleche de
référence vaut 10 cm's

Le second upwelling (Figures D.43 et D.44) a deadataristiques en tout point comparables.
On notera que I'écart en température avec les eaisines est encore plus marqué et atteint
presque 5 °C. Il semble avoir une plus grande sidanspatiale, et I'on note les 28 et 30

juillet la formation de filaments d’eau froide asis a I'upwelling.
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D.5 Validation du modele

Avant de s’intéresser aux statistiques d’erreunubalele, sur lesquelles repose I'analyse des
performances d'un réseau d'observation, il convidat s’assurer que la simulation de
référence est réaliste. En effet, le principe carsiat que les covariances d'un ensemble de
simulations représentent fidélement les erreurandualéle relatives au parameétre perturbé
repose sur I’hypothése que le modeéle est non bibligés allons vérifier cette hypothése par
une comparaison des résultats de la simulatiogféeence avec les observations disponibles.

D.5.1 En surface
D.5.1.1 SST AVHRR

Nous commencgons par étudier la température decguda I'océan, grace aux observations
du radiomeéetre AVHRR, embarqué sur le satellite NOBA de I'agence américaine,
disponibles sur le site de DERDeutsches Zentrum fiir Luft -und Raumfahrt, I'agenc
d’aérospatiale allemande). AVHRR ("Advanced VergiHiResolution Radiometer”) est un
instrument mesurant les ondes émises ou réflégldieda Terre dans le domaine visible a
infrarouge par 6 canaux d’observation, adaptés anésure de jour comme de nuit.
Malheureusement, ces images sont sensibles auwesuagcouverture spatiale s’en trouve
donc réduite. L’agence DLR produit des images géas des effets dus a la courbure de la
Terre, la brillance en surface, et des effets ddraste. Elle fournit des données composites
en moyennes journaliere, hebdomadaire et mensiglleaison de la couverture nuageuse au
cours de I'été 2004, particulierement couvert, naaissi de la variabilité de la SST, qui peut
étre tres significative sur 7 jours, nous n‘avon@miné que les cartes de moyenne
journaliére. Des informations plus précises surd#éement des données AVHRR effectué au
DLR sont disponibles sur leur site internet.

SST symphonie, 3-4 juillet 2004

2 http://eoweb.dIr.de:8080/servlets/template/welcemeyPage.vm
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SST symphonie, 21-22 juillet 2004
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Figure D.45 : SST (°C) vues par AVHRR (gauche) et parddele Symphonie (droite). Les
lignes isobathes 200, 2000 et 4000m sont notéess B4 sont qu’indicatives pour les
données DLR en raison d’approximation dans la prapechorizontale.

On constate premiérement que la simulation esttaomaent plus froide que les observations
au fond du Golfe de Gascogne, notamment en juillatre le 4 juillet et le 22 juillet, on
observe un réchauffement du méme ordre dans ldationu et dans les observations, et les
températures de surface au nord de la zone obssovdedu bon ordre de grandeur dans le
modele. En revanche, au fond du Golfe, la Langueuw€haude est beaucoup plus chaude
dans les observations que dans le modele, de Z dir8quillet. Le gradient zonal de SST
entre le sud-ouest de la zone et le fond du Gaifernalgré tout présent dans le modeéle, avec
un bon ordre de grandeur. De méme les eaux plitef@u sud de la Bretagne sont présentes
dans les deux jeux de données. Le 25 juillet, senke une bande d’eau chaude vers 48°N
dans les observations qui est trées surprenantsiagit peut-étre d’'une erreur dans le
traitement des données par DLR, car cette tacremudtbaude n’est pas présente sur la vue
prise 3 jours avant. Au fond du Golfe, I'écart enles observations et le modele est a son
maximum. En revanche, on observe tres bien l'upagltie Galice, ainsi que plus a l'est le
long du plateau Cantabrique. Il est déja observdesudonnées du 22 juillet, mais tres peu
marqué dans le modele. Le 25 juillet, le modelesgmée un upwelling bien formé. Il a une
extension spatiale tout a fait conforme aux obsems, et la température modélisée est du
bon ordre. Au mois d’'aolt, I'accord entre les SSTndodéle et des observations semble
meilleur, pour ce que I'on peut voir des observaidOn observe notamment les 13 et 19 aolt
des eaux plus chaudes accolées a la cote au fo@alfe; ainsi qu’une langue d’eau chaude
se répandant sur la plaine abyssale vers 6°0O. efghton du 19 aolt permet de confirmer
I'orientation SO-NE des isothermes de surface dmpsartie sud-est, qui est respectée dans le
modele. A la fin de la simulation, nous avons accése tres nette observation le 31 aodt,
date a laquelle nous n'avons plus de sorties duéelepdussi nous ne pouvons que la
comparer au dernier champ disponible, qui est cadsi 28 et 29 aolt. Cette observation
permet de distinguer les directions vers lesquakesépand la Langue d’eau chaude au fond
du Golfe. Tout d’abord elle se répand vers I'ouestaage du plateau Cantabrique, ce que le
modeéle représente assez bien, ainsi que I'extena@mla plaine abyssale a ce niveau. Puis
on observe des eaux chaudes le long de la coteahugli sur une bande beaucoup plus large
gue dans le modele ou ces eaux chaudes sont callies6te. Enfin, on observe bien une
langue d’eau chaude le long de la pente du talumoAcain, jusqu'a 46°N dans les
observations le long de l'isobathe 4000m, et pltendue dans le modéle centrée sur
I'isobathe 2000m. Ces taches sont comparables taugtiges vues sur la Figure D.4 qui
signent la présence d’'un courant de pente. En rbeame modele ne représente pas les eaux
froides présentes dans les observations du notalasi Armoricain jusqu’a 46°N tout au long
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de I'été. Ceci n'est pas surprenant car ces eades sont dues au meélange par les ondes
internes essentiellement forcées par la marée r@dngf al., 1982), qui n'est pas représentée.
De méme les eaux trés froides observées localeaweldrge du Finistére, correspondant au

Front d’'Ouessant et dues au mélange induit paroktefnent des courants de marée sur le
fond, ne sont pas présentes dans le modele.

Le modéle semble assez performant pour modélisatifi@rentes zones caractérisées par leur
température de surface, exception faite des phémesniaduits par la marée. Ces différentes
zones sont notamment la langue d’eau chaude audoriblfe, des eaux chaudes le long de
la cote Aquitaine, de I'eau chaude qui remonteahdfdu Golfe le long du talus Armoricain,
une langue d’eau chaude qui se répand sur la pidiyssale au large a 6°0, et 'upwelling de
Galice fin juillet, associé a des eaux froides siraulation est néanmoins plus froide que les
observations, de 1 a 3°C localement.

D.5.1.2 Elévation de surface Topex et Jason 1

Les autres données satellite a notre dispositiont Bs données altimétriques, mesurant
'anomalie de la hauteur de la mer. Les donnéesurées par les satellites altimétriques,
Topex-poseidon (qui s’est arrété en 2006), Jas@FQ et Envisat, sont disponibles sous la
forme de champs d’élévation de surface projetésumargrille a deux dimensions, dans la
base de données AVISO par exemple. L'élaboratiosedechamps nécessite un traitement
des données brutes, toutes mesurées au nadir allitesaadapté aux échelles du large mais
peu adapté aux phénomenes cétiers, qui ont dessioms spatiales souvent plus courtes et
sont souvent anisotropes, avec une variabilité tealle trés grande. Il est donc indispensable
de traiter les données sur les traces elles-ménest I'objet de nombreux travaux au sein du
LEGOS, avec le projet Albicoca (Altimeter-Based Istugations in Corsica, Capraia and
Contiguous Areas) en Méditerranée (Vignudelli et 2005), les travaux de thése de Jérdme
Bouffard (2007), ou encore la chaine de traitenXetraick, issue du projet Albicocca (Roblou
et al., 2007). Cette chaine de traitement permeblaparaison des données d’élévation de
surface avec les données d'observation. En effetdemnées brutes le long des traces sont
corrigées des effets de la pression dit de bareneberse, des effets de marée terrestre, des
effets de charge. De plus, afin de rendre les demngsues des observations satellites
comparables avec notre modéle ou la marée n'esppsente, les données satellite sont
corrigées du signal de marée océanique issu du lembaeotrope MOG2D. Nous pouvons
alors comparer pour chaque trace la mesure satdlidtitée avec X-track et la trace
équivalente modélisée par Symphonie.

Pour chaque trace des observations et du modelmpolenne spatiale a été 6tée afin de
s’intéresser a I'échelle des phénomeénes et noévallition temporelle du niveau de la mer.
Les observations ont été moyennées sur une fedéti8.4 km afin d’6ter les variations de
tres petite échelle spatiale et faciliter la lisi®j mais aussi sur une fenétre de 50km pour
effectuer la comparaison entre le modele et leerwhions a des échelles spatiales de
longueur d’onde intermédiaire.
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Figure D.46 : Gauche : mesures d’anomalies de hastda mer (cm) en fonction de la
latitude pour les observations traitées avec Xdrfiltirées sur une fenétre de 18.4 km (bleu)
et les données correspondantes dans le modéle Syrghouge), pour les traces 137 (haut)
et 172 (bas) de Jason 1. Droite : identique, maigrges données sur la plaine abyssale
uniquement (bathymétrie supérieure a 4000m), leméles observeés issues d’X-track étant
filtrées sur une fenétre de 50 km dans (rose).

On constate tout d’abord la plus grande variabdfgatio-temporelle des séries d’observation.
Les amplitudes des séries observées, filtréeskiB, sont plus élevées, et les changements
de situation d’'une mesure a l'autre sont plus mésqque dans le modéle. Les séries
observées présentent de nombreux pics de petitdl@dpatiale, qui sont mal représentées
par le modéle. Bouffard et al. (2008a) ont montré i modele Symphonie, mis en place sur
la Méditerranée Nord-Ouest mais avec la méme gnllest pas assez énergétique dans les
échelles spatiales inférieures a 50 km. C’est ¢esgmble se confirmer ici. Les variations de
I'élévation de surface, dans la gamme de longudiande intermédiaires, dans le modele
présentent une amplitude et une extension spasalésfaisantes, vues sur les comparaisons
avec les observations filtrées sur une fenétreOdath

La trace 137 (Figure D.46) de Jason est fidelemepmesentée par le modele Symphonie en
début de simulation. Par la suite, les donnéesrobsg présentent des pics aux petites
échelles spatiales non représentés par le modd&ealitférences sont plus marquées au niveau
du plateau et du talus continentaux. On observeeeanche un bon accord en terme
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d’amplitude et d’échelles spatiales des structyresr les structures de longueur d’onde
intermédiaire, sur la plaine abyssale. Ceci sefigéaussi sur la trace 172 de Jason, qui
présente de nombreux pics de petite échelle noregeptés dans le modele (Figure D.46
gauche), tandis que les variations de hauteur dedméongueur d’'onde supérieure a 50 km
sur la plaine abyssale ont des caractéristiquelsstesa (Figure D.45 droite), malgré des
difféerences de localisation et de signe au coursad@mulation. La comparaison avec les
observations plus haute fréquence confirme quesdasts sont importants sur les plateaux
Celtique et Cantabrique, ainsi qu’au niveau dustatantinental. Les traces 61 et 248 de
Topex-poseidon illustrent elles aussi les écartomapts entre le modéle et les observations
a I'abord et sur le plateau continental. La tra2epfesente de trés gros écarts sur le plateau
Celtique entre les observations et les sorties ddete (Figure D.46 gauche), et des variations
de plus grande longueur d’onde réalistes en taillen amplitude au niveau de la plaine
abyssale (Figure D.46 droite). De méme la tracefé8ente des pics d’élévation de surface
de grande amplitude sur le plateau Cantabriquengbski modéle ainsi qu’'au passage du
talus continental et, dans une moindre mesurdgespiateau Celtique. L’accord qualitatif sur
la plaine abyssale dans la gamme de longueur d’'onidenédiaire est en revanche trés bon
(Figure D.47).
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Figure D.47 : Comme Figure D.46, pour les traceséduf) et 248 (bas) de Topex-poseidon.
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L’élévation de surface du modele apparait donc cenassez fidéle sur la plaine abyssale
pour ce qui concerne I'échelle et I'amplitude désidures mesurées, dans une gamme
d’échelle spatiale égale ou supérieure a envirokmd0En revanche, les différences de niveau
entre le plateau et le large et leur variabilitéglée temps ne sont pas représentées dans le
modele, ou alors avec une amplitude trés faible. dteictures modélisées sur le plateau sont
la aussi de plus faible amplitude dans le modeks \ariations de I'élévation de surface
observée pres des cotes restent malgré le traitedesrdonnées sujettes a une incertitude plus
grande. Tout d’abord les données altimétriques brgtt polluées par la présence des
continents qui détériorent la correction radionugtei jusqu’a 30 km de la cbte, d’'autre part
les corrections dues a la marée océanique soufftkast aussi d’'une incertitude, qui est bien
entendu plus élevée sur le plateau, ou la maree @us grande amplitude. Ceci rend la
comparaison entre les observations et les donnéesdéle moins aisée sur le plateau.

L’adéquation relative en terme d’échelle spatidlel’amplitude entre les observations et le
modeéle au niveau de la plaine abyssale est satisfi@ pour s'intéresser aux phénomenes
meso échelle générés a linterface entre l'océanfopd et le plateau. La limite de
représentativité du modele, en termes d’élévatiersutface, limite I'étude a des structures
méso échelle bien développées, de type tourbibonsiéandres, de durée de vie de quelques
jours a quelques semaines.

D.5.1.3 Elévation de surface a la cbte par les marégraphes

Afin de compléter la validation de I'élévation derfece représentée par le modele entamée
par la comparaison avec laltimétrie, nous analgsamintenant les données issues des
marégraphes de la zone. La comparaison avec lésssdu modele permet de valider les
évolutions basse fréquence de I'élévation de serfata céte. Les données marégraphiques
que nous utilisons sont des données d’élévatiosudiace fournies toutes les heures. Une
analyse harmonique a permis d’éter 65 composargete Hréquence de la marée océanique.
Les effets du barometre inverse ont été retirésegedl champ de pression atmosphérique
issue du modéle Aladin. Puis, les données a 2 bauredté moyennées sur 2 jours pour étre
comparables avec les sorties du modele.
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Position des maregraphes
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Figure D.48 : positions des 15 marégraphes utiligégr la comparaison avec le modele.

L’accord avec les marégraphes est vraiment trésfaigant. Les tendances a plusieurs jours
sont respectées, notamment une montée des ealexgateau Armoricain, ainsi que les pics
dus aux épisodes de tempéte. Les différencesussphrquées ont lieu de I’Aquitaine, depuis
Boucau plus précisément, jusqu’a la Galice, zong faguelle 'amplitude de I'élévation de
surface du modele est plus faible que dans lesnadigans. Il est a noter que la modélisation
de I'élévation de surface en Manche est tout adaitecte, malgré les réserves que nous
avons émises sur cette zone dans notre simulation.

Ce bon accord des données marégraphiques leveandegpartie les doutes suscités par la
précédente comparaison des données altimétriq@esyhamique de notre modéle s’avéere
donc réaliste sur le plateau, tant que peut I'é@tree simulation dont la marée est absente.
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Figure D.49 : comparaison des séries temporelletedation de surface autour de la
moyenne temporelle pour les observations aux mapdgss (bleu) et les sorties du modéle
correspondante (rouge). Les marégraphes sont cdagsé@auche a droite et de haut en bas,

de Cherbourg au nord est a La Corogne au sud ale# zone en longeant la cote. Les
dates des 3 épisodes de vent des 8 juillet, 18 abit sont indiqués en traits mixtes
verticaux. Les corrélations entre les deux séergrg sndiquées dans le titre ainsi qu’un
indicatif du lieu.

D.5.1.4 Données de couleur de I'eau

Les données de couleur de I'eau sont principalemgigées en océanographie pour étudier
I'activité biologique dans la couche de surface,l@dransport sédimentaire. Néanmoins la
chlorophylle et les sédiments sont sensibles a Hgsigue de I'océan, notamment la
dynamique, pour laquelle ils peuvent s’appareniéestraceurs. Ce type de diagnostic est en
particulier possible lors des pics de densité derophylle au printemps, a I'occasion de la
floraison ou « bloom phytoplanctonique ». Nous &vdonc utilisé quatre cartes de couleur
de I'eau prises par l'instrument MODIS (Moderates®ation Imaging Spectroradiometer, ou
radiometre d’image a résolution modérée) du stdefigua de la NASA, l'agence spatiale
américaine. Elles ont été prises a la mi-mai 200&nedvril et mai 2005, et ne sont donc pas
représentatives de notre période d’étude. Ces isnsge disponibles sur les sites Internet de
'ESA et la NASA. Malgré les précautions nécessaipsur interpréter les images
instantanées de phytoplancton, traceur passif &&wdgns un champ de vitesse (lire par
exemple Le Hahn et al., 2007), ces images nousigment sur les types de structures
dynamiques présentes sur la zone et leurs échelles.
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Figure D.50 : images Modis de couleur de I'eau 16117 mai 2004 (images ESA/NASA,
haut), et vorticité relative de surface du modgtenphonie le 9 ao(it 2004 (6%, en bas).

On voit sur la Figure D.50 un méandre de chloroptgkmé le long du talus Armoricain,
dans une structure cyclonique, au méme endroitau$ trouvons un tourbillon cyclonique
dans le modele. La taille de cette structure senmbles petite sur les images Modis,
néanmoins l'ordre de grandeur est proche. Justesudude ce tourbillon, on observe un
filament zonal de chlorophylle de dimension compbrau filament de vorticité vu sur le
modele Symphonie au sud ouest du tourbillon. VEBf&N4on observe en sortie du Plateau des
Landes une structure filamentaire en croix brigémt I'évolution entre les deux images
semble indiquer une activité vorticale de type cpigmon associée a deux lobes de vorticité
positive et négative, schématisée ainsi :
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o

Figure D.51 : schéma d’une structure de vorticitpalaire de type champignon

Le modele présente le méme type de dynamique, mmersédroit.
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Figure D.52 : images Modis de couleur de I'eau 18sa2ril et 6 mai 2005 (images
ESA/NASA, haut), et vorticité relative de surface ddatl@Symphonie les 9 et 17 aolt 2004
(10* s?, en bas).

Les images de la Figure D.52 sont plus espacées ldaemps. La premiére n’est pas trés
nette en terme de structures observées, néanmoimistingue clairement un méandre de
chlorophylle enroulé de maniére cyclonique au suddssin. Le long du talus, on semble
distinguer deux structures de type cyclonigue atEs®u talus. Une semaine plus tard, la
zone est littéralement couverte de structures dee tjourbillonnaire, cycloniques et

anticycloniques. Ces structures sont complexeslesi?lateau des Landes et en sortie du
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Canyon de Cap Ferret, de type champignons, digilesiplets. Un tourbillon cyclonique
dont on soupgonnait la présence le 29 avril edbleite 6 mai plus au nord le long du talus. Il
semble étre localisé a peu prés au méme endroisuyuia serie de photos de la Figure D.50
datant de I'année précédente, et donc proche detoelivé dans notre simulation. Il est de
dimension supérieure a ceux observés au sud-est, eab comparable avec le tourbillon
simulé. Notre simulation présente dans son ensembies de tourbillons formés, malgré une
structure dipolaire de type champignon au bord ldteBu des Landes. De plus la variabilité
temporelle semble plus faible, la situation 8 jopiss tard étant assez proche de celle du 9
ao(t, le dipOle étant simplement advecté plus mela

Ces deux exemples, malgré le fait que les obsensint lieu au printemps et non en été,
nous permettent de noter que le fond du Golfe dsec@me et en particulier la sortie du
Canyon de Cap Ferret est une zone de forte activitécale. Le long du talus est lui aussi un
lieu ou peuvent se former des tourbillons, lorsigulus Armoricain marque un changement
de direction. Enfin, la présence de nombreux tolarsl cycloniques sur la zone dans les
observations confirme la présence de ce type detstes, beaucoup moins documenté dans
la littérature que les tourbillons anticycloniquiss type Swoddies référencés notamment par
Pingree et Le Cann (1992a, 1992b), dont la prédanca a été confirmée Van Aken (2002).
Les études de Pingree et Le Cann portent sur debiltons formés en hiver, ce qui n'est
peut-étre pas le cas ici et peut expliquer ce®diffces. Notre simulation a lieu en été, qui
n'est pas non plus la saison des cartes présentgas, la prédominance de structures
cycloniques dans notre simulation ne semble pasliste. Les structures de vorticité
modélisées ont des échelles spatiales |égérem@@risure aux structures observées par
satellite, mais I'ordre de grandeur est correct.

D.5.2 Sur la verticale

Aprés nous étre intéressés a I'état de la meudace, nous nous intéressons maintenant a la
représentation fidéle de la mer sur la profond@eci tout d’abord pour s’assurer que les

masses d’eau typiques de la zone sont bien présantds aussi parce que les variations

hydrographiques sur la verticale déterminent I'dehées processus méso échelle qui nous
intéressent tout particulierement.

D.5.2.1 Relevés AXBT de la campagne Mouton 2004

Un premier jeu de données exploitables est cogstiturelevés de température sur la colonne
d’eau effectués le 27 juillet 2004 par AXBT (« Airbe Expendable Bathythermograph »)
durant la campagne MOUTON (« Modélisation Oceéaniglign Théatre d’Opérations
Navales ») effectuée par le SHOM (Service Hydrogigque et Océanographique de la
Marine), qui nous a gracieusement donné acces aesares. Elles sont présentées sur la
Figure D.53 avec les sorties du modeéle correspdadan
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Localisation des donnees houton Z7/07/2004
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Donnees Symphonie 27-28/07/2004, 7.4deg O
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Figure D.53 : carte des profils verticaux et reledestempérature (°C) dans les 200 premiers
metres en fonction de la latitude lors de la cammEalyIOUTON et température du modéle
(°C) correspondantes. Les isothermes sont indigtatesles 0.5°C

On remarque que les températures de surface obsewsa@nt plus chaudes que celles
modélisées, de 0.5 a 1.5°C localement. Ceci cosfice que I'on a déja déduit des
observations satellite de SST par AVHRR. Cet écartednpérature est sans doute lié a la
profondeur de la couche mélangée, qui est plusopdef dans le modéle que dans les
observations. La quantité de chaleur recue endans le modéle est mélangée dans une
couche plus profonde, ce qui la «dilue » et induie température dans cette couche
mélangée plus faible que si celle-ci était plus aminEn revanche, la thermocline dans le
modele semble étre a une profondeur proche de aedlervée, malgré des écarts locaux. Sa
partie supérieure est plus mince en raison dedalede mélange plus profonde, en revanche
les eaux sous la thermocline deviennent rapidenpdug froides dans le modele. Les
observations réalisées entre la thermocline etr@Gfe profondeur indiquent des eaux entre
12 et 12.5°C, tandis que le modele présente des dascendant a 11.5°C. C’est une
différence notable entre les deux jeux de donn@®esnote que la thermocline est moins
profonde et plus pincée sur plateau Cantabriquie @lateau Celtique que dans la partie
hauturiére, dans le modéle comme dans les obsemgatbur le plateau Celtique, les eaux de
fond sont nettement plus froides dans les obsemnstgue dans le modele. De méme la
thermocline y est plus pincée dans les observatjoeslans le modéle. Ceci est du au fait que
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nous ne modélisons pas la marée, qui induit unnfd@tange sur le fond par les courants de
marée sur le plateau. De méme la thermocline obsearst toujours beaucoup plus diffuse au
niveau du talus Armoricain, au point d’affectertéanpérature de surface comme vu sur les
mesures satellite AVHRR, en raison des ondes iesequi induisent un mélange local dans
cette thermocline. Ces ondes étant forcées notainpaena marée, on ne retrouve pas un tel
mélange dans le modeéle, ou de maniéere faible. lagtions de la profondeur de la
thermocline sur la plaine abyssale sont d’'un bodreorde grandeur, tant au niveau du
déplacement vertical, de l'ordre de 5 a 10 m, qas échelles horizontales de ces
déplacements, entre 50 et 100 km. Ces variatiomg associées a des phénomenes
dynamiques de type méso échelle, tels que lesiliomb et les méandres. On remarque sur
'observation a 7.1°0O un approfondissement de kErntlocline tres marqué a 46°N. Cet
approfondissement ne concerne qu’un seul profilicadr aussi il est possible qu’il s'agisse
d’'une erreur dans le traitement des données, &t matllons pas essayer de l'interpréter.

La comparaison des données de température entobsesvations Mouton et les sorties du
modele montre des différences notables de profondeu couche de mélange et de
température des eaux situées sous la thermoclagsignatures de la marée, telles que des
eaux de fond bien mélangées sur le plateau ou lengeesur la colonne d’eau au niveau du
talus par les ondes internes, sont évidemment tdssee la modélisation. En revanche, les
variations spatiales des isothermes de la thermmctjue I'on peut associer a la dynamique
méso échelle typique, sont représentées de madaliste par le modéle, de méme que la
position moyenne de la thermocline sur la plaingsalle et sur les plateaux continentaux.

D.5.2.2 Relevés de flotteurs Argo

Des mesures ponctuelles de température et detéadumi 2000m de profondeur ont pu étre
réalisées par des flotteurs lagrangiens déployezmie. Les données des flotteurs Argo sont
disponibles sur le site du groupe mission CoriolBifférentes campagnes de mesure ont
permis le déploiement de prés de 3000 flotteurA I'ensemble des océans du globe. La
plupart de ces flotteurs ont été déployés en pbedan afin d’étudier la dynamique des

courants hauturiers ou la méso échelle du largetr@uve finalement assez peu de flotteurs
Argo sur les zones cétiéres.

Les flotteurs Argo sont calibrés afin d’étre imm&sg une profondeur donnée, de l'ordre de
1000m typiquement, et ainsi dériver en méme tenojesla masse d’eau considérée. Tous les
10 jours (quelquefois 5 selon les besoins), ledlot plonge jusqu’a 2000m, ou plus, puis
remonte a la surface tout en mesurant les carsiitgres (température et salinité) des eaux
qgu’il traverse. Une fois en surface, il envoie eegsures a un satellite, qui détermine au
passage la position du flotteur, et le satelliterknvoie a un centre de collecte des données,
ou elles sont traitées avant d’étre distribuées.

La mesure de la température et la salinité permétater un diagramnteS caractérisant les
masses d’eau traversées. De plus, ces mesurestigaitnge calculer la densité de I'eau et ses
variations sur la verticale. Ces variations sengedgterminer la fréquence de flottabilité, ou
fréequence de Brunt-VaisaNidéfinie par:

3 http://www.coriolis.eu.org/cdc/
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NZ(Z) = —&d_p (D.42)
P, dz

Cette fréquence intervient dans le calcul du premaigon de Rossby qui caractérise I'échelle
horizontale des phénomenes baroclines, de type dr&gnourbillons ou courants de pente.
L’étude des données de température et de salioité imtéresse donc a plusieurs titres : une
identification des masses d’eau caractéristiquele €echelle des structures baroclines.

Durant la période de juillet et aolt 2004, seulflotteur ayant des mesures disponibles a la
fois en température et salinité traverse la zogtude. La Figure D.54, reprise de Le Hénaff
et al. (2008), présente une comparaison des gremdeasurées par le flotteur et celles
modélisées au méme endroit.

0 5 10 15 20 25 0 2 4 6 8 10
Figure D.54 : (a) localisation des relevés du fbott Argo (carrés) sur la zone d’étude, (b)
diagrammed-S (°C, psu) relatif a la mesure effectuée sumkeéblanc en (a), le 12 juillet
2004, avec profondeurs des masses d’eau caraéGtgrést, pour le modéle (trait épais avec
ronds) et les observations (trait fin avec croe§ec valeurs constantes de 'anomalie de
densité potentielle, (tous les 1 g.m tirets), (c) fréquence de Brunt-Vaisala €16") pour le

modele (trait épais avec ronds) et les observat{tma#t fin avec croix), dans les 200
premiers metres, (d) comme (c) mais dans les 268fiiprs metres.

Le diagrammé)-S (Figure D.54b) indique tout d’abord que les edexsurface, aux densités
faibles donc repérées en haut du diagramme, sosdladté plus faible, de I'ordre 0.05 psu,
dans le modele que dans les observations. En regate température de surface semble
correcte, ce qui tranche avec les conclusions gé¥rde la validation des champs de
température. Cette mesure ponctuelle ne remetftagifgas en cause les résultats précédents.
La halocline est repérée a 70m de profondeur damddux jeux de données. Le minimum de
salinité situé sous la halocline a la méme valemsdes deux jeux de données, en revanche il
est plus profond dans les observations (450m) que & modéle (300m). Plus en profondeur
les eaux meéditerranéennes, caractérisées par umoraxde salinité, sont beaucoup moins
salées dans le modéle que dans les observatiofisrdie de 0.2 psu. De plus, cette masse
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d’eau n’est pas assez profonde dans le modéle (800m) comparé aux observations (1000m).
Plus en profondeur, les masses d’eau retrouvent des caractéristiques trés proches dans la
représentation des eaux de la Mer du Labrador vers 1600m. Les différences de masses d’eau
observées entre 100 et 1600m de fond proviennent sans aucun doute des conditions initiales
imposées par le modele Psy2vl, car de telles masses d’eau ne peuvent avoir subi d’intenses
modifications au cours des quelques semaines de simulation.

Ces écarts sur plan hydrographiques affectent peu le prdfil dent le maximum se situe a

la base de la couche de mélange. Dans les 200 premiers metres (Figure D.54c) legrofil de
du modéle est tres proche de celui des observations, méme si le pic est moins profond dans le
modéle, confirmant que la couche de mélange du modele est Iégérement trop mince. Malgré
cela 'amplitude de ce maximum est tres proche dans les deux cas, et la valeur prise plus en
profondeur aussi. En deca de 200m (Figure D.54d), le profN ddeint un minimum vers

250m de fond qui n’est pas présent dans le modele, mais les valeurs prises en deca sont d'un
bon ordre de grandeur.

Les valeurs deN nous permettent de calculer le premier rayon de Rd3sbgractéristique
I’échelle horizontale des phénoménes baroclines, selon la formule de Chelton et al. (1998) :

R :ﬁT [ N2dz (D.43)

Le Tableau 1 récapitule les valeurs trouvées pour les 6 releves disponibles.

I 1 Obs 1 Model 1
I Point a I 1501 I 1519 I
I Point b 1 1511 1 1545 1
I Point ¢ 1 16.09 1 1646 1
I Point 4 1 1539 1 1541 1
Pointe 1591 1588
Point f 1584 1612

Tableau D.1 : valeurs dB; (km) pour les observations (gauche) et le modeéle (droite), pour
les 6 points représentés Figure D.54a d’'ouest vers l'est.

Les valeurs trouvées sont tres proches malgré les différences observées sur le diagsamme

et le profil deN. En effet la formule (D.43) est une formule intégrale qui gomme le fait que le
pic deN est a une profondeur différente dans le modéle et les observations. L'amplitude
respectée du maximum d¢ explique cet accord dans les valeursRieAinsi malgré des
différences d’hydrographie notables sur les couches profondes de notre simulation, I'échelle
horizontale barocline, déterminant les phénoménes que nous souhaitons particulierement
étudier, est tout a fait réaliste.

Le réalisme satisfaisant de notre modele pour représenter la dynamique du Golfe de Gascogne
nous permet de considérer que le modéle a un biais suffisamment faible pour que ses
moments d’ordre deux, c'est-a-dire les covariances d’ensemble associées a diverses sources
d’erreurs, seront significatives. Ce sont ces covariances qui vont étre utilisées pour I'analyse
des performances de réseau d’observation par la techniqgue RMS présentée au chapitre
suivant.
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Chapitre E : Golfe de Gascogne : Résultats et analyse

Article accepté pour le numéro spécial Qeean Dynamicsprésenté a l'atelier GODAE
« Assessment of the value of GODAE results for @daand shelf seas models » tenu a
Liverpool en octobre 2007, sous le titre :

Le Hénaff, M., De Mey, P., and P. Marsaleix, 2088sessment of observational networks
with the Representer Matrix Spectra method — Appliation to a 3D coastal model of the
Bay of Biscay

Résumé

Le développement récent de la modélisation océaniciitiere a permis d’améliorer la

représentation des phénomeénes physiques complexastd zone. Nous pouvons maintenant
utiliser ces modeéles pour la mise au point de tésebobservation en zone cétiére, avec
'idée qu'un réseau d’observation performant est néseau capable de controler les
covariances d’erreur du modele. Afin de testerecetipacité, nous avons développé une
technique d’analyse, nommée « Representer Specttaxv, qui repose sur la comparaison
entre les covariances d’erreur du modeéle et desradtions grace a une matrice unique.
L’étude du spectre et des valeurs propres de omdteice nous permet de déterminer quels
modes de variabilité un réseau peut détecter midgrérreurs d’observation.

Nous avons effectué cette analyse a l'aide du neadieh modele 3D cotier mise en place sur
le Golfe de Gascogne, en se concentrant sur ligetivéso échelle de la zone. Dans ce cadre,
nous avons testé les capacités de mesure de ddge@ux altimétriques, ainsi que la stratégie
de mise en place d’'un réseau de mesures in sitesslort qu’un altimétre nadir classique
n'est pas assez performant pour mesurer la physitgs®d échelle de la zone, tandis qu’'un
altimétre a fauchée parait beaucoup plus prometlans cette optique. Les expériences
menées pour la mise au point d’'un réseau in sdigie que I'ajout de mesures de courant a
un réseau de mesure de température améliore lagtient des modes secondaires, tandis que
le déplacement de ce réseau vers le plateau cotalneméliore I'évaluation du modéele le
long des cétes.
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Abstract

The development of coastal ocean modelling in #eemt years has allowed an improved
representation of the associated complex physigsh $odels have become more realistic, to
the point that they can now be used to design whten networks in coastal areas, with the
idea that a “good” network is a network that colstnmodel state error. To test this ability
without performing data assimilation, we set upeahhique called Representer Matrix
Spectra (RMS) technique that combines the modé¢ stad observation error covariance
matrices into a single scaled representer matriganttnation of the spectrum and the
eigenvectors of that matrix informs us on which elogtate error modes a network can
detect, and constrain, amidst the observation &aokground.

We applied our technique to a 3D coastal modelhim Bay of Biscay, with a focus on

mesoscale activity, and tested the performanceanbws altimetry networks and an in situ
array deployment strategy. It appears that a singtéir altimeter is not efficient enough at
capturing coastal mesoscale physics, while a Widatl$ altimeter would do a much better
job. Testing various local in situ array configiwats confirms that adding a current-meter to
a vertical temperature measurement array improlesdetection of secondary variability

modes, while shifting the array higher on the sbhedfak would obviously enhance the model
constraint along the coast.

The RMS technique is easily set up and used asaaKlibox”, but the utility of its results is
maximized by previous knowledge of model statergpiyysics. The technique provides both
quantitative (eigenvalues) and qualitative (eigetwes) tools to study and compare various
network options. The qualitative approach is esaktt discard possibly inconsistent modes.

E.1 Introduction

The development of complex ocean models thankiseanicrease in computational facilities,
along with the increasing number of oceanic obgema have helped to get a better
representation of the ocean physics and variabildgta assimilation techniques, first
developed in meteorology, have been adapted tonogeaphy with the main objective of
forecasting the ocean state, at least at basie.sthé goal of observation networks design is
nowadays not so much about discovering unknowruffeatof the ocean physics, but rather
about correctly detecting some specific aspects stich as large-scale currents, thermocline
depths, eddies etc. These relevant observationgdviloweturn help models better represent
the associated physics, leading to a more preasklysas of the ocean state. One satisfactory
way to identify a “good” network would therefore tmetest its efficiency in (1) detecting and
(2) controlling the errors of the state of a moslgtable for whatever physics the network has
been deployed to measure.

The idea of model state error control is the bdsmany studies about array design in recent
years, most of them accompanying the developmemtatd assimilation in oceanography.
Bennett (1985) and Mcintosh (1987) first used aat@nal data assimilation technique to
study tide gauge deployment. Within that appro&dmnett (1985, 1990) defined the notion
of array modeswhich gives an insight of the impact an obsepratirray has on a model.
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Barth & Wunsch (1990) and Barth (1991) carried optimized array design by the
minimization of a cost function, through simulagathealing or genetic algorithms. The latter
approach has been followed by Hernandez et al.5)189 optimize a drifter cast strategy.
Many observation network studies rely on obsengggtem experiments, assimilating data
from true (OSES) or simulated observations (OS$&&guantify the performances of an array
and compare various networks. Hackert (1998) useHnvolving a reduced order Kalman
Filter to define the best locations for the Pil@sRarch Moored Array in the Tropical Atlantic
(PIRATA) network. Guinehut et al. (2002) used anti@pl Interpolation (Ol) technique to
address the float deployment problem in the Notilaric. Schiller et al. (2004) used OSSEs
to design an Argo float deployment in the Indiane@t In the coastal ocean, different
altimeter configurations have been compared usiS§E> to control the model error on the
continental shelf (Mourre et al. 2006). In the Medianean Sea, Raicich (2006) used Ol to
compare the various available in situ arrays. Thagonty of these studies rely on data
assimilation and comparison of the different apayformances through data assimilation, in
error reduction or correlation to a “true” stateerfdrming data assimilation is
computationally expensive for the complex physiosl ine scales characterizing coastal
processes. Using simplified data assimilation saweor interpolation techniques to perform
array design is relevant to study open ocean psesesf relatively simple variability but is
probably not ideal to study highly non-linear, neantropic physics, for which the model error
budget is much more complex. Advanced data asgionldechniques such as 4D-Var or
ensemble Kalman filter (EnKF) are probably more pped when assimilating data in a
coastal model, but the computation cost becomeshigh if many network options are to be
tested. We would certainly be interested by an @ggr assessing the relative performances
of various observation networks on a complex coastae at a relatively low computational
cost, while keeping the idea that a “good” networkst be able to detect, and provide an
efficient constraint of, model state error.

Observations are usually sparser in coastal odeanibh the open ocean. For instance, routine
altimetry observation data are filtered to keegédaspace and time scales variability and are
not satisfactory in coastal zones (Anzenhopfer9)19B8nproving altimetric data close to the
coast is a challenge currently addressed by segtudies, for example Vignudelli et al.
(2005) and Bouffard et al. (2008b). Recent masgixgo floats deployments have mainly
been designed to target basin open ocean circalatd mesoscale, although some of them
eventually end in coastal zones. Kurapov (2005henOregon Shelf, or Auclair et al. (2003)
in the Gulf of Lions studied the complexity of ctasdynamics in a data assimilation
framework. The need for observation data in coagiaks is essential, and it is important to
make sure that future observation arrays are optirdasigned.

Ensemble simulations provide an efficient way ttineste the complex model state (or
forecas) error covariance matrix, as in the EnKF (Evend&94). In this paper, we use the
ensemble approach to calculate several importaantdies characterizing how a given
observation network is able to detect state eri®ysneans of studying thexaled representer
matrix associated to a network, it is possible to exartiieedominant error modes a network
can measure. The associated eigenmodes are udefitemodal representerswvhich give
an insight of the potential a network has in teohmodel state error control. These are close
to the “array modes” defined in Bennett (1985, 1)99he representer matrix spectra of
various networks can quantitatively be comparearie another, while a more qualitative
analysis can be carried out thanks to the assdceatenvectors anghodal representersThis
technique, which we coin “Representer Matrix Sgctechnique in this paper, is explained
and illustrated in part E.2. The application onoastal ocean model of the Bay of Biscay is
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depicted in part E.3, with two examples illustrgtihow useful this technique can be,
provided that the dominant modes are robustly aautwith known dynamical processes in
the model state error subspace. Conclusions aress#dt! in part E.4.

E.2 The RMS technique

E.2.1 Theory

Let us denote the state vector under study. It is composed sdétaofn variables of interest,
distributed in space and time to adequately defieestate of the system and its evolution.
More preciselyx is anaugmentedtate vector, to distinguish it from the “classiadfinition

of a state vector, which is usually instantaneous.

We consider now a set pfobservations of the augmented state vector, degdtéf x' is the
true state of the oceayf, can be defined from this true state as

yo - H(Xt)+€ (El)

whereH is the observation operator which projects théest@ctor onto the observational
space, and is the observation error, assumed to have zermn{ea bias) and a known
covariance equal tB.

Our purposes here are to examine whether and umdieh circumstances one particular
array {H,R) can be said to be “objectively satisfactory”, amtiether, given two arrays
(H1,R1) and Hz,R2), one of them can be said to be more efficien tha other.

We assume we have anpriori estimate — a guess — of the state and its assdocgtor
statistics. The guess can be any prior estimaté sgca previous model simulation or
forecast. The case where we would haveangriori knowledge whatsoever is not so
interesting because in that case any observatamaly would bring valuable information
proportionally to its cost. Owx priori guess writes:

Xg - Xt +,7 (EZ)

wherey is the prior model state (guess) error, assumdzktof zero mean, with covariance
equal toPY, the guess error covariance matrix.

We assume here thatande are uncorrelated with each other, which is noessarily true.
The information increment brought by the observatiata on top of our guess is called the
innovation vectod:

dEyo_ygzyo_H(Xg):g_H” (E3)
whereH is the linearized observation operator at prinThe second-order statisticsatan

be used to characterize the amount of discreparoght in by the observational array. From
(E.3) we have
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(dd™) =HP°HT +R (E.4)

The right hand side part of (E.4) is a sum of twatnoes. The first one is the observational
error covariance matrix; the second one, knowrhasepresenter matrixis the projection,
onto the observational space, of the guess ern@ar@mce matrix. By construction these two
matrices are symmetric definite positive. The sunthese two matrices is referred to as the
stabilized representer mattiX¥ R dominates, the discrepancies between the obsangadind
the model are mostly due to observational erroxd tve array is pretty much useless. If
HP°H' dominates, then the discrepancies are mostlyageess and the observational array
would probably be useful to assess and then pgssilstect the model in a data assimilation
step. The Representer Matrix Spectra techniquasedon the comparison of both the model
and observations covariance matrices, without peiftg data assimilation. It is inspired by
the array modestechnique described by Bennett (1985, 1990). Ivaaational data
assimilation framework, Bennett diagonalizes tladidized representer matrix:

HP®HT +R =VSV' (E.5)

In his case, the largest eigenvalues of this mae&fine the dominant modes for the correction
of the model through the data assimilation stef,tars correction spreads to the model space
through the matri® = FP"H'V. ¥ is a matrix whose columns the author calisly modes

Here, we simply wish to compatP®H' andR without performing data assimilation. The
study of the spectrum dfiP®H'™+R does not tell us in itself which prior error moda®
detected by the array, and which ones are not @ewahst the observational noise. A solution
would be to compare the spectra of baB’H" andR to determine the modes for which the
eigenvalues oHP%H" are larger than those Bf which is a rather simple problem in the case
of independent, homogeneous observational ertssally, in data assimilation, observation
errors are considered independent, with standakdatiten consistent with the assumed
measurement erraf. In that simple casR is diagonal with constant values equal te’{.

If an eigenvalue oHP%H is larger than <{)>2 then the corresponding prior error mode
would be detected amidst the measurement noiseitaintformation would be valuable for
further assessment and assimilation.

Here we tackle the more complex case of a non-dagamon-constanR matrix. To that
purpose, we define a new representer matrixvhich is scaled by the observation error
covariance, and which we call teealed representer matrix

X:R_llePgHTR_llz (E6)
The problem of comparing the spectraH#°H"™ andR is then replaced here by the problem
of comparing the spectra gfand of the identity matrix, as we multiply bothtnizes byR ™/

on the left and right sides.

Diagonalizingy, we have access to tlsealederror modes associated with the array under
study:

% = nop' (E.7)

¢ is a diagonal matrix containing the ordered eigkres; of they matrix. This time we are
interested in eigenvalues that are larger than one; each eigenvalue is mdsedcwith a
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distinct eigenmode in observational space, condaimethe columns ofr. These modes
exhibit the prior error patterns associated witthegigenvalue, in observation space.

From (E.7), and the orthonormality of the scaledle®) we get
[ITX],I:}ITR_UZHPQHTR_UZ}I:G (E8)

¢ appears here as a rotated scaled representek niatthe new basis defined /. In the
Kalman filtering formalism,P®H", whose columns are vectors of covariance betwhen t
model at an observation location and the rest efrttodel state space is nanredtrix of
representersHerep = P°H'R 2. can be seen as a matrix of representers for tiespae. a
matrix of modal representerdndeed, each column gfcontains the patterns associated with
a scaled mode, but in model state space. Thisveryavaluable piece of information giving
insight into the impact an observation network wiohlave on the model state. As this
analysis is performed altogether in space and ttivee,scaled modes may give information
about the relevance of the spatial resolution oét@vork, but also of its time sampling. The
modal representers have their signature in thenfolllel space and time.

Modal representers obviously remind us of Bennetttay modes. They are different in that
modal representers are homogeneous to the stater wariables while array modes are
homogeneous to the product between the consideatziand observed variables, and in that
the eigenmodes from which they are built are diifér The two approaches are similar only if
R is diagonal and homogeneous. In this case we \Ritd, and thereforeHP°H’, y and
HPYH™+R all have the same eigenvectors. We simply lpard’2p.

If one wants to compare two networks defined Hy, R;) and H;, R2), one has to calculate
the scaled representer matrix and the associatxtrap The network which has the largest
number of eigenvalues above unity can be defineth@ebjectivelybest network, in the
sense that it is able to detect more of the scaledes. Because of the scaling by fe
matrix, the direct comparison of eigenvalue spedtraelevant even if the number of
observations is not the same for both networks. edeer, the scaling biR theoretically
allows comparing networks which do not measurestirae physical variables, provided that
such a comparison makes physical sense. As a comapteto spectral analysis, visual
inspection of the modes associated with the largggnvalues of the spectrum is probably
necessary, since it provides some form of verificathat the appropriate error-space physics
are captured by the observational array.

Our definition of theobjectively best network is not universal. One could for ins&a
consider that the most efficient network is the dhat explains the largest scaled error
variance, i.e. which has the largest sum of eigemgaofy, or that it is the one explaining the
largest part of the scaled variance associate@rwesphysical or dynamical features one is
interested in. The former criterion is an accemadternate quantitative criterion, but would
not facilitate physical interpretation in termstbé modal representers. The second criterion
can use our approach as long as the state spadmbagedefined as a projection onto the
desired physics.

Practical aspects of the technique, e.g. how cationls are carried out, and hdw is
accessed, are reviewed later in the paper.
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E.2.2 Example

s © = 0.4

A

0.2

o

A

Figure E.1: (a) Model sea level error standard aggn. Two observation networks are
plotted: East-West (E-W) network with circles, Me®outh (N-S) network with squares with
a central cross. The central point belongs to b¢h.Correlation in sea level error between

the central point and the rest of the domain. @I&d representer matrix spectra of E-W
(thin line with squares) and N-S networks (thiclelwith circles). The dot-dashed line is the

spectrum of the identity matrix, equal to 1.

Let us consider a single-variable 2D model at aetimat which time the prior error
covariance matrix? is assumed to be known, and two observation n&syame triplet in
the North-South directionH3), the other triplet in the East-West directioH,), both
observing at that timeé only. We consider the observation errors to bespesdent and
homogeneous so that the observational error cowaimatrixr is diagonal and the same for
both networks. Figure E.1la shows a map of the atandeviation of the prior error at
observation time, and the location of the two &ipl As the standard deviation patch appears
to be isotropic, one may not look further and irtfeat both networks would be equivalent in
constraining the model state error subspace. Howdnen the spatial correlation of prior
errors (Figure E.1b), we can see that error cdroglascales are larger in the E-W direction.
This is akin to anisotropy found in shelf seas, ttuthe neighboring presence of the coast or
shelf break. Anisotropy in the model state errdyspace directly affects the performances of
the two networks, and translates into distinctetakpresenter matrix spectra (Figure E.1c).
The N-S triplet spectrum is characterized by therenvalues higher than 1, while the E-W
triplet spectrum has only one. In effect, the Nriplét is able to detect more degrees of
freedom (d.o.f.s), while the E-W triplet (redundgintonstrains only one d.o.f. of state error.
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This interpretation is confirmed by Figure E.2, wim@, for each network, the three modal
representers contained pin as defined in the previous section, associatéld @genvalues of
the scaled representer matrix. While the first nhodpresenter exhibits the same pattern for
both networks, consisting of a large central cohiee®ne in the E-W direction, the second
and third modes differ. In the case of the N-S wekwmodal representers 2 and 3 do bring
fresh information with respect to mode 1. In theecaf the E-W network 2, modes 2 and 3, of
low amplitude, are only modifiers of mode 1 witktlé new information, given the longer
correlation scales in that direction.

Mode 1 . Mode 2 . Mode 3

E-W Network

N-S Network

Figure E.2: Modal representers in sea level for EBx8V (top) and N-S (bottom) networks.
From left to right: first, second and third mod€&wontinuous lines are for positive values,
dashed lines for negative values. Note that therbar scaling of modes 2 and 3 is different

for both networks.

This simple example illustrates how two networkshwequal cost and seemingly equivalent
return, in an attempt to measure an apparentlyrogmt patch of error variance, are

discriminated by the RMS technique in terms of dibd@, and potential control of, model

state error structures.

E.3 Application to a 3D coastal model of the Bay os&iy

We now aim at illustrating the RMS technique inealistic case of coastal ocean array
design. We are particularly interested in observamgrt-scale, low-frequency mesoscale
structures in the vicinity of the coastal trangitmone between the deep ocean and the shelf.
We first set up a coastal ocean model of the Baistay. The guess error covariance matrix
is determined by stochastic modelling with perttidres of wind forcing. We then use the
RMS technique to test several remote sensing (@lity)r scenarios, and in situ arrays on a
subdomain.
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E.3.1 Model implementation

The 3D, primitive equation free surface Symphondaget is set up in the Bay of Biscay, from
the South-West of Cape Finisterre to the middlehef English Channel (Cf Figure E.3),
during July and August 2004. We use the Bay of @&isconfiguration of the model

(Marsaleix et al. 2008), with 2 day averaged owgputhe model uses bulk formulae to
calculate heat fluxes, and a sigma-step vertichkme. The grid has a 3km horizontal
resolution and 45 vertical levels, with higher dgnsowards the surface. Meteorological
forcings are the Meteo-France Aladin model outpwgh a 10 km resolution over the

domain, and a 3 h temporal resolution. The modé&hirstate and open-boundary fields are
taken from the Mercator Psy2vl model weekly dath lagwve been extrapolated on our grid
using the VIFOP tool (Auclair et al., 2006). Riverstflows from the Loire, the Gironde and
the Adour rivers are also modeled from in-situ datzen if the study time is a bit short to
fully study their influence.

These modeling parameters have been designed tectiprrepresent the coastal area
mesoscale. The 2-day output period has been chimsemooth both the inertial effects
(period of about 16h at this latitude), and therii and semi-diurnal tide effects (tides were
eventually not modeled but had at first been inéehid be).

4000
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Figure E.3: (a): bathymetry of the Bay of Biscay (mith contours indicated on the color bar.
Arrows are dominant dynamics features: slope cug€oontinuous), large scale anticyclonic
circulation (dot) and eddies (circles). (b): zoomthe zone framed in (a).

Figure E.3 shows the bathymetry of the domain &edrain dominant dynamical features of
the zone. A slope current in the upper layer foldie continental shelf, from North of Spain

to South of Ireland (Pingree and Le Cann, 19890)198long the Cantabrian and Armorican

Slopes, variations along the steep bathymetrydimealso places of mesoscale activity with
formations of meanders and eddies, that eventggiyinto the open ocean (Pingree and Le
Cann, 1992a, 1992b, Van Aken 2002). The Landes#&lategion with a smoother slope at
the shelf edge, framed by two steep canyons, tipeFéaret Canyon in the North and the Cap
Breton Canyon in the South, is typical in thatenhgrates high mesoscale activity (Bardey et
al., 1999, Garcia-Soto et al., 2002). The open mcame is influenced by the large scale
anticyclonic circulation, associated with the NoAtlantic subtropical gyre (Pingree, 1993,
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Van Aken, 2001). Typical water masses of the zomemasses from the North Atlantic
advected by the large scale currents from the spioil gyre, and salty intermediate water
formed in the Mediterranean Sea advected alongi§alrand spreading in the Bay of Biscay
(Arhan et al., 1994, Van Aken, 2000).

The summer period has been chosen because it posegly a period with lower, but
significant, meteorological variability. Actuallyusmimer 2004 was characterized by bad
weather, with several low pressure systems crosfiagzone. On July 7th a severe storm
forms on the Bay of Biscay and strikes Brittanysasn on Figure E.4a. Then a calmer period
follows until mid-August, when two major low-presswsystems cross the zone from West to
East, on Figure E.4b and E.4c. These two eventsasesimilar in shape, and affected the
entire modelling domain. Figure E.4d shows the tievelution of the mean atmospheric
pressure over the domain. We clearly see the @di@ementioned events, with relative high
pressure between mid-July and mid-August.
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Figure E.4: 10 m wind and atmospheric pressure ekrerzone on (a) July 7, (b) August 12
and (c) August 19. Wind reference arrow is 10'nfisis in hPa. (d) Averaged pressure over
the domain during the study period. The dashedifinlbe time mean of the series, 1016 hPa.

Dates of (a), (b) and (c) are in dot-dashed lines.

E.3.2 Validation

The model is to be validated in terms of hydrol@g dynamics, in order to get sufficient
trust into the way the mesoscale features are depeml. Vertical distribution of density
drives the mesoscale activity as its features, oheanor eddies, have a horizontal extension
typical of the first Rossby radius of deformatidrhis radius depends on the Brunt-Vaisala

frequencyN(z)
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N?Z(z)= -9 90 (E.9)
P, dz

and thus on the density profile of the water coluamiven by salinity and temperature. On
Figure E.5a are shown 6 observations by Argo floatailable on the Coriolis website
(http://www.coriolis.eu.org/cd¥/for summer 2004, with enough data to get tempesaand
salinity profiles. Figure E.5b shows tHeS diagrams from both in-situ data and the
corresponding Symphonie output, for the first of thbservation points (white square on
Figure E.5a). We see major differences on this, piatinly in salinity: a salinity bias in the
surface layer of about 0.@suor more; deeper in the water column, we clearey@ethe in-
situ data the signature of Mediterranean deep waiér a much higher salinity. This salinity
signature is very weak, although present, in thedehdNe also see from this plot that typical
water masses, namely intermediate and Mediterrawagars, are found at different depths in
the observations and the model. These remarks oski@nk that the initial conditions from
Mercator Psy2vl suffer from errors and biases i thpresentation of the deep water,
especially as far as the Mediterranean water nsassncerned.

=50 -500|

=100 1 -10007}

-150 | 1 -15007}

-200 : : : : -2000 : : : :
0 5 0 15 20 25 0 2 4 6 8 10
Figure E.5: (a) Squares: available observationsiirm-situ drifters during the study period
(see Table E.1). Thin lines: 200, 2000 and 4008ahaths. Circles: point 1 (on the shelf) and
point 2 (in the interior) used in Figure E.9. ®)S diagram from the observation (thin line
with crosses), in white square on (a), and the egponding model output (thick line with

circles) on July 12. The dotted lines are constiamearizeds, values every 1 grh Depths of
local extrema indicated for each curve, as the deptthe junction of the two. (c) Surface to
200 m depth Brunt-Vaisala frequency N(z){¥0) for the observation (thin line with
crosses) and the corresponding model output (timekwith circles) on the same day. (d)
Same as (c) but from the surface to 2000 m depth.

These discrepancies have surprisingly little effectthe N(z) profiles, which have been
calculated using thaeutral density gradientnethod from Chelton et al. (1998). We see on
Figure E.5c the upper lay®l(z) profile from the same observation as in FigurebEand the
corresponding model output. The maxima Nfz) are of the same order of magnitude,
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between 20 and 25 F0s', but the depth of the maximum is deeper in theenksgions.
Below this high gradient at the base of the mixaget the minimum oN(z) from the
observation is not well represented by the modelseen on Figure E.5d, but deeper in the
water column both profiles have comparable ampditud

From the N(z) profiles we can calculate the fiissby radius, using the formula

from Chelton et al (1998):

R :ﬁT [N@dz (E.10)

As theN(z) profiles from observations and model outputs @y wlose, corresponding first
Rossby radii are very close too. Table E.1 givesraparison of the calculated first Rossby
radii for the available points in the zone duringr study period. Discrepancies between
observations and model outputs are of about 2%. apeement between available
observations and model outputs makes us reasor@bifident in the realism of our
simulation in terms of typical horizontal scalesneésoscale features in the region covered by
the floats, i.e. the Southwest part of the Bay istBy abyssal plain.

Obs Model
Point a (07/09) 15.01 1519
Point b (07/19) 15.11 1545
Point ¢ (07/:29) 16.09 1646
Point d (08/08) 1539 1541
Pointe (08/18) 15.91 1588
Point f (08/28) 1584 1612

Table E.1: Observed and modelled values of thenateadius of deformation R1 (km), at
locations indicated as squares on Figure E.5a anithicated dates.

We also check typical dynamical scales from our @h@y comparing sea surface variations
with observations along altimeter tracks. Theseksdave been processed using the X-track
tool (Roblou et al., 2007), which allows gettinguable information closer to the coast as
compared to usual gridded altimetric data-sets, spatially filtered to remove very short
scale features. Figure E.6 shows Jason track Efy en the map on the left. That track
crosses the open ocean and the shelf areas. Bugéiss on July 10 shows overall good
agreement, probably due to the fact that the Merdasy2vl model, from which our initial
condition was taken, assimilates altimetry data.siilar level of agreement remains
throughout the run, at least for the spatial scafegpen ocean features. Major discrepancies
appear however on top of the wide shelf in the Narid close to the Spanish coast. Using 2-
hour model outputs in a test experiment (not sholed) to similar discrepancies, while
comparisons of the model with tide gauge sea ldk@h which tides have been removed by
harmonic analysis, showed fair agreement. Thoserapancies of altimetric data on
continental shelves are not unexpected, partlylusecaf the inadequate sampling of altimetry
for fast dynamical processes, and partly becausthenfspecific limitations of altimetry in
coastal areas (Anzenhofer, 1999). However, far flamd, we found a fair agreement in the
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size and amplitude of the dominant sea surfaceagt®v features, i.e. the type of dynamics
we are interested in.

5[ 07710

0 200 400 0 200 400 0 200 400

Figure E.6: Comparison of local sea level variasofem) along the track (km) seen on the

map (200, 2000 and 4000 m isobaths shown), fooltiservations (thin lines with crosses)

and the corresponding model outputs (thick lineth wircles). The spatial mean along the

track has been removed for both the observatiodstla® model outputs. Observations are
spatially smoothed by a Hanning filter with a 40 kame.

E.3.3 Ensemble strategy

The model is used to test various observation mésyoultimately using the technique
described in part E.2. We used a Monte Carlo tegleto generate the scaled representer
matrix y from ensemble statistics. The model was run setieras (a few tens, depending on
the case), each time randomly perturbing the sawenfy parameter, here the wind vector.
The dispersion of the ensemble is considered, farge enough number of members in the
ensemble, as a useable proxy of the guess err@. gliess error covariance matrix is
approximated by:

—\r
pe =E3939T]=(x? —x9 Jx® —xs) (E.11)
where €9 is the guess error arxf® is the “prior” model state for thé" member of the
ensemble.

We decided to perturb the wind components, as thd 18 a major driver of the dynamics of
the ocean, and in particular of our coastal curreatiability. Alternative sources of
perturbations, considered in separate studiegharepen boundary conditions from the large
scale forcing model, the bathymetry, and the majeer run-offs. The open boundary
conditions have a major impact on the deep ocearardics as it drives the inflows and
outflows of the various water masses, but a smalter on the shelf, as the shallow water
column there is more influenced by the atmosphedetlae bottom stress. The bathymetry, on
the opposite, would be more likely to affect thelsthan the open ocean, as it directly affects
trapped coastal barotropic waves forced by tidesvands that are major dynamical features
there. It would also affect barotropic dynamicsghia open ocean, but not as predominantly as
on the shelf. The river run-offs would predomingrdffect the shelf water masses. Here we
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only consider errors due to winds, as it is notdt@pe of this paper to test the various sources
for errors.

In order to generate as realistic as possible werturbations, we first calculated the first 10
bivariate Empirical Orthogonal Functions of the alband meridional wind components in the
modelling period and domain, using a Lanczos deasitipn (Toumazou & Crétaux, 2001):

uref (X! y!t) - uref (X’ y,t) = lZEJAkUIk (X, y)(k (t) (ElZ)

where the overbar denotes the time mean over tledewtector.u is the wind vector used
for the unperturbed reference simulatianis thek™ eigenvalue of the decompositiariy(x,y)

is thek™ bivariate EOFs in space aidt) is thek™ EOF amplitude time series. The perturbed
wind vector is then calculated as the sum of thgiral wind vector plus a linear combination
of perturbations of the EOFs, which writes, for amgmbem of the ensemble:

Um(X, y,t) = uref (X! y!t) + az 5lin/1ku.k (X’ y)Zk (t) (E13)

The method is similar to the one put forward by laucet al. (2003). We used a random
Gaussian coefficienf™ of zero mean and standard deviation of 1 for ¢aahn of the sum.
The 105" coefficients are changed every 5 days, correspgnth the peak of highest
variability in the spectrum associated to the tisegies of the 5t EOF mode, in order to
enlarge the variability of the ensemble. This perad 5 days is longer than typical low
pressure events, which generally last 2 or 3 daysallows the generated error patterns to
develop in timea represents the amount of uncertainty of the wieldi f This factor has been
set to 0.3, meaning 30% of uncertainty, slightigé& than the 20% uncertainty assumed for
Aladin atmospheric fields (Loik Berre, Meteo-Frangersonal communication). This
overestimation of errors has been decided in dalartificially enhance ensemble dispersion,
as the simulation is relatively short. Figure Enows the first 3 bivariate EOFs of the wind
components with the associated time series andhiegal variance. The first two modes are
dominant in explained variance. They both seemcaasal with the low pressure systems of
mid-August, since we see on their time series thay reach maximum amplitude at that
time. The first mode represents cyclonic winds eisged to low pressure over Great Britain,
typical of the pressure system of the area. Thergkone is composed of Northward wind
which is involved in the two low pressure eventsAoigust. The third mode depicts strong
cyclonic winds around Brittany, and is clearly asated with the low pressure event of the
beginning of July. The time series show that thedeis barely involved later on. Using
combinations of EOFs ensures a realistic pertwhasince it will enhance or damp patterns
composing the reference wind at any particular time
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Mode 1, 40.6 % var Mode 2, 34.4 % var Mode 3, 11.3 % var
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Figure E.7: (a) First EOF mode for the wind (amptie and direction, no dimension) on the
zone during the study period, with its associatexr tseries (no dimension). Percentage of
variance explained in the title. (b) and (c) : sedand third modes. (a-c) Dashed lines: zero

values.

Our ensemble had to be limited to 82 members, factical reasons linked to the computer
memory required for each simulation. However wedtmted a rough verification of the
statistical robustness with respect to ensembée drtigure E.8 shows the dominant ensemble
EOFs for instantaneous sea surface elevation,redrelative explained variance, for 50, 60,
70, and 80 members. The spatial patterns illustridethe first 3 modes are similar for each
tested ensemble size. The corresponding variaxgaaired by the first 3 EOFs modes in sea
surface elevation, explaining together about 86%heftotal variance, are very close to each
other. The relative robustness in the ensemblessdace elevation statistics gives us some
confidence in the relevance of our results, evengh a larger number of simulations would
probably be required to formally ensure the stgbdf the ensemble statistics.

Made 1, 50 members Mode 1, B0 members Mode 1, 70 mernbers Madle 1, 80 memnbers

15

Explained variance (%)
T

50 members |1

B0 members |]

70 members |4

80 members | |

-158

Figure E.8: Left: first 3 EOFs modes in model segace elevation on July #oand 3¢,
2004, as a function of ensemble size (no dimendiight: explained variance (%) by the
first 10 EOFs modes, for the 4 ensemble sizesteste
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E.3.4 The error subspace

As the RMS technique aims at assessing how an\aig®ral network is able to detect the
model state error subspace, it is necessary togitsa good grasp of the dynamical processes
present in that subspace. We want to know whatiphlyprocesses are at work during the
birth and growth of state error features, and whattypical patterns of the error structures
and their time evolution are.

Figure E.9 illustrates the time evolution of thesemble variability associated with the 82
model runs, in wind stress, sea surface elevatnmhtemperature on the vertical, as well as
the reference wind stress, at two locations showfkigure E.5. Point 1 is on the Armorican
Shelf, point 2 is in the middle of the basin. Thements illustrate two types of model
behavior in the error subspace associated to the fercing errors. The reference wind stress
appears to be more intense on the open ocean éFiAb) than closer to the coast (Figure
E.9a). The wind stress ensemble standard deviatiorkigures E.9c and E.9d, follows the
wind stress amplitude itself, due to the pertudragrotocol. The error regime on the shelf
can be characterized by short-term, high amplifudeesses forced by meteorological events
with rather constant “background” error, whereashi@ open ocean the error regime shows
lower amplitudes, rising with each new meteorolabevent. On the shelf, the sea level is
highly sensitive to winds that excite high-ampli#udoastal trapped waves in the error
subspace (Figure E.9e). These barotropic wavesdfea& Lyard, 2003) have a short life
span of a few hours to a few days, which is theetgoale of the ensemble variance peaks. In
temperature, on Figure E.9g, the maximum ensendriance is located just below the mixed
layer, as seen on the isotherm contours. As themthdine is thinner on the shelf,
perturbations in winds that affect vertical mixilegd to large temperature ensemble variance
at the thermocline depth. In the mixed layer, terapge variability is large after a major
wind event but is otherwise rather constant, akdssea level variance. In the open ocean, the
sea level and temperature ensemble variances arallosmoother than on the shelf. The sea
level ensemble variance (Figure E.9f) reflectsfiist blast of wind at the beginning of July
and rises at each new wind event during the sinomatThe depth of the maximum
temperature ensemble variance (Figure E.9h) istddcat the thermocline as it was on the
shelf. Its amplitude is lower, probably because \thdical temperature gradient is weaker.
Closer to the surface, the ensemble variance atseach new high wind event, as does the sea
level ensemble variance, and affects the whole dhiiager.
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Point 1: 46.3N, 2.3W Point 2: 45.7N, 8W

08/1

Figure E.9: Left: model outputs from Point 1 (cigire E.5). Right: same for Point 2. (a) and
(b) : Evolution of the reference wind stress intgn@\.m?) during the simulation. (c) and (d)
- wind stress intensity ensemble standard devigian). (e) and (f) : sea surface elevation
ensemble standard deviation (cm). (g) and (h) :aud®0 m temperature ensemble standard
deviation (°C) on the verticay{axis, in m). Thin white lines: reference modelgmbial
temperature (contour every 1°C). Bottom is indidatdack line) on (g). For all: reference
dates from Figure E.4 in dashed lines.

As we are focusing on mesoscale activity, mostlyeilation with coastal currents, we now
check that these features are visible in the msidé¢ error subspace. Figure E.10a shows the
vortical structure at 30 m depth in the referenceleh run, on August 6. We clearly see major
mesoscale patterns in the open ocean area and ahéff edge. Two major cyclonic eddies
neighbor the Armorican Shelf edge, forced as thveyby the shear between the northward
slope current and the southward interior currentaye cyclonic meander spreads inwards
from the Spanish coast at 5.5 °W. Small cyclonitclpes appear to be stuck between this
latter structure and the two major eddies alongAitmeorican Shelf slope. Close to the model
western boundary, two small eddies are found, &nycone in the North at the shelf edge
and an anticyclonic one in the South, along thet&aran shelf. In the Southeast corner of
the Bay of Biscay, a mushroom-like meander is dgyaly on the Landes Plateau toward the
interior, with a cyclonic part in the North, andetlanticyclonic counterpart in the South in
which currents are following the curve of the shatipe. Along the shelf edge and on the
shelf itself, cyclonic and anticyclonic featuress@anuch smaller scale and appear to be less
coherent during the simulation. Figure E.10b shdhe ensemble potential temperature
standard deviation at the same depth and on thes stay. The largest amplitude for
temperature ensemble variance at this depth igdfoarthe Cantabrian shelf and slope, on the
Landes Plateau and the adjacent shelf, and attje & the Brittany peninsula. Temperature
ensemble variance on the shelf can be locally \emye when reaching the bottom of the
mixed layer where the temperature vertical gradisrintense. On the Landes Plateau, the
large amplitude temperature ensemble variance needaliows the mushroom-like vorticity
pattern seen on Figure E.10a, and the anticyclpait of that structure, North of it, extends
inside the Cap-Breton Canyon within the anticyatopart. In the interior of the basin, the

146



Chapitre E : Golfe de Gascogne : Résultats et aaaly

temperature ensemble variance is larger at thesedfelominant vortical features. It is
particularly true around the cyclonic meander sgiregafrom the Spanish coast, the shape of
which appears clearly in temperature ensemble megiaand around the anticyclonic patch
North of it. Meanders of temperature ensemble magaalso follow vortical dynamics West
of these features. Temperature ensemble variance aippears intensely influenced by
mesoscale activity in the error subspace in thgiore Figure E.10c is a map of the
instantaneous sea level ensemble standard deviatiothe same day. Sea level ensemble
variance is higher in shallow waters than in theropcean as expected. In the interior of the
basin the ensemble variance partly follows mesestedtures, like the meander spreading
from the Spanish coast. Two patches of high angditensemble variance are present at the
edge of the Landes Plateau and in the Cap-Bretaryd@aNorth of it, which are places of
high mesoscale activity. Smaller patches are ptedeng the Armorican Shelf slope in the
vicinity of the two large cyclonic eddies. FigurelBd shows the ensemble standard deviation
of model temperature on the vertical, along thageat shown on Figure E.10b, at the same
date. In the open ocean, from 10.5°W to 4°W, thettdef the temperature ensemble variance
maximum and its amplitude appear to be correlatedhe depth and amplitude of the
maximum vertical temperature gradient, as infefreth the isotherms. The amplitude of the
temperature ensemble standard deviation rises approaching the Landes Plateau, around
4°W. There, it strengthens and deepens. Closehé¢ocbast, the temperature ensemble
variance seems more complex with smaller variaratehgs at several depths. Short space
scale variations of the isotherm depths there atdicstrong local dynamics which
undoubtedly play a major role in the temperatun®repattern found. This illustrates the
complexity of the Landes Plateau zone.
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10 -8 6 -4 -2

Figure E.10: (a) Model relative vorticitp¢/oy-oulox, 10* s1) at 30 m depth on August 6. (b)
Model potential temperature ensemble standard diewigd°C) at 30 m depth on the same
day. The zonal line at 44.8°N is the location fansect used in (d). (c) Model sea surface

elevation ensemble standard deviation (cm) on @neesday. (a-c) Thin lines: 200, 2000 and

4000 m isobaths. (d) Vertical transect along 44.8fMhodel potential temperature ensemble

standard deviation (°C) in the upper layer on theng day. Thin white lines: reference model

potential temperature on the same day (contourye¥e€). Thin black line: 30 m depth
reference.

E.3.5 Comparison of altimetry networks

We now use the previously described approach (RddBnique and stochastic modelling) to
estimate the performance of a few observationavords. The Appendix gives a brief
overview on how the calculations are handled inciica, as well as some cost-related
considerations.

We first compare the performances of two altimeténse is the classical Jason 1 altimeter,
the other is a wide swath altimeter, such as tegument envisaged for the SWOT projected
mission, inspired by the WSOA project (Alsdorf &t 2007). This “imaging” altimeter would
be composed of a classical nadir radar altimetas @n interferometer measuring sea surface
elevation in the cross-track direction and themfjmoviding much wider space coverage than
a classical radar, nadir-only altimeter. We areredted in comparing the relative efficiency
of each instrument at detecting model variabilitydes, but also in estimating what physical
processes these instruments are able to measuce eXperiments are performed with the
wide-swath instrument. The first experiment acceuftr all the available measurements
points, the second accounts for only those whiehoaer the deep ocean (more than 150 m
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depth). The second experiment is designed to kestirifluence of the space locations of
altimetric data. On Figure E.11 we see the obskenvaoints of the various networks. Jason 1
measurements locations have been taken from reainadtions, with a datum every 5.8 km
on average, corresponding to the 1 Hz data posepsing. The tracks of the Wide Swath
altimeter are centered on those of Jason 1, whkicmé of the realistic options considered for
the SWOT mission. The measurement points are 18i&tant in both along-track and cross-
track directions, as proposed in the WSOA missieiindion (Fu, 2003). The error budget is
in both cases rather simple. Observation errorsamnsidered independent in space and time,
equal to a Gaussian white noise of zero mean. Disergation error covariance matrides
are thus diagonal. In the case of Jason 1, thel@tdrdeviation is taken equal to 3.9 cm. This
value is larger than the 2 cm error achieved fogdascale variability in datasets available on
basin-wide areas (Le Traon & Ogor, 1998). The samar of 3.9 cm in sea level for coastal
ocean has already been used by Mourre et al. (28@®)is relevant for the achieved error
along the satellite tracks using improved data gseimg in coastal areas (Bouffard et al,
2008b). The Wide Swath altimeter error budget ddpem the distance to the nadir. On the
nadir the error is the one of the radar altimesed is then set to 3.9 cm as well, then it
increases from 3.9 cm at nadir to 5.3 cm at thesifak of the swath (Fu, 2003). This does not
take into account other sources of errors, suckhassatellite roll that induces correlated
errors along the satellite track (the impact ofrsarors has been studied by Le Hénaff et al.
(2008 accepted) in the case of barotropic sheltdyos). The observational sampling period
spans the period from July 27 to August 5, corradpw to a full Jason 1 orbit and does not
include a storm (thus simplifying error propagatianalysis). Figures 1lla-c show the
observation points and the associated days, forthinee networks. Jason 1 has 732
observations, the full Wide Swath altimeter 3,940d the Wide Swath altimeter over deep
ocean only 2,779. For each network the scaled septer matrix; has beercalculated, then
diagonalized using a Lanczos method (Toumazou &a0r¢ 2001). Figure E.11d provides
the spectrum of each netwggkmatrix. Considering the number of eigenvaluesdatgan 1,

as defined in section E.2, the most efficient nekwis the full Wide Swath altimeter which
detects 4 degrees of freedom of model state ertben the Wide Swath deep ocean-only
altimeter, detecting 2 d.o.f.s, and finally Jaspordly 1.
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Wide Swath
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Figure E.11: (a) Observation locations and datesthe Jason 1 experiment, with 200, 2000
and 4000 m isobaths in thin black lines. (b) Saméafor the Wide Swath experiment. (c)
Same as (a) for the Wide Swath deep ocean-onlyime. (a-c) Dates for each
measurement are in color levels. (d) Representéricea spectra for the Jason 1 experiment
(thin line with crosses), the Wide Swath experinfimntk line with circles) and the Wide
Swath deep ocean-only experiment (dot-dashed litesgguares). Dotted line: spectrum of
the identity matrix, equal to 1.

By itself, the spectral analysis does not tell whicodel state error physics are gained or lost
when choosing one network over another. To acéedsrformation, we have to examine the
corresponding eigenvectors. Figure E.12 showsdhesgponding dominant 3 eigenvectors of
. for each altimetric network. The first mode is @sim mode consisting of an exchange of
water between the open ocean surface elevatiortrendhelf surface elevation. This large-
scale mode appears to be detected by the threenkstwihe second and third modes, seen
clearly on the Wide Swath eigenvectors, have sh@pace scales, closer to the order of
magnitude of open ocean mesoscale features. Tladesode exhibits positive patterns of
large amplitude on the edge of the Landes Platdarth of Spain at 5°W and at the northern
edge of the Armorican Shelf, where the shelf slepkarges. Negative patterns appear at the
extreme Northwest of the domain and in a smalllpatdhe base of the shelf slope just North
of the Landes Plateau. Mode 2 eigenvectors fothadle networks have similar locations for
their relative maxima and minima, considering thféecences in the data sampling density.
The third mode shows high amplitude patterns ohlmgjns mainly on the shelf, a major
positive signals on the Landes Plateau, and smpbeitive signals along the Cantabrian
slope. The high amplitude, double-signed featur¢hershelf lets us think of short time scale
error-space events being detected by the wide-smetthiork there. Modes 2 and 3 from the
full Wide Swath altimeter show many of the mesoscala level features of the interior of the
basin as seen on Figure E.10: the meander Nor@paih, the patches on the Landes Plateau
and in the Cap-Breton Canyon, and the same patdbieg the Armorican Shelf.
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Mode 1

Jason 1

Wide Swath

Wide Swath
over deep ocean

Figure E.12: First 3 dominant eigenmodes (no din@msof the scaled representer matrices,

for the three altimetry experiments from Figure E.Jason 1 (top), full Wide Swath (middle)

and White Swath deep ocean-only (bottom). Frontdefght: first, second and third modes.
Thick line: 200, 2000 and 4000 m isobaths.

The combined examination of the number of error @sodetected by a network and of the
patterns associated to these modes allows charfgethe performances of the various
networks in agualitative way, considering the physics associated to thmwsamodes. The
previous discussion seems to indicate that the nl@mmbi3 modes are related across networks
in terms of those physical processes. Jason 1 e@ctdhe water sloshing mode, but not the
higher error-space modes associated with the maigogariability. A Wide Swath altimeter
appears to be able to detect that last type of-epace variability. Another interesting feature
is the opposite-sign swaths on the Armorican strelvide-swath mode 3. Both swaths were
measured at different times, and led to the deteatif error features with opposite signs,
hinting at the presence of fast error-space presess the shelf. These two patches of
opposite signs reveal an underlying error-space@ntlation, on the shelf, between the two
swath passes which occurred at different timess hconsistent with high-frequency, wind-
forced shelf dynamics being present in the errdospace there. In order to enhance
separability between the high-frequency shelf pgees and the abyssal plain mesoscale
dynamics over such a short time span, we introdtieedhird network, which only covers the
deepest areas with the wide swath. With that candigon, the Wide Swath instrument is able
to detect only 2 modes, the second mode beingfasebassociated with mesoscale features.
Overall, a Wide Swath altimeter seems to be ablaldtect error processes linked to
mesoscale activity in a coastal zone, which is gquirement from the coastal modelling
community.
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This example shows that the RMS method is not tadesl as a black box by just counting
eigenvalues. The definition of the observation mekvhas to be designed keeping in mind
what the model is able to represent, and what @naresses we are interested in detecting.

E.3.6 In situ array design

The RMS technique may also be used to study sewg@bns for a cruise, or for the
deployment of a locahd hocarray. To illustrate this, we now examine variausays of in-
situ measurements in one particular sub-regioh@Bay of Biscay. Several array options are
being considered to study the mean currents aridbititty of the Landes Plateau, which is a
zone of complex dynamics with high mesoscale agtom top of an irregular sloping bottom.
As before, we wish to know whether the array omioansidered would help us detect local
(and possibly remote) model state errors, and veneile can hierarchize the options given
the criteria illustrated in this paper. Three natwoare tested, as shown on Figure E.13a. The
first two networks, A and B, only measure tempaetong the water column every 10 m
down to 2000 m (e.g. coarsely mimicking CTD or gtidmeasurements). Network A,
composed of 326 temperature measurements on li2algmntofiles, is centered at the edge of
the shelf along the Landes Plateau, while netwarkvieh 316 measurements again on 12
vertical profiles is shifted 35 km to the South.idtcloser to the Cap Breton Canyon and
reaches the shelf South of it. Finally network Qoisated as A, but current-meters are added
along the central transect. Counting the additiorelbcity measurements, network C is
composed of 538 measurements, on the same prafilegtwork A. Our temporal sampling
scheme is simplified in this example: we considesevvations to be concomitant on July 30
only. The observation errors are once again chasepe independent. Observation error
standard deviations have been set to 0.2°C in tetype, 1 cmS in zonal and meridional
currents, for any measurement polRtmatrices are thus diagonal, homogeneous over each
measurement type.
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Figure E.13: (a) Location of the observations inwmerk A (white squares), network B (black
circles) and network C (same as A, dots in cerdgalares indicate current-meters locations).
(b) Representer matrices spectra for network A(time with crosses), network B (thick line
with circles) and network C (dot-dashed line witjuares). Dotted line: spectrum of the
identity matrix, equal to 1.
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Spectra for the scaled representer matricase shown on Figure E.13b. As a first remark,
there are much more modes with eigenvalues lafgar tne than in the previous example.
This is due to the high-amplitude model guess sritemperature, especially at the base of
the mixed layer, which are twice as large as theenlational error. In contrast, errors on sea
surface elevation in the altimetric examples weeaegally smaller than the observational
error, at least on the open ocean. Spectra of mkss and B appear to be very close to each
other for the dominant modes, though one must Ibefidasince the scale is logarithmic.
Table E.2 shows that the global detected erroanag (GDEV), measured by the total scaled
error variance and equal to the traceypfis much larger for Network B, because of the
contribution of the first eigenvalue. These two e also differ in that network B has 14
eigenvalues larger than one, one more than Networkhifting the array network helps
better detect the dominant mode, and enriches ahger of model guess error d.o.f.s the
network is able to detect. Network C has 15 eigkmsgalarger than one, and appears to be
more efficient than networks A and B for measutimg dominant modes other than the first,
for which network B is the most efficient. Table2Eindicates that network C overall
measures less GDEV, whereas its entire spectruabase network B’s, except for the first
eigenvalue. Network C has relative explained vaganfor modes 2, 3 and 4 higher than the
other two networks, and a relatively less dominfaist mode. Adding current-meters thus
improves the ability of the network to detect agpi@ of secondary modes.

e;”ﬂ;ilvsggl:l‘fce Mode 1 Mode 2 Mode3 Mode 4
Network A 427 762 8.9 43 23
Network B 555 773 8.5 5.5 22
Network C 530 653 124 75 5

Table E.2: First column: total variance of the se@lerrors (Global Detected Error Variance,
GDEV) for the three networks (no dimension). Colsiao 5: part of the variance explained
by the first four modes (%).

Another point of interest is to compare the impzaith network would have in state space, i.e.
on the model fields if such a network was assimdatt least for the dominant modes. This
can be achieved through the study of the modaksgmters defined in Part E.2. These state-
space objects are more convenient here than tkeeegggnvectors of, as groups of vertical
measurements are difficult to analyze together. AModpresenters of the three networks in
terms of model sea level are shown on Figure Hdrdthe first three modes. The first-mode
modal representer patterns are very similar fothihee networks. We notice on this mode the
large sea level pattern already seen in sea lexsneble standard deviation (Figure E.10c),
also seen in mode 3 of the altimetry networks aisl@Figure E.12). On this particular mode,
network B appears to show the largest amplitudelevthe other two seem rather equivalent.
This network has a larger potential to impact tlenEh coast model sea level, due to its
position closer to the shelf and reaching the alowast variability patch of mode 1. Modes 2
and 3 differ across the networks studied. Indeentjar® for network C has the same pattern
as mode 3 for networks A and B. This modal represdmas larger amplitude for network C:
adding current-meters to the initial array woulgegnetwork C the potential to correct the
model sea level along the coast and at the westiga of the Landes Plateau, even more so
than shifting the array on the Cap Breton Canydnms ability had not been found for the first
mode, for which network A and C had comparable reigkies and modal representers
amplitudes. Similarly, network B modal represetas a larger amplitude than A: once again
shifting the array to the South of the Plateauvadl@a larger impact on the model sea level

153



E.4. Conclusion

along the French coast. For the remaining modes,nbt possible to assert that they detect
the same error mode.
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Figure E.14: First three modal representers in &gl (cm), for the three in-situ networks
from Figure E.13: network A (top), network B (migdhnd network C (bottom). From left to
right: first, second and third modes. Thick dot8022000 and 4000 m isobaths.

Here again a wealth of useful information can b&ioled beyond the mere representation of
representer matrix spectra, thanks to the othetstaaroduced in this paper. In-situ
temperature data appear to provide a potentiatlyngt constraint on the model sea level,
through the covariance of model state errors. fBgifthe array South on the Cap Breton
Canyon allows reaching a region of higher modelleeal variability, thus better impacting
the sea level along the coast. Adding current-reetierthe array modifies the order of the
error modes caught by the network, and enhancesatbeility to detect secondary modes.

E.4 Conclusion

A relatively simple methodology to assess the parémce of any observational network at
detecting model state errors without having to quenfdata assimilation has been developed
and tested on realistic cases. Given a model gtae estimate, our technique, called the
Representer Matrix Spectra (RMS) technique, aimanalyzing how observation networks

are potentially able to detect and constrain degoéefreedom of the model state errors. In
this paper, the methodology was implemented withhtblp of stochastic modelling in order

to provide the required error estimates. Using #ipgtroach in the case of wind forcing errors,
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we have illustrated the potential of wide swathnatry to detect errors associated with
mesoscale variability in the deepest part of thg BaBiscay and with the slope current
variability along the shelf break, as well as whilgh-fequency wind error-induced processes
on the shelf. In a second example, we focused stantaneous measurements on the Landes
Plateau. As the prior model state errors are vargel in temperature on the vertical,
measurements appear very valuable to the moddtirfghihe array closer to the South edge
of the Landes Plateau allowed to measure moreeohlbng coast variability, while adding
current measurements better detects secondaryiityianodes.

The configuration adopted in these two examples Wwased on a single ensemble
implementing a unique source of state errors, bewee of the forcing winds. The way the
perturbed wind field is generated, using a setaofilom coefficients every 5 days, could be
refined by using a smoother temporal scheme. Osioerrces could be considered, for
example the model initial state. Alternative enskEmbmixed ensembles, or ensembles drawn
from data assimilation schemes such as the EnseKddlman filter would probably be
needed to fully assess network performances iisteatases.

These two examples illustrate the potential ofrtrethod in both quantitative and qualitative
ways. The RMS technique is not able to define amapn observation network by itself, but
it gives a way to assess and compare array opéibtmy computational cost, as one has to
calculate only one ensemble of model runs and fleeform the various analyses. Moreover,
the analysis of array modes and modal represegiees valuable insight into the impact a
network would have on the model state error sulespagsics, thus helping choose a network
that would focus on specified physics. This quaita part of the RMS technique is
undoubtedly the most interesting and promising.

Results from the RMS technique are indicative efgbtential impact an observation network
may have in a data assimilation context. We are thterested in confronting our approach
with other observation network assessment techsjgsiech as OSSEs involving the EnKF
(Mourre et al., 2006). This will be one of the neteps of this work. We also wish to test the
use of on-the-fly RMS analysis during EnKF integmat with the objectives of studying the
regime-dependency of the array mode spectra, acdrdfonting observability criteria (such
as in this paper) to controllability criteria. Ahetr point of interest would be to test the RMS
method with more complex observation error budgetsylving correlation in observation
errors, which may affect the perception of the niati#te error modes by the array. Finally,
this approach should be complemented by a modehgeapproach once the “optimized”
network data are finally available.

Appendix

The ensemble of 82 simulations provides us withraxy of model guess error statistics.
Manipulating such an ensemble of high-resolutidn s8nulations is not straightforward. Our
model state has a full dimension (space, time aribbles) ofn=0(1C), which is large.
Calculating the various terms explained in part E¢an thus be rather heavy depending on
how this is done. Here the matrxis calculated in three steps. First, we directjcalate
HPPHT , and notP?, which is too costly to determine, and too heaw\store, as its size is
O(n®). The projection onto the observation space thddigs a spatial trilinear interpolation
(horizontal and vertical) of the model values oe tibservation points, for each member; we
consider in our study that the observation timesespond to some of the model output dates,
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as each model output is already a 2-day average.idfthe dimension of the observation
space, andll the size of the ensemble, the computation cosalitulate the representer matrix
HPYH™ is O@E®N). The second step is the calculationRof? It is straightforward when we
consider uncorrelated errofR:is diagonal, sk *? is also diagonal, with values equal to the
inverse of the square root of the diagonal terni?.aiVhen we consider a more complex error
budget (not the case in our tests), the computatimt ofR™*2 increases. The calculation of
R can be performed for instance using a Choleskymposition, e.g. using Lapack
libraries (DPPTRF/DPPTRI functions), sincB is symmetric definite positive by
construction. A Cholesky decompositionRt, which is symmetric definite positive too, can
also be used to calcula®™? Using R*=LL" (" indicating the conjugate) and the SVD
decomposition ofL as L=USV’, then LL *=(USU')(USU)=R™, so RY*=USU. Both
Cholesky and SVD decompositions cosipi(calculations, which is more costly than the
calculation ofHP®H' whenp>N, which is the general case. The last step is almitation of

y from HP®H andR™? it requires Of°) operations wheR™? is diagonal, Of°) when it is
not, which is of the same order as the cost of dhkeulation of R™*? itself. The final
eigenvalue decomposition gfrequires O¢?) operations. Overall, in our case wh&e” is
diagonal, the most expensive part is the calculatd HPH', with a cost of QfN)
calculations.

The matrix of modal representeps= P°H'R™u is also costly to compute. As we are

interested in the dominant modesypive select an arbitrary numbgs<p of modes we wish
to examine, using a blog’ of dimensionp*q. If R*? is diagonal, the final matrip’ is
calculated in one step, requiringNI(pg calculations, which is larger than calculatifiH"
separately in Q¢np) calculations, but avoiding having to store thiatrx of large dimension
n*p. If R is not diagonal, calculating’ in one single step requires N{gfq) operations,
which is very large, so one may prefer to calcubmte storeP®H™ and Ry’ separately.
P°HT costs OKInp) calculations and has a sizergfp. This induces a limit in the size of the
observation space : ff=10° observationsP?H" has a size of O(18)! R4, of dimension
p*q, costs Of°g) operations, which is expectedly lower than thiewdation of P°H, since
n>p and in the general ca$¢>q. The final calculation op’ from the two matrices then
requires Ofip’q) calculations, which is the most expensive stegeims of calculations. In
this study, we only calculage in the case of diagon&® matrices, in a single step of f{pg
calculations.
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F.1. Modélisation stochastique

Chapitre F : Golfe de Gascogne : Résultats complémentaires

Dans ce chapitre, nous introduisons une autre saliezreur dans la modélisation du Golfe
de Gascogne. Il s’agit des incertitudes sur leditmms hydrographiques initiales. Nous

effectuons ensuite une analyse comparée des degxespaces d’erreurs du modeéle. Enfin,
nous appliqguons la méthode RMS a I'analyse deswugsd observation décrits dans l'article

RMS pour les deux sources d'erreur, complétée par étude de I'impact du roulis sur

I'analyse effectuée.

F.1 Modélisation stochastique

Nous avons réalisé deux ensembles de simulatiardavaluer les sous-espaces d’erreur dus
aux incertitudes sur le vent et sur les conditionsales. Des méthodes d’ensemble pour
qualifier les erreurs de modeéle dues aux inceeusur les conditions atmosphériques ont
déja été utilisées par Broquet et al. (2007) dansds d’'une caractérisation des erreurs
typiques d’'un modéle cotier a trois dimensions doifé&de Gascogne, sur une échelle
saisonniere, établie a I'aide d’'un ensemble de éesie forcage issues de différentes années.
Ici nous ne nous intéressons qu'aux erreurs du laoppres a notre période d’étude,
générées par des perturbations aléatoires des shdangent ou des conditions initiales.

F.1.1 Perturbation du vent de surface

La méthodologie pour générer le premier ensemldeéadécrite dans l'article RMS. Elle a
aussi été utilisée par Julien Lamouroux au courssaethese (2006). Nous allons ici
simplement examiner plus en détails la base d’Efobmie par I'analyse de la variabilité
temporelle du champ de vent issu du modele atmospteéAladin.

Mode 1, 40.6 % var Mode 2, 34.4 % var Mode 3, 11.3 % var
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Mode 5, 3 % var
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Figure F.1 : 9 principales EOFs bivariées du vemode (1%, sans dimension) et série
temporelle associée (sans dimension). La part damnee temporelle expliquée est indiquée
en titre de chaque figure.

Les 3 premiers modes ont déja été examinés précgédemNous avons vu que le premier
mode est associé a l'installation d’anticyclondsaie passage de dépressions, notamment en
aolt. Le second mode est principalement associ€@ups de vent du mois d’ao(t tandis que
le troisieme caractérise le coup de vent du 8quilles modes suivants sont secondaires et
n’expliqguent qu’'une part réduite de la variancdgiieure a 5%. lls sont de plus grande
fréequence temporelle et apparaissent plus commeaiepléments des structures dominantes
des 3 premiers modes, en tant que résidu de laonhttfanalyse. Néanmoins le mode 6 est
clairement associé, de par sa structure spatiala série, a I'épisode de vent de début juillet.
Le mode 7 est quant a lui un mode uniquement jdiemaeprésentant le cycle diurne brise
de terre/brise de mer, ce que I'on voit sur laecadsociée. La variabilité dans les conditions
atmosphériques du premier ensemble de simulatieste dominée par les trois épisodes de
vent déja étudiés.

F.1.2 Perturbation des conditions hydrographiques imisal

Une autre source d’erreur dans les modéeles réside lds conditions initiales. Nous avons vu
en effet que I'hydrographie de la zone du Golfé&@scogne n’était pas réaliste en profondeur
en raison dune mauvaise représentation des masbeaux intermédiaires et
méditerranéennes. Nous pouvons nous demander fieekcette condition initiale a sur la
modélisation. Pour cela, on peut perturber lesgmaéurs des couches de méme densité.
Malheureusement, nous ne pouvons pas décider d&vabu de surélever une ou plusieurs
couches. Ceci reviendrait a perturber le bilan dssa d’'une simulation a I'autre et rendrait la

159



F.1. Modélisation stochastique

comparaison incohérente. Il convient alors d’effectdes perturbations sur une couche
d’isodensité sans en perturber la moyenne. Cecpessible avec la méthode décrite par
Evensen (1994). Elle a aussi été utilisée par Auetal. (2003).

Il s’agit dans un premier temps de décrire un ch@BDpar sa décomposition de Fourier sur
la grille du modeéle :

A(%,, V) = D 8K, A, )Ak €xpi (K%, + A, Y,,) (F.3)
l,p
k étant defini par ses coordonnees 4p), et X, = nAx =mAy, K =2 A = 2P et
Y » 8L, + Ym Yo K=y e My
(2m)°

AK = AKAA = , N etM étant les dimensions de la grillex et Ay les dimensions en
NMAXA
X ety.

On définit alors la fonction :
(K, A,) =—=—=exp-(k + A2)/ o° exp(27i

permettant de définir un champ aléatoire via leapsitre aléatoireh ,, compris entre 0 et 1.
La grandeurs® & déterminer définit I'échelle spatiales des péstions, et le paraméte
I'amplitude. Le champ correspondant a alors potmide :

a(X,, Vo) = AkZ \/—exrr(/(.z+/li)/02exp(Zﬂw,p)expi(K.xn+/1pym) (F.5)

On impose alors que le champ soit reel, ce qui s8apd.,.,= -&, avec de plus
Im §(«,,4,) =0. La covariance entre deux points de ce changisé

A0, Y1)A(%z, ¥2) =
D Akc? exp-2(k? + )1 o expi(k (% = X,) + A (Y, ¥,)) (F.6)
I

On impose pour ce champ une variance égale a dee¢chelle horizontale de covariance de
telle sorte que, si I'on considere un champ is@rapecr,, pour distance caractéristique de
corrélation, cela revient a résoudre le systéeme :

1=Ake® Y exp-2(kZ +A3) ] o
I

exp(-1) = Akc* ) exp-2(k7 +A2)/ o? cos(r,) (F-7)
I

En pratiqgue on définit une fonctidrdéfinie par :
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D exp-2(ki +A2) 1 o®

f(0)==—2 ~exp(-1
(@) > exp-2(k? + )1 0% cosr,) exptd) (F-8)
P

dont on détermine le zéro par un solveur numérifpre I'occurrence Matlab), puis on
déterminec et enfin notre champ 2D. La Figure F.2 illustret@mp 2D ainsi formé pour une
échelle de corrélation,=30km, de I'ordre de deux rayons de Rossby internes

50 100 150 200

Figure F.2 : champ 2D aléatoire généré par la mékha’Evensen (1994). Abscisse et
ordonnée : points de grille (résolution 3km).

Nous avons calculé 100 chamggle ce type afin générer un grand nombre de chaleps
perturbation a 3 dimensions. Il faut détermineramamp 3D total qui tienne compte des
perturbations générées en deux dimensions suebheble des niveaux verticaux. On ne peut
en effet pas juxtaposer sur la verticale des caipleeturbées indépendamment les unes des
autres, cela n'aurait pas de sens. Il faut de ghassurer que les champs tendent vers zéro en
surface et au fond. Nous avons décidé de pertlebaouches entre la thermocline et environ
1000m de profondeur, dans la partie ou se sitwsdiatiel de la dynamique, et pour laquelle
on sait que le modele Psy2v1 servant au forcagialiniest pas tres fidele. Nous avons donc
établi une fonction en cloche comprise entre 0 @&édendant de la discrétisation verticale. La
fonction clocheg que nous utilisons est de la forme :

g(k) = [[1—(:0{(k ~1) %})* In(200- k)4j (F.9)

ou k est l'indice vertical, compris dans notre cas entr et 200. Cette fonction a été
déterminée empiriguement en fonction de la dissatin verticale que nous avons retenue,
qui est constituée de niveaux d’isodensité pothatidous avons établi cette grille de densité
potentielle de 200 points en suivant grossiérentengpartition de ces grandeurs dans le
modele, a savoir environ la moitié des points pies anomalies de densité supérieure a 27
g.m?>, la moitié pour des anomalies inférieures, illéstsur la Figure F.3. La fonctiog que
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nous avons deéfini dans I'équation F.9 décrit alowse courbe selon I'anomalie de
densité potentielle centrée sur 27 §.(Rigure F.4), ce qui, au milieu du Golfe de Gasmng
revient a une perturbation maximale vers 100 mrdéopdeur (Figure F.5).

28

27T 1

26| 1

25T .

24 ' ' '
0 50 100 150 200

Figure F.3 : grille verticale pour la projection vécale en anomalie de densité potentielle.

28
o T——————
26 .
25t .
* 02 04 06 08 1

Figure F.4 : fonctiorg selon 'anomalie de densité potentielle
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-500 ¢ 1

1000 1 1

1500 1 1

2000 | | | |
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1

Figure F.5 : fonctiorg selon la profondeur a -6.7°0, 46.1°N

Nous pouvons a présent générer un champ 3D delpatitns en mélant 2 champs aléatoires
g. et sur la verticale vig. Le champ 30y’ est calculé comme suit :

q'(, j,k) = g(k)a.(, ) ak) +a,(, ))2-g(k))] (F.10)

pourk entre 1 et 200, la dimension de notre grille ensdé. La partie entre crochets dans
(F.10) permet de générer un champ 3D complet suettgcale en mélant deux champs, un
dominant dans les couches médiamgset un dominant au dessus et au desspus;ette
combinaison de deux champs 2D permet de généremuiitdude de champ 3D originaux
depuis notre ensemble de 100 champs a deux dinmsndia multiplication de ce champ par
g le fait tendre vers O en surface et au fond.

La marche a suivre est de calculer le champ deitdgnstentielle du forcage initial, puis de
projeter ce champ sur la grille en densité que awoss déefinied, — 0,

On calcule ensuite les profondeLZéUP) des niveaux de densité ainsi obtenus. On calcule la

hauteur moyenne séparant deux couch@@p) successives afin de déterminer, pour chaque

couche, une échelle de perturbation verticale estiér Ah(K). Ceci permet de modifier

toute une couche en respectant la moyenne nullemoe dans chaque niveau verticalgtle
et donc de ne pas affecter le champ de masse .t@alecalcule alors les profondeurs
perturbées du champ de densité gragea a cette hauteur de perturbation :

Z(0,)(,1,k) =2(a,)(1, 1,k *a'(i, ], K) * BAh(k) (F.11)

Le coefficients sert a accentuer ou pas I'amplitude des pertunhstilci nous avons choisi
S=2. Voici un exemple de grille perturbée :
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-100 ﬁ

-150 1

ool WO N A

44 45 48 47 48 49

Figure F.6 : Niveaux verticaux (1 sur 3, m) en fime de la latitude a 6.9°0O pour la grille
(0 ,) de référence (bleu) et la grille perturbée (rouge)

Pour obtenir notre champ initial perturbé sur ldlegdu modéle, il faut alors projeter les
champs de température et de salinité de la gullenddéle sur la griIIeZ(Up) . On considere

que ces valeurs sont conservées lors de la petinntee Z(0,) en Z'(0,) . Il faut donc

projeter les valeurs obtenues (0 ,) depuisZ'(T,) sur la grille du modéle. Cette double

projection nécessite d’avoir une densité de posuffisante pour ne pas perdre trop
d’'informations sur la verticale lors des deux petins, ce qui explique notre choix de
considérer 200 points pour notre grille d'isodemsélors que le modele est composé de 45
niveaux verticaux. On voit sur la Figure F.6 qu@giile de référence, donc a fortiori la grille
perturbée, ne sont pas toujours continues. Danasées champs de température et de salinité
ne sont pas modifiés lors de la perturbation. €eacerne les niveaux de fond, sur plateau
continental notamment. Les perturbations ainsi ralde sont intenses sous la thermocline.
Les isopycnes ayant tendance a remonter vers faceuau nord de la zone, nous nous
attendons a des perturbations particulieremennsete sur le plateau Celtique. En effet le
déplacement vertical est le méme pour les isopycasserrées de la thermocline sur le
plateau Celtigue que pour celles, situées plusrefoqdeur et plus espacées, de la plaine
abyssale. Ce déplacement va donc induire des éeartempérature plus marqués sur le
plateau. Ces erreurs localisées sur le plateaudsm# a la technique méme de perturbations,
mais nous nous intéresserons par la suite aux rerrieduites par les déplacements
d’isopycnes sur la dynamique méso échelle de leganofonde.

Une derniere étape consiste a adoucir le champrpéraiu niveau de la zone éponge jusqu’a
I'annuler a la frontiére ouverte, ceci afin de raes gntrer en conflit avec les champs prescrits
aux frontieres au cours de la simulation, qui eort $ssus de la méme modélisation que le
champ initial de référence non perturbé.
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0.4

Figure F.7 : différence de température (°C) a 108mre le champ de référence et le champ
perturbé.

On voit sur la Figure F.7 le résultat de la maragioh sur le champ de température a 100 m.
On voit que les écarts peuvent étre localementitng®rtant, bien gu’en moyenne ils sont

quasi nuls, en tout cas nul sur une couche dissitenComme on le pressentait, des
différences tres importantes ont lieu sur le plat€altique. En revanche les différences sont
tres faibles sur le plateau Armoricain. Sur la q@¢aabyssale, on retrouve le méme type de
taches que le champ 2D aléatoire.

Il est a noter enfin que nous n’avons pas pertleb&€hamps de courants. Cette manipulation
s’avere lourde a réaliser car chacun des champsutant est calculé dans le modéle sur une
grille distincte, differente de celle ou sont c#&s la température et la salinité. Ceci
nécessite de réaliser les projections déja réalipéeir les champs de température et de
salinité dans le cas des deux champs de couraats &lvons préféré laisser ces champs de
courants s’aligner par géostrophie aux nouveaumplale température et de salinité générés.
Ceci s'effectue dans le modéle sur une durée ddquee heures a quelques jours
(communication personnelle de Patrick Marsaleix).

Nous avons réalisé 50 simulations perturbées seétte technique. C’est moins que le

premier ensemble réalisé, mais ces simulationg é&s lourdes, nous avons été limités en
place de stockage.

F.2 Analyse des sous espaces d’erreur

Dans le cadre de la modélisation stochastique, momsidérons que |'écart type et les
covariances d’ensemble sont une bonne approximaliEs erreurs et des covariances
d’erreurs du modele dues au parametre perturbé daine cas le vent ou les profondeurs
d’isopycnes initiales. Ainsi on utilisera le termie« erreur du modéle » pour désigner I'écart
type de I'ensemble considéré. Avant d’effectuertéoanalyse sur les performances d’un
réseau pour évaluer ces erreurs du modele, il eahd’étudier ces sous-espaces d’erreur,
associés aux deux parametres de perturbation set€egi permet de déterminer comment les
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erreurs évoluent dans le temps et I'espace, et qireds sont les phénomeénes physiques mis
en jeu. Certains résultats présentés sont repliantiecle RMS, afin de les mettre en paralléle
avec les résultats du second ensemble de simugation

F.2.1 Evolution temporelle comparée sur la plaine abgsshale plateau

Figure F.8 : Carte présentant les localisations @&esnts 1 et 2 retenus pour effectuer des
séries temporelles. Les lignes isobathes 200, 20@000m sont indiquées.

On s’intéresse tout d’abord a deux points, I'urs @ur le plateau Armoricain, l'autre sur la

plaine abyssale. Cela va permettre de se faireédéeede I'évolution temporelle des erreurs

dans les deux ensembles de simulations. Nous a#sigh par la suite I'ensemble avec

perturbations du vent « Ensemble 1 », et I'enserabée perturbations de T et S sur les lignes
d’isodensité « Ensemble 2 ».

Nous avons repris le méme diagramme pour étudigrsEmble 1, malgré le fait que dans
cette simulation I'écart type du stress de ventgestsi nul, le vent n’étant pas perturbé (les
écarts sont alors dus a la paramétrisation duicaaft de frottement du vent a la surface de la
mer Cps intervenant dans le calcul du stress de vent).
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Point 1: 46.3N, 2.3W Point 2: 45.7N, 8W

Figure F.9 : Séries temporelles, pour les Poin{gduche) et 2 (droite) pour I'Ensemble 1, de
I'amplitude du stress de vent (N’ma-b), de I'écart type de I'amplitude du stressvéat
I'écart type d’ensemble en élévation de surfacenc-d), de I'écart type en élévation de
surface (cm, e-f) et diagramme d’évolution temperéé I'écart type en température dans les
100 premiers metres (°C g-h) ; les isothermes dantaulation de référence sont annotées en
blanc. Les 3 épisodes de vent sont indiqués e trsgticaux.

Pour 'Ensemble 1 (Figure F.9), on remarque toabdid que les écarts type de stress de vent
sont de l'ordre de 50% du stress de référence,rieupé au coefficient de 0.3, soit 30%,
utilisé pour la génération du vent perturbé. Cetidel a la formulation du stress de vent qui
fait appel a la puissance 2 du vent. L'intensignéplus forte au large que prés des cétes, ceci
se ressent aussi dans I'écart type en stress deMalgré cela I'écart type en élévation de
surface est plus important sur le plateau qu’agelaen raison des phénomeénes barotropes de
type ondes cotieres, forcées ici par le vent, dte famplitude et de période courte. L'écart
type en élévation de surface est alors constitugice forcés par le vent, mais en I'absence
de vent cet écart type revient a une valeur bassd’'ordre de 0.5 cm. En température le
maximum d’écart type est situé a la base de lalmde mélange. C’est la que les gradients
verticaux de température importants vont étre tdtepar l'incertitude du vent affectant le
mélange. La profondeur du maximum de températutd’approfondissement de la couche
de mélange au cours de la simulation. Dans la @uuflangée, I'écart type en température
est similaire a celui observé en élévation de sarfaa chaque coup de vent cet écart type
s’accroit, avant de revenir une valeur de référetied’ordre de 0.2°C. Sur la plaine abyssale,
le régime d’erreur est différent. L'écart type davation de surface est d’amplitude plus
faible, mais celle-ci augmente a chaque épisodeemé pour atteindre 0.5 cm en fin de
simulation, comme sur le plateau. En températtamglitude de I'écart type, est comme en
élévation de surface, moindre que sur plateau. &eimum d’écart type se situe ici aussi a la
base de la couche de mélange ; son amplitude estfgible en raison du gradient vertical
moins important que sur le plateau. L’écart typdesmpérature est globalement croissant au
cours de la simulation, forcé notamment par lesagfgs de vent fort, et atteint 0.2 a 0.3°C en
fin de simulation. Le régime d’erreur sur la plamgyssale voit donc les erreurs croitre au
cours de la simulation, stimulées par les coupveatd, tandis que sur le plateau les pics
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d’erreurs forcés par le vent sont de forte ampditetl de durée de vie plus courte, de 2 a 4
jours.

Point 1: 46.3N, 2.3W
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Figure F.10 : Comme Figure F.9 mais pour I'Ensemble

Pour 'Ensemble 2 (Figure F.10), les erreurs soamglitude plus faible sur le plateau que
sur la plaine abyssale. La stratégie de pertunbatiest efforcée de perturber les isopcynes
situées essentiellement entre 50 et 500m de fomdvaau de la plaine abyssale. Nous avons
déja constaté (Figure F.7) que cela induit destgdarportants sur le plateau Celtique, et
faibles sur le plateau Armoricain, ce qui semblaficmé ici. Malgré cela, I'erreur en
élévation de surface et en température sur lealatst croissante au cours de la simulation.
En élévation de surface elle atteint 0.25cm erdérsimulation. En température, I'écart type
devient significatif a partir du milieu de la simtibn. Comme pour 'Ensemble 1, le
maximum d’erreur en température se situe a la dada couche de mélange. Son amplitude
demeure faible, entre 0.1 et 0.2°C en fin de sitrariaSur la plaine abyssale I'écart type en
élévation de surface est relativement constantbausade la simulation, de I'ordre de 0.5cm.
Il baisse Iégérement a la fin de celle-ci. En terapge, I'écart type est plus intense que celui
de 'Ensemble 1. Il affecte de plus une épaissaauboup plus importante dans toute la
thermocline, ce qui n’est pas surprenant compte tkenla stratégie de perturbation qui affecte
les isocpycnes dans une gamme de profondeur trgs. ldes erreurs maximales sont
observées au milieu de la simulation, mais ellemedgent importantes par la suite et se
répandent aussi dans la couche de surface. De magddérale, les régimes d’erreur de
'Ensemble 2 sont beaucoup plus stables dans Ipse&mue ceux de I'Ensemble 1, ce qui est
normal car les perturbations ne sont appliguéeanguseule fois. Ces erreurs prescrites au
pas de temps initial conservent une amplitude inapbe tout au long de la simulation et
semblent se répandre spatialement, si I'on corssitgerdiminution des erreurs en fin de
simulation sur la plaine abyssale et leur augmemasur le plateau Armoricain. Cette
persistance des erreurs au cours du temps conffinfleence des champs de température et
de salinité initiales sur la modélisation cotiere.
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Evolution a la surface

F.2.2

Une étude de I'évolution des champs en deux dimessva nous permettre d’avoir une

t le 6 juillet, soit avant le

des structures d’erreur initiales.

té es

ée

Nous présentons Figure F.11 une carte du stregsrdecorrespondant aux dates des figures,
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de de vent, ceci afin d’avoir une laeik id

En particulier, la date du premier ch
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vision plus précise des structures spatiales dierrkk est a noter que les dates retenues
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Figure F.11 : Stress de vent (N.m-2) sur la zonedates consid
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F.2.2.1 Elévation de surface
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Figure F.12 : Ecart type en élévation de surfaca)pour 'Ensemble 1

La premiere variable a examiner est naturellem@&héviation de surface, qui integre les
informations de dynamique et d’hydrographie suvddicale. Les évolutions temporelles de
I'écart type en élévation de surface est trés wffte pour les deux ensembles. L’Ensemble 1
(Figure F.12) présente des perturbations de gréoldelle spatiale tant sur la plaine abyssale
que sur le plateau continental. Le plateau a unplimmde d’erreur plus importante que
I'océan du large, ce qui confirme les séries temlbes d’erreur (Figure F.9). Ceci est du aux
phénomenes de plateau de type ondes cétieressfparde vent et de grande amplitude en
élévation de surface. La trés forte amplitude oliseie 25 aolt est due a un coup de vent de
nord ouest, moins marqué que les trois événementsgaux, mais qui affecte malgré tout la
zone, notamment le plateau (Cf. Figure F.11). Ote moissi sur la plaine abyssale un écart
type d’élévation de surface de grande dimensiotiadpacroissant au cours de la période,
comme on l'a vu sur la série temporelle du PoirfFgure F.9). Cet écart type de grande
emprise est du aux différences d’intensité du imtael de vent dans les champs de forcage
de I'ensemble, qui affectent I'élévation de surfateyenne au niveau de la plaine abyssale.
Cette variabilité de grande échelle est moduléalémeent selon des méandres que I'on peut
associer aux structures tourbillonnaires de la z&vdin des structures plus petites sont
présentes a la marge de la plaine abyssale, sptateau des Landes notamment. Ces
structures semblent se détacher, tout comme leststes méso échelle présentes a cet
endroit.
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Figure F.13 : Comme Figure F.12, mais pour 'Enséard

L’écart type en élévation de surface pour 'Ensenb(Figure F.13) présente quant a lui une
variabilité d’amplitude plus faible et des struesirspatiales plus petites. L'erreur est quasi
nulle sur le Plateau Armoricain, plus importante B plateau Celtique. Initialement les
structures d’erreurs sont diffuses, puis au coursethps elles semblent s’agglomérer en des
structures plus étendues et plus intenses. Cesgaunt notamment situées en des endroits
d’activité méso échelle, identifiées en élévation sleface de la simulation de référence
(Figure D.29) et situées le long du talus Armonc¢a I'embouchure du Canyon du Cap
Ferret et sur le plateau des Landes, ainsi quenig tles cotes de Galice. On note aussi une
légére augmentation de I'écart type d’ensembldesuplateaux d’Aquitaine et Cantabrique au
cours de la simulation.

F.2.2.2 Température de surface

La température de surface differe la aussi trégelaent dans les deux simulations.
L’Ensemble 1 (Figure F.14) a initialement une MJailige en température de surface assez
uniforme sauf localement le long des cotes, etostife long du talus Armoricain. On sait
qu’il s’agit d’'une zone de remontée d’'isopycne #g#rsau mélange, donc au vent. Durant le
mois de juillet la variabilité est croissante, puite accalmie trés nette a lieu entre la fin du
mois de juillet et le début du mois d’aolt. D’apl@soupe Figure F.9h, cela semble du a une
stratification début aodt, qui isole la couche ddace de la couche perturbée par un épisode
de vent précédent. Par la suite, les coups de deennois d’aolt et la grande variabilité
associée dans les perturbations assurent une Niggianportante en température de surface.
Celle-ci présente sur la fin de la simulation degcsures spatiales influencées par l'activité
méso échelle déja identifiée sur la plaine abysdalealus Armoricain et sur le plateau des
Landes. On note aussi, vers la fin du mois degjijiline tres forte variabilité le long des cétes
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de Galice, en raison de lI'upwelling présent a cépteque, tres sensible au vent et ayant une
forte signature en température.
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Figure F.14 : Ecart type en SST (°C) pour 'Ensesnbl
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Figure F.15 : Comme Figure F.14, mais pour 'Enséarth
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L’Ensemble 2 a une variabilité de température déasa comparativement tres faible (Figure
F.15), en raison de la stratégie de perturbatidluencant principalement les niveaux de
densité sous la couche mélangée de surface. Les zoasentant le plus de variabilité sont
trés localisées, au niveau du plateau des Landésroguit la variabilité sous la forme d'un
méandre en formation en fin de simulation, ainst dg long des cotes de Galice lors de
'upwelling, qui permet la remontée d’eaux profosgerturbées au pas de temps initial.

F.2.2.3 Salinité de surface
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Figure F.16 : Ecart type d’ensemble en salinitéugsour I'Ensemble 1.

L’écart type en salinité de surface est cette ficis comparable pour les deux ensembles de
simulations (Figure F.16 et F.17). Dans les dewslaasariabilité est tres localisée au niveau
des fronts de salinité, sur le talus Armoricainamaient. Surtout I'écart type de salinité suit
de maniére trés précise la formation et I'évoluti@s structures méso échelle. Nous avons vu
dans I'étude de la salinité de la simulation deénedfice que ces structures participent au
transport de masses d’eaux du talus vers le ladgstifiées par leur salinité différente. Dans
les deux ensembles, les perturbations réaliséessemnt, entre autres, des Iégers déplacements
latéraux ou une extension spatiale Iégerementrdiifé, qui se manifestent par écart type
important en salinité. Cette marque de la mésolkéctians les erreurs du modéle en salinité
encourage l'utilisation de données de salinitéutéase pour I'observation précise de la méso
échelle, mais elle nécessite, au vu des carteemaes, une trés grande résolution spatiale
dans la mesure.
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Figure F.17 : Comme Figure F.16, mais pour I'Enséarth

F.2.2.4 Courants de surface

On retrouve pour les courants de surface une vbtéabifférente dans les deux ensembles
(Figures F.18 et F.19). Pour 'Ensemble 1, la \alité est tres intense le long des cotes,
durant toute la simulation. Cette variabilité ese uois de plus a associer aux processus
cOtiers de haute fréquence trés sensibles au@entme en température et en salinité, le talus
Armoricain et le Plateau des Landes sont des zadedgrte variabilité. Sur la plaine abyssale,
la variabilité du courant révele aussi les strieguméso échelle. On observe par exemple au
début du mois d'aolt la formation d’un méandre de £cart type, depuis le plateau
Cantabrique, associé a la structure cycloniquébleissur la vorticité relative de surface du
modele au 30 juillet (Figure D.33). Ce méandre a signature plus marquée ici que sur les
erreurs en élévation de surface et de tempérdtigaré F.12 et F.14). La tendance durant la
simulation va vers une plus grande variabilitétautrau niveau de la plaine abyssale. La
brusque intensification observée le 25 aolt estadua vent de nord ouest a cette date, qui
pousse les masses d’eau de la couche de surface.
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Figure F.18 : Norme des écarts types de courannd@m.g), Ensemble 1.
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Figure F.19 : Comme Figure F.18, mais pour 'Ensésrb

L’Ensemble 2 a une variabilité en courants plusnsg, localisée essentiellement sur la plaine
abyssale. En effet les déplacements verticaux atigpes vont créer des variations de courant
par geostrophie, essentiellement en 50 et 500 nprdfondeur. Nous avons vu que les
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courants ont une structure quasi barotrope danprésiéres centaines de metres, aussi les
perturbations sont visibles en surface. Comme éwaébn de surface, cette variabilité est

diffuse en début de simulation, puis les structisesegroupent selon des zones que l'on
associe a l'activité méso échelle. La variabilité aurants semblent alors décroitre sur la
zone durant la simulation, sauf au niveau de aegtstes, localisées essentiellement sur le
plateau des Landes et au large de la Galice.

F.2.3 Evolution sur la verticale

On s’intéresse, comme pour I'étude de la simulatierréférence, a des coupes verticales a
6.7°0, qui intercepte le milieu du bassin et leggdux Cantabrique et Celtique.

F.2.3.1 Température
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Figure F.20 : Ecart type en température (°C) survéticale en fonction de la latitude, a
6.7°0, pour 'Ensemble 1.

Sur la verticale, dans les deux cas l'écart typetampérature est maximal dans la
thermocline, ou les gradients verticaux de tempégasont les plus importants (Figures F.20
et F.21. Pour 'Ensemble 1 les erreurs du modéaté smtenues dans la couche mélangée et a
la base de celle-ci. C’est a cet endroit, on 'aque les erreurs sont les plus intenses. Cette
couche mélangée s’approfondit a la suite du cowgedéede juillet, puis une restratification a
lieu jusqu’aux épisodes de vent du mois d’aoltqueexplique I'apparition d’une seconde
couche de forte variabilité plus proche de la sigrfanotamment sur le plateau Celtique. Les
deux épisodes de vent successifs du mois d’ao@ngeéht les eaux de surface, gommant la
restratification et faisant plonger la couche ddamge jusqu’a une quarantaine de metre en
fin de simulation. Dans la couche mélangée, ledupdmtions de vent entrainent une
variabilité en température étudiée sur la carteat¥type en température de surface. On note
aussi une forte variabilité le long du talus Caritpale durant 'upwelling de fin juillet. Entre
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mi juillet et début aolt nous avons vu lors deukie de la simulation de référence I'apparition
de deux upwellings bien formés en Galice. Le deugi@ une extension spatiale qui s’étend
jusqu’a 6.7°0. Les coupes verticales de tempéragtirele courant de la simulation de
référence montrent un redressement des isothererssla surface dans les 50 premiers
metres le long de la cote vers la fin du mois dkeju et un courant tres local vers l'est,
associé a cet upwelling. A cet endroit les gradiertticaux de température sont tres intenses,
et la dynamique est tres sensible au vent, cexgliceie la tres forte variabilité observée a cet
endroit. A la fin de I'upwelling ces isothermes l@ment et les vents s'‘inversent, favorisant
un downwelling, lui-méme tres sensible au venttdlas Cantabrique est donc une zone ou la
température est trés variable sur la verticale tanas d’incertitudes dues au vent.
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Figure F.21 : Comme Figure F.20, mais pour 'Enséarth

L’écart type de température de I'Ensemble 2 estnmoiariable dans le temps, les
perturbations n’étant apportées qu’a l'initialisatiet non tout au long de la simulation. La
variabilité en température atteint 200m de profemdglle est maximale dans la thermocline
ou les gradients verticaux de température sont imémnses. Durant la simulation, les
structures de fort écart type, tout d’abord asseadéie verticalement et localisées en latitude,
ont tendance a s’aplanir au niveau de la couche nadé&ange. Elles suivent
I'approfondissement de celle-ci a la fin de la dition.

F.2.3.2 Salinité

L’écart type en salinité sur la verticale est, carmour la salinité de surface, tres comparable
pour les deux ensembles (Figures F.22 et F.23¢ffen les gradients de salinité dans les 200
premiers metres sont essentiellement horizontanixe ¢a plaine abyssale et le plateau. Un
gradient vertical est présent aussi au niveau lis #@rmoricain et notamment a 6.7°0O, au
niveau du tourbillon cyclonique ou les eaux dedaahe de mélange tendent a déborder vers
le large, et les eaux de fond sur le talus a mosdrele plateau. Ce gradient vertical est
d’ailleurs le siege d’'une variabilité intense efirgi@, visible sur pour 'Ensemble 1, et dans
une moindre mesure pour 'Ensemble 2, notammentireme simulation. Les gradients
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horizontaux caractérisent les échanges d’eaux ld@téalifférente, ce que I'on a vu sur la
carte d’écart type de salinité de surface (Figufeks et F.17). Les structures d’erreur
dominantes que nous observons sur la verticale lssninémes qu’'a la surface. Elles sont
dues aux perturbations de la dynamique et trés &d&activité méso échelle.
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Figure F.22 : Ecart type en salinité (psu) sur kxrtcale en fonction de la latitude, a 6.7°0,
pour 'Ensemble 1.
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Figure F.23 : Comme Figure F.22, mais pour I'Enséarth
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F.2.3.3 Courants zonaux
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Figure F.24 : Ecart type du courant zonal (ct).sur la verticale en fonction de la latitude, &
6.7°0, pour 'Ensemble 1.

Comme en surface, les écarts types en courant gonakupérieurs dans le cas de 'Ensemble
2 que dans le cas de 'Ensemble 1 (Figures F.Z42%). L'écart type en courant zonal est
pour I'Ensemble 1 principalement contenu dans lache mélangée de surface, sous
I'influence directe du vent. Sur le plateau Celéda variabilité du courant atteint le fond, car
les courants de plateau est essentiellement bpeoétofortement influencée par le vent. Sur le
plateau Cantabrique, la variabilité du courantolegl de la cbte est tres élevée, associée aux
phénomenes d'upwelling et de downwelling trés d#esiau vent, qui affectent déja la
température. En dehors des plateaux, on observstdesures d’erreur d’extension verticale
depuis la couche de surface, les mémes que cdiker\@es sur la carte d'écart type a la
surface, qui sont associées aux structures mesell@clCes structures ont tendance a
s'étendre en profondeur et a s'intensifier duransiimulation, ce qu’'on pressentait lors de
I'étude de la variabilité des courants de surfatas le 25 aolt, on observe sous l'effet du
fort vent une variabilité en courant localisée diEnsouche de mélange et a la base de celle-
Ci.
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Figure F.25 : Comme Figure F.24 mais pour 'Enseendl

Les structures de I'écart type du courant pourdé@&mnble 2 ont une extension verticale et sont
tres intenses dans les 100 premiers métres. Elesspondent essentiellement a celles que
nous avons vues en surface, associées a 6.7°Otrauctuses méso échelle sur la plaine
abyssale et le long du talus.

F.2.4 Conclusion

L’analyse de la variabilité des deux ensembles reopgrmis de caractériser les deux sous
espaces d'erreur. L'Ensemble 1 se caractérise parvariabilité de haute fréquence tres

intense sur le plateau et le long des coétes, assa@cla dynamique barotrope tres sensible au
vent. Sur la plaine abyssale, I'élévation de s@facune variabilité de grande extension

modulée par 'activité méso échelle. La températuome variabilité localisée au niveau de la

thermocline, mais elle est aussi présente en suidacelle suit les contours des structures
méso échelle et le courant de pente. De méme learts ont une variabilité prononcée dans

la couche de mélange plus intense autour de agdigtes. La température et les courants ont
de plus une variabilité intense associée a 'upagle long des cétes de Galice.

L’Ensemble 2 présente quant a lui une variabilé&eatiellement contenue sur la plaine
abyssale. La variabilité de la température est\psible en surface, étant contenue dans la
thermocline. En revanche la variabilité en coumstttrés intense sur toute la verticale et se
regroupe en structures associees a l'activité ndébelle. Ces structures sont aussi visibles
dans la variabilité de I'élévation de surface.

Pour les deux ensembles, la variabilité en salgiéles contours des structures méso échelle
responsables de transfert de masses d'eau ddé&diifiérente.

180



Chapitre F : Golfe de Gascogne : Résultats compiéaires

F.3 Analyse de réseaux d’'observation

Maintenant que nous avons une idée plus précisestdestures d’erreurs de notre modéle
associées au forcage par le vent et aux conditiotigles en température et salinité, nous
sommes a méme de comprendre comment un réseaue/atisn peut les mesurer et
éventuellement les contraindre. Nous allons datte partie nous intéresser aux deux types
de réseau présentés dans l'article RMS. Le preesieun réseau altimétrique, avec un intérét
tout particulier pour l'altimetre & fauchée, le ced est un réseau de mesure in situ dédié a
I'étude du plateau des Landes, dont on sait qust aige zone de forte variabilité du modele.

F.3.1 Réseau altimétrique

Nous nous intéressons tout d’abord a l'altimétriatilisation de l'altimétrie pour des études
cotieres est, on I'a vu, une problématique tréesiglel. Les principaux problemes résident
dans la qualité de la mesure, qui est détérioté&mproche des cotes par la perturbation de la
correction radiométrique, et le post-traitement d#snnées en Ilui-méme, qui est
traditionnellement dédié a la physique du largeaSyualité intrinséque de la mesure prés
des cbtes ne peut étre améliorée, il est en reeapassible de mettre en place un traitement
des données adapté a la zone cotiere. Ce travaheepris par I'équipe du CTOH (Centre
Topographique des Océans et de I'Hydrosphére) diQE, via le projet Albiccocca et la
chaine de traitement X-track, ainsi que le tragaithése de Jérébme Bouffard. Bouffard et al.
(2008b) ont montré qu’un traitement adapté des @esraltimétriques existantes permet de
suivre I'évolution saisonniere du Courant Ligur@Wmcal, dans la Méditerranée nord ouest,
qui est un intense courant de pente de faible siierspatiale, en cela comparable au courant
de pente des talus Cantabrique et Armoricain.

Dans notre étude, nous considérons un altimetrssigiae de type Jason 1, mesurant
'anomalie de hauteur de mer au nadir du sateliitesi qu’'un altimétre a fauchée large,
inspiré du programme WSOA. Cet instrument est tl&ggc précision dans la premiere partie
de ce document. Nous souhaitons qualifier les pedaces de ces deux types d’altimétre
pour la mesure des phénomeénes associés a la nigdle ée la zone.

La mise en place de la technique RMS et le caledadnatricey nécessitent de connaitre la
covariance d’erreur du modele, évaluée par la nsatédn stochastique, la localisation des
observations et leurs statistiques d’erreur. P@ltirhetre classique, nous avons défini les
localisations des observations depuis des tracgemnes déduites des observations de Jason
1 a I'été 2004. Sur ces traces, nous avons reteeuntesure tous les 5.9 km environ,
correspondant a une fréquence de mesure de 1 étgpeince couramment retenue pour les
données fournies apres traitement par les banqudsmhées altimétriques. Les observations
de l'altimetre a fauchée sont centrées sur la méace que Jason 1, suivant le principe de la
mission WSOA qui prévoyait l'installation d’un aitetre a fauchée sur le satellite Jason 2, la
mission étant finalement annulée. Nous avons cueésmatte approche, bien que l'orbite de la
mission WATER n’ait pas encore été définie. Surteceétace centrale les mesures sont
effectuées tous les 15 km. La fauchée est repsegrar 7 points de chaque c6té de la trace
centrale, eux aussi espacés de 15 km. On est pdacterésolution basse, de 16 km le long
de la trace et 14 km dans la direction perpendieif@ésentée par Enjolras et al. (2006) pour
I'étude du budget d’erreur de I'instrument. A |&élience de la premiére partie, nous n’avons
pas tenu compte de la perte de mesure sur tofedaée lorsque I'altimetre nadir atteint la
cOte (empéchant les corrections radiométriques)n@as nous focalisons sur la mesure de la
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dynamique méso échelle présente sur la partie pdefet le talus continental. La derniere
expérience repose elle aussi sur l'altimétre aHéacmais est réduite aux points de mesure
situés sur une zone de profondeur supérieure arlafin de s’affranchir des processus de
plateau. Dans les trois cas, les observations regarties sur 10 jours, qui est le cycle de
répétitivité du satellite Jason 1, correspondambe période plutdt calme de I'été 2004, entre
fin juillet et début aolt, afin d'éviter un épisodie tempéte dont la variabilité propre
masquerait les structures méso échelle, de duréegedplus longue, que nous souhaitons
étudier.

Les matrices de covariances d’erreur d’observaRosont prescrites a I'avance. C’est un
point épineux des études de réseaux et de I'asgianiide données. Il est en effet difficile de
connaitre avec précision les erreurs d’observagsociées a un réseau. L’hypothese la plus
souvent retenue et la plus simple est de consitEsabservations indépendantes les unes des
autres. Nous avons vu dans la premiere partie gu&east pas toujours le cas, notamment
pour I'altimetre a fauchée, qui présente des esrearrélées le long de sa trace. Nous avons
dans un premier retenu I'hypothése simple, avamales pencher sur le cas des erreurs de
roulis. Les budgets d’erreur retenus dans le adalirqui est celui étudié dans l'article RMS,
sont de 3.9 cm d'écart type d’erreur pour l'altinreétlassique, et une erreur variable de 3.9
cm au nadir a 5.3 cm en bout de fauchée pournialtie a fauchée. Le budget d’erreur de
Jason 1 correspond a I'incertitude demeurant sordsure apres traitement adapté (Bouffard
et al., 2008a). Le budget d’erreur de WSOA estiaiarit par Fu (2003) et repris par Mourre
et al. (2004, 2006).

Nous allons étudier les spectres de la majrjc@insi que les vecteurs propres des 3 modes
dominants, dans le cas des 2 ensembles définis.

On constate que les spectres issus de I'Ensendatlbeaucoup plus rouges que ceux issus
de 'Ensemble 2, c’est-a-dire qu’il existe pour cgectres une plus grande hiérarchisation
entre quelques valeurs propres tres dominanteg eedte du spectre, tres faible. Pour
'Ensemble 1, déja étudié dans l'article RMS, Iraktre classique présente une valeur propre
supérieure a 1, tandis que l'altimétre a fauchég@résente quatre, trois dans le cas ou les
observations sont réduites a la partie profondaltiniétre a fauchée apparait donc sans
surprise comme plus performant qu’un altimétresitage pour mesurer les modes d’erreur du
modele associés aux incertitudes sur le vent. Dansas de I'Ensemble 2, l'altimétre
classique n'a pas de valeur propre supérieurela aleur propre dominante étant égale a
0.45. Les spectres de l'altimétre a fauchée powategénéral et le cas d’une mesure sur la
partie profonde uniguement sont trés proches, éemtent chacun trois valeurs propres
supérieures a 1. Ceci n’est pas surprenant cartears du modele liées aux incertitudes sur
les conditions hydrographiques initiales sont ti@ibles sur le plateau. Une fois encore,
I'altimetre a fauchée parait plus efficace pour unesles modes d’erreur du modele associées
aux incertitudes sur les conditions initiales.
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Wide Swath
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Figure F.26 : Localisations des observations alfirggies et dates correspondantes, pour
l'altimétre classique (@), I'altimetre a fauchée) @t I'altimétre a fauchée sur la partie
profonde (c).

Figure F.27 : Spectres de la matriggoour 'lEnsemble 1 (a) et 'Ensemble 2 (b), pour
I'altimétre classique (trait fin avec croix), I'aihetre a fauchée (trait épais avec points) et
I'altimétre a fauchée sur la partie profonde (traiixte épais avec carrés). La valeur seulil

€gale a 1 est repérée par des tirets.

L’étude des spectres et la comparaison avec laivakuil permettent de discriminer divers

réseaux, mais ne donnent pas d’information sumplE&nomeéenes mesurés, ni méme sur la
consistance des modes définis par I'analyse. Pelar, d faut étudier les vecteurs propres

associées aux valeurs propres considérées.
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Mode 1

Jason 1

Wide Swath

Wide Swath
over deep ocean

Figure F.28 : Vecteurs propres (sans dimension)3lpeemiers modes (de gauche a droite),
pour un altimetre classique (haut), un altimetriaachée (milieu) et un altimetre a fauchée
observant la partie profonde (bas), dans le casElesemble 1.

Nous avons vu dans l'article RMS, pour 'Ensembleglie I'on pouvait raisonnablement
considérer les trois modes dominants liés pouttrigs réseaux définis. Le premier mode
apparait comme un mode de bassin ajustant dansdelenl’élévation de surface sur le
plateau et sur la plaine abyssale en réponse aiativas du rotationnel de vent moyen dans
le forcage en surface. Les modes 2 et 3 sont ddesris a I'activité meso échelle. Le mode
2 présente des zones de variabilité le long distAhmoricain et du talus Cantabrique, ainsi
gu'un méandre sur la plaine abyssale, au fond dileGbe mode 3 a des zones de forte
variabilité le long du talus Cantabrique et suplateau des Landes. Sur le plateau Celtique,
ce mode présente deux zones de forte variabiki@posées et de signes opposés, lorsque les
observations sont présentes c'est a dire pour lgwebniers réseaux considérés. Cette
juxtaposition sur le plateau de deux zones antét®es ne parait pas avoir de signification
physique, mais semble plutt liee a des variatimage fréquence de I'élévation de surface
sur le plateau, a deux instants de mesure différ€@n sait que la variabilité du plateau a une
période de quelques heures a quelques jours, ageardplitudes d’élévation de surface trés
larges. La mise en commun d’observations sur 16sjaiest sans doute pas pertinente pour
étudier cette variabilité, car I'analyse cherchersldes cohérences entre des événements
distincts. De plus, la prise en compte de ces tranga de grande amplitude a tendance a
masquer les variations d’amplitude plus faibleanunent les variations associées a la méso
échelle que I'on souhaite étudier. Cette forte aldlité de plateau assure enfin une grande
amplitude & la matricBlPH", donc &y, ce qui améliore sensiblement le « score » réphsé

le réseau lors de I'analyse du spectre. Ainsi fandi®n du réseau d’observation se doit d’étre
adaptée a ce que I'on souhaite mesurer. La trogsiéxpérience, ne portant que sur la zone
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profonde, permet de s’affranchir de la variabitiggéplateau et de confirmer I'observabilité des
structures méso échelle contenues dans les moeées32L altimétre classique ne voit lui
gu’un seul mode, qui est un mode de bassin et pastassocié a la dynamique méso échelle.

Mode 1 Mode 2 Mode 3

Jason 1

Wide Swath

Wide Swath
over deep ocean

Figure F.29 : Comme Figure F.28, mais dans le cagiinsemble 2.

Les vecteurs propres de I'Ensemble 2 sont plus a@sétudier. Tout d’abord on ne tient pas
compte des vecteurs propres de l'altimetre classipns la mesure ou aucun mode n'a de
valeur propre supérieure a 1. Ensuite les troisenambnsidérés sont visiblement les mémes
pour les deux réseaux basés sur laltimétre a ficlet présentent des structures de
variabilité associées a I'activité méso échelldadeone, que I'on a déja pu identifier lors de
I'étude du sous espace d’erreur de cet ensembl@ésmtion de surface (Figure F.13, en
milieu de simulation). Elles sont situées le longtalus Armoricain, sur le plateau des Landes
et autour du tourbillon centré sur 6°0O, 45°N. L'aatentre ces deux configurations n’est pas
étonnant dans la mesure ou nous avons vu que i@bii@ en élévation de surface pour
I'Ensemble 2 est dominante sur le large. La disecration des valeurs sur le plateau dans la
3*™ configuration affecte donc peu 'analyse, ce dae & déja remarqué lors de I'étude des
spectres.

Il ressort de I'étude de cette étude de réseauméitiques qu’'un altimétre classique seul

n'est pas suffisant pour observer I'activité mésbedle de la zone sur un cycle de mesure. En
revanche un altimetre a fauchée apparait promgitaurdétecter cette variabilité.
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F.3.2 Impact du roulis

La méthode RMS permet d’analyser I'impact du rophs la prise en compte de celui-ci dans
la matrice d’erreurs d’observation. Nous avons ansdla premiere partie que la prise en
compte de la corrélation des erreurs d'observatitarss la matrice de covariance d’erreur
d’observation durant I'assimilation de données mroe contraindre le modéle malgré la
grande amplitude des erreurs concernées. Nous aspris le budget d’erreur de I'altimétre a
fauchée décrit dans l'article ISRE, notamment llande roulis, sa fréquence et I'incertitude
associée, afin de calculer la matrice de covarmwaderreur d’'observation tenant compte du
roulis. Nous avons appliqué la technique RMS dareab d’'un altimétre mesurant I'élévation
de surface sur la partie profonde, seul cas paitipeur I'Ensemble 1.

1 5 0 1 5 10

Figure F.30 : Analyse comparée du spectrer@ssocié a I'altimétre a fauchée mesurant la
partie profonde, avec prise en compte du rouligi{t#pais avec points) et sans prise en
compte (trait fin avec croix) pour 'Ensemble 1 ¢gae) et 'Ensemble 2 (droite).

On remarque que les spectres associés a l'altindete’ichée sont trés peu affectés par la
prise en compte du roulis. Les vecteurs proprescéss (non montrés) sont identiques, au
moins pour les modes dominants. Le roulis affeadacdtrés peu les performances de
laltimétre établies par la méthode RMS. Ceci estall spectre de la matrid®™? qui
intervient dans le calcul de
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Figure F.31 : Spectre d&*2 en présence de roulis (bleu) et en I'absence dés¢rouge),
pour un réseau de dimensior=3910.
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Les spectres dR™*? dans les deux cas, avec ou sans prise en compteutis, sont trés
proches (Figure F.31). Le roulis représente darspeetre un faible nombre de valeur propre
en regard de la dimension de la matrice. Les valpupres qui different sont d’amplitude
plus petite, en particulier les valeurs propres idamtes sont conservées. Les modes propres
associés au roulis sont rejetés en queue de spEciraffectent pas les modes dominants
déterminés par le calcul de la matrjcdeur principal effet est de diminuer I'énergiesuge

par le réseau, a savoir la traceydee qui explique que le spectredest simplement abaissé
par la prise en compte du roulis. Cette baisségste en raison du faible nombre de valeurs
propres concernées. Dans notre évaluation des itapale l'altimétre a fauchée, cela ne
change pas quantitativement les résultats précedestis de I'Ensemble 1, le réseau
capturant toujours 2 modes de variabilité. En rekanpour le cas de 'Ensemble 2, la
nouvelle analyse fait passer le nombre de mode=redisles de 3 & 1. Néanmoins on constate
que la baisse relative est lIégére, les valeursrgsogui étaient précédemment supérieures a 1
I'étaient de peu et en sont encore trés procheprika en compte du roulis ne remet donc pas
en cause les conclusions sur les capacités denkdie a fauchée d’observer la dynamique
méso échelle cotiere.

F.3.3 Reéseau in situ sur le plateau des Landes

Nous nous intéressons a présent a un réseau drabeerin situ. Nous avons vu lors de
I'analyse de la simulation de référence et des dmsembles de simulations que le plateau
des Landes est une zone de transfert de massediigalateau vers le large, de forte activité
méso échelle et de forte variabilité du modélelgumple soit la grandeur physique considérée.
C’est donc une zone particulierement intéressastadier.

Le réseau initial est inspiré d'un projet de camnm@ag’observation du plateau des Landes,
AquiLand. Ce projet propose l'installation de cotmanetres, classiques et ADCP, disposés
sur la zone et l'utilisation de gliders effectuaes mesures ponctuelles selon trois radiales
est-ouest. Nous avons défini trois réseaux d’olagienv inspirés de cette disposition (Figure

F.32).

Nous nous intéressons a des mesures ponctuellypalee celles effectuées par des gliders.
Nous avons arbitrairement choisi la date de mitleusimulation pour effectuer I'étude, a
savoir les sorties du modeéle correspondant a laeemoy des 29 et 30 juillet.

Nous considérons des erreurs d’observations naglées, avec un écart type de 0.2°C pour
les mesures en température et de 1 tmaur les mesures de courant. L'écart type retenu
pour la température est beaucoup plus élevé guedteinstrumentale, de I'ordre de 0.02°C
par exemple pour un flotteur Argo (Serge Le Restenmunication personnelle), ceci pour
tenir compte de l'incertitude sur la profondeur ldemesure par le glider. De plus les
incertitudes du modéle en température sont d’'uneaitd grandeur bien supérieur a 0.02°C, et
I'utilisation de cette valeur aurait rendu I'impaigs mesures de courants totalement invisible.
Cette erreur de 0.2 °C est peut-étre surévaluéss etla permet une analyse qualitative de
I'apport de mesures de courants sur la zone. Leuvale 1 cm:$ d’incertitude sur la mesure
des courants est en revanche un ordre de grandecingpde l'erreur instrumentale d’un
courantometre classique. Un courantometre ADCPsaedeurs plus élevées, de I'ordre de 5
cm.s! (Jorda, 2005).
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Figure F.32 : Définition du réseau d’observatioRéseau A de mesure de température sur la
verticale (carrés blancs), Réseau B de mesurerdpéeature dur la verticale (ronds noirs),
Réseau C de mesure de température aux mémes srglreite réseau A avec ajout de
courantometres (carrés blancs avec points noirs).

Nous pouvons a présent analyser les spectres dascang; calculées pour les deux
ensembles.

Figure F.33 : Spectres de la matriggoour 'Ensemble 1 (a) et 'Ensemble 2 (b), pow le
mesures du Réseau A (trait fin avec croix), du &é8e(trait épais avec ronds) et du Réseau
C (trait mixte épais avec carrés)

Une fois de plus le spectre de 'Ensemble 1 est ppuge que celui de 'Ensemble 2 (Figure
F.33). Le nombre de valeurs propres supérieuresest ires important dans les deux cas :
I'apport d'un réseau in situ sur le plateau desdesnpour évaluer et contraindre les sous-
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espaces d’erreur du modele ne fait pas de doutspéetre de 'Ensemble 1 est dominé par le
Réseau C, sauf pour le mode dominant pour lequRészau B est le plus efficace. Le spectre
de 'Ensemble 2 est lui dominé par le Réseau CRIieseaux A et B étant tres proches, pour
les modes dominants au moins. Le Réseau C, ajeatl'de courantométres, est dans ce cas
le plus performant, ce que semble déja indiquéndié du spectre de 'Ensemble 1. Ceci n’est
pas surprenant car la variabilité de 'Ensemble Z@urants est élevée en comparaison de la
variabilité en température. La mesure des courmsttslonc d’une plus grande valeur pour la

mesure de cette variabilité.

Comme dans le cas de laltimétrie, ces spectresdarnent pas d’information sur les
phénomenes mesurés. Pour cela nous pouvons éeglecteurs propres gecomme pour
I'altimétrie, mais cela est moins évident dans ds de profils verticaux individuels. Il est
alors plus judicieux d’étudier les représenteurdaux, définis dans l'article en tant que
modal representergjui sont les modes propres yg@rojetés dans I'espace du modeéle. Afin
de mieux analyser les figures, nous rappelonsdasditions sur zone issues de la simulation
de référence (Figure F.34), ainsi que la struatieréerreur du modele en élévation de surface

(Figure F.35).
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Figure F.34 : Température de surface (°C) de ladation de référence les 29 et 30 juillet
2004 (a), courants de surface (cth.féche de référence & 10 cthen bas & droite) a la
méme date (b)
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Figure F.35 : Ecarts type d’ensemble en élévatiersdrface (cm) les 29 et 30 juillet 2004
pour 'Ensemble 1 (a) et 'TEnsemble (2).

On constate que dans le cas de 'Ensemble 1, t'é&gae d’ensemble en élévation de surface
est élevé le long de la c6te ou les courants sb@mses, ainsi que sur une zone en bordure du
plateau des Landes située au niveau d'une veineodeant vers le nord. Dans le cas de
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'Ensemble 2, I'écart type du modéle est présenteseent hors du plateau continental et
notamment sur le plateau des Landes, au niveaurdé&sndre de courant formé vers 44°N
qui mene des eaux chaudes du fond du Golfe vetatgon du Cap Ferret. L'écart type en
élévation de surface est intense dans le Canyeméuaie, mais cette zone ne présente pas de
dynamique intense en surface. Les deux ensemisdesmient des variabilités en élévation de
surface associés a des structures de courantenfifésy.
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Figure F.36 : Représenteurs modaux en élévatiosudi@ace (cm) des Réseaux A, B et C (de
haut en bas) pour les 3 modes dominants (de gaacineite), dans le cas de 'Ensemble 1.

Les représenteurs modaux de I'Ensemble 1 sont cainlea pour les trois réseaux (Figure
F.36). En particulier, le mode dominant est commaur trois réseaux. Il lie les variations
d’élévation de surface le long de la cote francaisee structure de variabilité présente sur le
plateau des Landes, qui longe celui-ci et embleodidy du plateau vers le Canyon de Cap
Ferret au nord. D’aprés I'analyse du spectre,dee mode de variabilité est le mieux percu
par le Réseau B, dont la position plus au sud énnget de se rapprocher de la céte et de la
forte variabilité du modele qui y est présentemade 2 du Réseau C et les modes 3 des deux
autres réseaux semblent eux aussi trés comparaldeqrésentent une balance entre
I'élévation de surface le long de la cOte et umecstire intense a la marge ouest du plateau
des Landes et sur celui-ci.

On remarque sur la Figure F.35, pour 'Ensembleurd,fort écart type d’ensemble en

élévation de surface tout le long de la cbte ajos sur une large zone située sur le plateau
des Landes. Ces deux structures sont présentes ldandeux représenteurs modaux
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dominants du Réseau C, qui semble donc plus aptesarer le variabilité dominante du
modele en cet endroit.

D’aprés le spectre depour 'lEnsemble 1, le mode 2 a une valeur projue plevée dans le
cas du réseau C. Le représenteur modal corresppadanaussi une amplitude plus élevée.
L’ajout d'un courantometre permet de mieux captilaevariabilité associée a ce mode, qui
présente de fortes amplitudes sur le plateau, empamison du Réseau B qui parait pourtant
mieux placé. Les représenteurs modaux restantpbendifficilement interprétable.
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Figure F.37 : Comme Figure F.35, mais dans le cagiEinsemble 2.

Les représenteurs modaux de I'Ensemble 2 sont eorepla analyser. lls sont assez
semblables et font apparaitre des structures dee gethelle du type dipdle ou triplets, de
signes opposés. lIs sont localisés aux endroifertie variabilité d’ensemble en élévation de
surface et semblent tous liés au méandre de cougemtifié sur le plateau des Landes et qui
se jette dans le Canyon de Cap Ferret (Figure A.@dRéseau C, dominant le spectreda
des représenteurs modaux de plus grande ampljpode)es modes 1 et 2, ce qui signifie que
les observations correspondantes auraient un el important dans le modéle. En
particulier le représenteur modal du mode 2 a tggeforte amplitude au niveau du maximum
de variabilité en élévation de surface, et semblecdnieux a méme de mesurer la variabilité
dominante du modele en cet endroit.

L’étude d'un réseau in situ sur le plateau des kanfhite grace aux deux ensembles de
simulations confirme lintérét d’'un tel réseau afifevaluer la grande variabilité du modele
dans cette zone, quelle que soit la source desrsrecensidérées. La position du réseau plus
au sud semble favoriser la mesure de la variabiieé plateau le long des cotes,
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particulierement sensible au vent. L’'amélioratiare ch I'ajout d’'un courantometre semble
plus évidente, car il est plus a méme de captesemodes expliquant I'incertitude dominante
sur la zone, visible en élévation de surface @efoent liee aux courants présents sur la zone.
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G.1l. Simulation avec sorties toutes les 2 heures

Chapitre G : Golfe de Gascogne : étude des processus haute fréqae

G.1 Simulation avec sorties toutes les 2 heures

L’étude menée sur le Golfe de Gascogne avec désesde modele tous les deux jours nous
a permis d’étudier la dynamigue méso échelle spattie profonde et le talus continental. Le
choix d’effectuer des sorties tous les deux joursisde co6té I'étude des processus de plus
haute fréquence, notamment sur le plateau, quimntant représentés dans le modéle. Ces
phénomenes sont responsables des plus fortes adeglitles erreurs du modéle en élévation
de surface sur le plateau. Nous avons donc dédidiéisgr le modéle Symphonie avec des
sorties toutes les deux heures cette fois, afincdder a la dynamique plus haute fréquence
du modele. C’est aussi I'occasion d’examiner la gosante de haute fréquence des processus
modélisés sur la plaine abyssale.

Une premiére simulation a été réalisée avec lesané@raractéristiqgues que la simulation de
référence, mais avec des sorties moyennées surhgemas et non plus sur deux jours. Cette
simulation se déroule aux mémes dates que la diomlde référence, mais nous n'avons
gardé en sortie que les champs du 25 juillet aadii, et non a partir de début juillet, en
raison des besoins de stockage pour les fichiesodies.

G.1.1 Description

Les conditions moyennes sont tres comparablesianldation de référence.

Figure G.1 : Moyenne temporelle pour la simulateorec sorties a 2h pour I'élévation de
surface (gauche, m) et la température de surfapatég °C).
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On reconnait sur la Figure G.1 les mémes structlyeamiques en élévation de surface que
pour la simulation de référence, ainsi que les nsécwractéristiques en température de
surface. Les valeurs moyennes pour les deux vadabbnt supérieures pour les deux
grandeurs car cette simulation avec sorties a Pebalieu de fin juillet a fin aoGt, qui voit
une élévation de la surface moyenne et un réchaefie de la zone, comme vu
précédemment.

35,5

g5

34.5

Figure G.2 : Moyenne temporelle pour la simulateorec sorties a 2h pour la salinité de
surface (gauche, psu) et les courants de surfametéd cm.s).

La salinité moyenne de surface est tres procheetle de la simulation de référence. On
distingue toujours les transferts de masse d’eanoad du talus Armoricain et sur le plateau
des Landes, les structures dynamiques sur la p&bgssale ainsi que I'eau peu salée issue
des fleuves. En terme de courants, la aussi laststes déja remarquées sont bien présentes.
L’état moyen semble moins intense en courant, desszones fortement dynamiques. Ceci
tient sans doute a I'absence du coup de vent dill& jdans la période sauvegardée, qui avait
amené une intensification des courants de surfaos k& simulation de référence (Cf. Figure
D.24).

L’apport de la simulation avec sorties toutes ldgedres va étre naturellement visible sur les
variations temporelles des variables étudiées. Mous intéressons a deux points de la zone
de simulation, I'un situé sur le plateau Armoricdiautre situé sur la plaine abyssale. Ces
points sont les mémes que les Points utilisés @budier la variabilité d’ensemble des
Ensembles 1 et 2 (chapitres E et F).

Les séries temporelles de [I'élévation de surface deux points, I'un sur le plateau
Armoricain, l'autre sur la plaine abyssale (Figue3) montrent tout d’abord I'évolution
basse frequence avec une élévation d’ensemblevdéjaur la simulation de référence, avec
une surélévation plus importante du plateau ArnadmicSur cette évolution lente, on voit
apparaitre des évolutions de haute fréquence, idke famplitude au large, et d’amplitude
élevée sur le plateau.
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Figure G.3 : Localisation des points 1 et 2 pows $&ries temporelles (gauche), séries
temporelles d’élévation de surface pour le poitalige) et le point 2 (bleu) (gauche, cm).
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Figure G.4 : Spectres associés aux séries tempmgardlElévation de surface du Point 1
(gauche) et du Point 2 (droite) de la Figure G.Bsgisse : fréequence (cycle/jour), ordonnée :
puissance (). Les tirets verticaux représentent la limite épnésentativité de la simulation

de référence avec sorties moyennées sur 2 jous cle/jour).

L’étude des spectres en fréquence correspondargéies temporelles d’élévation de surface
(Figure G.4) nous renseigne sur les fréequencedaguedélisation avec sorties a deux heures
permet d’atteindre, et leur puissance associéee@arque gue les variations basse fréquence
accessibles a la modélisation de référence sonindoes, notamment sur la plaine abyssale.
Dans les plus hautes fréquences, sur le plateawragain, le spectre présente une puissance
élevée autour de 0.3 a 0.4 cycles/jour, correspundlaune période de 2 a 3 jours, qui est
'ordre de grandeur de la durée des événementssatmddques de la zone. Dans les trés
hautes fréquences, on observe un pic marqué aregeehce différente de l'oscillation
d’inertie vue au large, centré sur 4 cycles/jouit sies phénomenes de 6 h de période
caractéristique. Ceci correspond a la période natendes phénomenes météorologique avec
les champs de forcage Aladin tous les 3h. L’élévatlie surface sur le plateau continental
étant tres sensible au vent, ce pic a 6h corresplumd a la réponse océanique aux variations
de vent de plus haute fréquence disponible. Sysldmne abyssale, le spectre décroit en
puissance des basses vers les hautes fréquencespngumoins énergeétiques que sur le
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plateau, ce que I'on attendait a la vue des sémporelles. On observe néanmoins un pic a
1.5 cycle/jour, qui correspond aux oscillationsndiitie, de période de l'ordre de 16h a la
latitude de la zone. Ce sont ces ondes que lotindige périodiguement sur la série
temporelle, notamment vers la fin du mois d’ao(h. pic est présent a 4 cycles/jour comme
sur le plateau, mais il est beaucoup moins marque.
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Figure G.5 : Séries temporelles de la températt® au Point 1 (gauche) et au Point 2
(droite) pour différentes profondeurs et en surface

La Figure G.5 illustre I'évolution de la tempérausur la colonne d’eau au cours de la
simulation. On remarque tout d’abord que si lespi@mtures de surface des deux points sont
proches, la température de subsurface differe.iguillet a mi aodt, la stratification est
importante, notamment sur le plateau ou la températ 20 métres est plus froide de 2°C que
celle de la surface. La température de surfacewgéblus au niveau du plateau durant cette
période, en raison d'une couche de mélange trédefaies pics de vent du mois d’aodt
refroidissent les couches de surface et induisenmhélange qui fait se rejoindre les courbes
de température en surface et celles de la températu20m et méme 30m en fin de
simulation. Sur la plaine abyssale, les températaréd0 et 50m remontent sous l'effet du
mélange avec les couches supérieures lors ded@pide vent du 18 aolt. A ces variations
lentes s’ajoutent, comme en élévation de surfaes, akcillations de haute fréquence. Ces
oscillations peuvent étre de grande amplitude,yldasd°C en surface, voire plus pour la
courbe de température a 30m sur le plateau, lodsge@uche de mélange s’approche de cette
profondeur.
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Figure G.6 : Spectres associés aux séries temmarel température pour certaines
profondeurs pour le Point 1 (gauche) et le Poiritidite). Abscisse : fréquence (cycle/jour),
ordonnée : puissance (°C Les tirets verticaux représentent la limite éprésentativité de la
simulation de référence avec sorties moyennée2 gurs (0.25 cycle/jour).

L’étude des spectres associés a ces séries nossige® sur les diverses fréquences
représentées. Les variations de basse fréqueness#inles a la simulation de référence (a
gauche des tirets verticaux) dominent les spe@resempérature, mis a part pour un ou
plusieurs pics identifiés. En surface, les varisiale température présentent un pic trés
marqué a la fréquence diurne. Ceci est du au rffelmaent de la couche de surface par le
soleil, qui suit donc un cycle de 24h. Plus en @mdEur, les variations de température
présentent un pic a la fréquence d’inertie, commeéévation de surface sur la plaine
abyssale. En température, ce pic est aussi prégeme plateau. La couche la plus profonde
sur le plateau présente peu de variabilité hautgueEnce, en revanche les oscillations
d’inertie sont présentes jusqu’a 100m de fond aynldine abyssale.
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Figure G.7 : Séries temporelles de courant zondifrentes profondeurs (crit)sau Point 1
(gauche) et au Point 2 (droite).
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En termes de courants, les variations observéda simulation a deux heures sont dominées
par les variations de haute fréquence, au moins lpasurface et la subsurface jusqu’a 100m
de fond. Ces variations sont de grande amplitudes d& couche de mélange, et lors des
épisodes de vent du mois d’aolt pour les couchesgbfondes.
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Figure G.8 : Spectres associés aux séries temmgaredik courant zonal pour certaines
profondeurs pour le Point 1 (gauche) et le Poiritidite). Abscisse : fréquence (cycle/jour),
ordonnée : puissance {ra?). Les tirets verticaux représentent la limite épnésentativité de

la simulation de référence avec sorties moyennée® purs (0.25 cycle/jour).

L’étude en fréquence du courant zonal confirmeskses temporelles, avec la plus grande
variabilité de courants dans la partie haute frAgeeavec un pic identifié a la fréquence
d’inertie a toutes les profondeurs et y comprisleiplateau. Le pic est toutefois plus marqué
sur la plaine abyssale. Entre ce pic et la gammiédrience accessible a la simulation de
référence, les spectres de courants sur le plaeaiude puissance comparable a celle des
fréquences plus élevées, de période de quelques B particulier, on observe un pic entre
0.4 et 0.5 cycles/jour, soit une période de 2 ajauss, a toutes les profondeurs, qui
correspond a la période de variabilité atmosphéri@e pic concerne toutes les profondeurs.
En revanche, sur la plaine abyssale, le spectteaste fréquence est significatif uniguement
dans les couches proches de la surface, qui sobissket du vent. Les couches profondes
ne sont affectées a haute fréquence que par légases d’inertie.

En conclusion, la simulation a deux heures ouviee gamme de haute fréquence assez riche,
trées marquée dans les couches de surface et qlateEau. Ces oscillations sont pour la
plupart associées a des fréquences identifialssascillations en courants et en température
de subsurface sont caractéristiques des oscillatanertie, liées a la rotation de la Terre. De
méme, ces oscillations caractérisent la varialil@téte frequence de I'élévation de surface sur
la plaine abyssale. La température de surfacellesi@minée par des oscillation journaliéres
associées au flux solaire incident. Toutes cesu&mBges correspondent a une variabilité
caractéristique forcée par le Soleil et la rotatitenla Terre, ce qui ne correspond pas a la
dynamique coétiére que I'on souhaite étudier. Eramehe, sur le plateau notamment, les
gammes de fréquence situées au-dela de la limiteepigsentativité de la simulation de
référence, de période de 2 a 3 jours, que I'on assicier a la variabilité atmosphérique, sont
assez énergétiques, notamment en élévation deswtfan courants. C'est a cette dynamique
de plateau que nous allons nous intéresser.
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G.1l. Simulation avec sorties toutes les 2 heures

G.1.2 Validation

Nous venons de voir que c’est essentiellement esysldteau continental qu’apparait une
dynamique cbétiére de haute fréquence susceptibleods intéresser, visible notamment en
élévation de surface. Une validation de cette dygaenpeut donc se faire grace a des
comparaisons marégraphiques. Nous avons donc keaitdonnées des marégraphes le long
des cotes de la zone, déja vus précédemment,tiemftficette fois les sorties a deux heures.
Pour rappel, la marée est 6tée par une analyseohayoe et I'effet du barométre inverse a été
retiré.
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Figure G.9 : Evolution spatio-temporelle de I'andiead’élévation de surface (cm) au niveau
des marégraphes entre le 25 juillet 2004 et le @1t 2004, pour les observations (gauche) et
le modéle (droite).

Le diagramme de type Hovmodller (Figure G.9) monimeassez bon accord a basse fréquence,
c’est-a-dire une montée du niveau moyen de la aoneours du mois d’aolt, avant une chute
gue le modele retranscrit peu. C’est déja ce ques m@ions constaté lors de la validation de
la simulation de référence (Figure D.49). La comsam a plus haute fréquence se révéle la
aussi satisfaisante, avec la bonne représentatiaivers événements ponctuels et locaux. Si
le pic observé vers St Jean de Luz le 5 ao(t &éstitnide dans le modele, la réponse au coup
de vent du 12 aolt montre bien une surcote a Coeaarqui semble se propager vers La
Rochelle, ainsi que la propagation d’'une suréléwatiepuis Gijon vers St Jean de Luz, entre
le 12 et le 14 aodt. Une surélévation entre letld &6 aolt est observée sur quasiment toute
la cote, mais elle est faible ou absente dans eteoEn revanche le coup de vent du 19 aodt
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voit d’abord un pic marqué au sud de la Bretagnsiaju’en Galice. Un pic centré sur La
Rochelle est présent le 20 aolt, suivi d'un crauswd de la Bretagne. Parallélement, on note
la propagation d’une surélévation depuis la Gdbédeng des cbtes Nord Espagnoles entre le
19 et le 22 ao(t. Le 23, on remargque une surélivatu sud de la Bretagne, le 25 un pic
centré sur La Rochelle, suivi le 26 d’'un creux ad de la Bretagne, et un pic au niveau de
Santander. Tous ces évenements entre le 19 et Bo@6 période de grande variabilité
atmosphérique, sont observés et présents, de rmatbervaincante dans le modele, malgré
une amplitude des données modélisées trop failsldesBlateau Cantabrique, ce que I'on
avait déja remarqué lors de la validation de lautation de référence avec des sorties tous les
deux jours (Figure D.49). Au niveau de La Corogmes de la frontiere ouverte du modele,
les élévations de surface modélisées sont les méalistes. La fin du mois d’aolt est, on I'a
dit, nettement moins réaliste que la période précted De méme on note en Manche des
variations de I'élévation de surface de tres hdudtgeuence, dues sans doute a un résidu de
I'analyse harmonique effectuée pour 6ter le siglemimarée. Ce résidu peut étre important
dans cette zone ou la marée est de tres forte tahgpliLes comparaisons avec le modéle y
sont malaisées, encore que certaines tendanoes ¢eilun creux vers le 16 aodt et un pic le
27 semblent émerger, que le modele représenten Bnfnote dans le modéle une trés faible
variabilité au niveau de La Corogne, a la pointel swest de la zone, comparé aux
observations. Ceci peut étre du a la proximité adledne éponge qui induit un rappel en
élévation de surface.
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Figure G.10 : Zoom de la Figure G.9 sur la cotedhespagnole autour du 19 aodt.

Penchons-nous maintenant sur les événements assocedup de vent du 19 ao(t le long de
la cote nord espagnole (Figure G.10). Le 19 aolmejéon observe une surélévation
instantanée marquée de Santander a La Corognelegmedéle représente timidement a
Gijon, puis le 20 ao(t a lieu une autre surélévatimut le long de la cote, cette fois non
présente dans le modele. C’est a la suite de ésieévent qu’on observe la propagation d’'une
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surélévation depuis la point de Galice vers le PBgsque, représentée en tirets dans les
observations, que I'on trouve aussi, bien que moiagjuée, dans le modele (trait plein). Les
vitesses de propagation sont de l'ordre de 4'npsur le modéle et 5 mispour les
observations. Ces ondes sont dans la gamme des oled&elvin a la cbte, de célérité

c=,gH avecH la profondeur, ici de l'ordre de 2 metres. Maldrtécart entre les

observations et le modéle, on note que ce derstecapable de représenter les propagations
observées sur le plateau Cantabrique.

La dynamique haute fréquence de plateau, que kst intéressante a étudier grace a la

simulation avec sorties a deux heures, semble teprésentée par celle-ci de maniére assez
réaliste.

G.2 Analyse du sous espace d’erreur avec sorties ardhe

La simulation avec sorties a deux heures dont nensns de vérifier le réalisme peut donc

servir de base pour une modélisation d’ensemble dgs sorties a deux heures. Etant donné
les besoins en espace de stockage d'une telleaioml nous avons réalisé des simulations
imbriquées a I'aide du modele Symphonie.

Cette simulation est effectuée sur une grille plete, mais dont les caractéristiques en terme
de taille de maille et de niveaux verticaux soeniitjues. Le forgcage en surface est identique,
et le forcage aux frontiéres est prescrit a 'aldedonnées issues de la simulation test a deux
heures que l'on vient de décrire, qui est la sitha« mere ». Les valeurs des champs
dynamiques (courants, élévation de surface) ettrdesurs (T et S) aux frontieres ouvertes
sont moyennées sur 12 heures et prescrits au miodglgué, ou modele « fille », avec cette
périodicité. L’état initial est aussi issu directamh de la simulation mére. Dans notre étude,
les simulations imbriquées démarrent le 29 judlet’achevent le 31 ao(t.
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Figure G.11 : bathymétrie (m) du domaine de la $ation imbriquée (encadré) dans le
domaine de référence (grise).

L’extension spatiale de la simulation fille restmséquente et s’étend du sud de la Bretagne a
la Galice. On s’est en fait débarrassé du plategtiqQe et de I'entrée de la Manche, ou se
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forme un courant non réaliste dans la simulatioméfiérence, et d’'une zone a 'ouest située
prés de la zone éponge. Cette zone conserve lagpnsle partie de la zone profonde, le
plateau Armoricain et le plateau Cantabrique. Cetire réduite permet néanmoins une
économie de 40% en terme de données a stocker.

La modélisation stochastique effectuée a l'aide slemilations imbriquées repose, comme
pour 'Ensemble 1, sur la perturbation du vent. éfiet, les perturbations des profondeurs
d’isopycnes affectent essentiellement la partiégorde, or les simulations avec sorties a deux
heures offrent un potentiel intéressant surtoutlesyplateau. Nous n’avons donc pas effectué
d’ensemble de simulations perturbées selon cetthaué, compte tenu aussi de la taille des
fichiers a stocker.

Les perturbations de vent sont issues des EOFsoteitgs ayant servi a la génération de
'Ensemble 1. Elles sont juste tronquées sur laezodduite. L'ensemble de simulations
réalisé, que nous nhommerons Ensemble 3, compremde®tbres. Nous allons tout d’abord
nous intéresser au sous espace d’erreur du modedendincertitudes sur le vent, avec cette
fois acces aux hautes fréquences temporelles.

Point 1: 46.3N, 3.9W Point 2: 45.7N, 9.6W

0.4
0.2

0
07/31 08/10 08/20 08/30 07/31 08/10 08/20 08/30

Figure G.12 : Séries temporelles, pour le Pointsut, le plateau Armoricain, (gauche) et |
Point 2, sur la plaine abyssale (droite) pour I'tEemsble 3, de 'amplitude du stress de vent
(N.m?, a-b), de I'écart type de 'amplitude du stressveet I'écart type d’ensemble en
élévation de surface (N:mc-d), de I'écart type en élévation de surface, (ef) et
diagramme d’évolution temporelle de I'écart typetempérature dans les 100 premiers
metres (°C g-h) ; les isothermes sont annotéedasth

La Figure G.12 s’inspire de l'analyse faite surnd&emble 1 (Figure F.9). Les remarques
faites a l'occasion de I'étude de I'Ensemble 1 dereet valides ici. Cependant les
simulations avec sorties a 2 heures commencerf jailket, ainsi les variabilités observées
sur 'Ensemble 1 et sur 'Ensemble 3 ne sont pastiques. Sur le plateau Armoricain, la
variabilité¢ de I'élévation de surface associée aqexturbations de vent est de grande
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amplitude durant un épisode de vent fort, jusqu@nRle 18 aodt, puis revient en quelques
heures a une valeur d’équilibre, de l'ordre de Orb. Sur la verticale, la variabilité
d’ensemble est faible avant le coup de vent dudlR. &lle est alors présente surtout dans la
couche de surface. Le coup de vent du 12 aolt aumsiles épisodes de vent suivants
affectent la température de I'ensemble de la conaflangée. La profondeur de la couche de
mélange est aussi affectée par l'incertitude suvdet, or sous la couche de mélange se
trouvent de trés forts gradients verticaux de temtpée. C’est la que la variabilité en
température est la plus élevée pour la suite dantallation. Dans la couche mélangée, la
variabilité en température est affectée par ladgancertitude sur le vent entre le 12 et le 28
aolt et revient vers une valeur de 0.2 °C en firsideulation. Sur la plaine abyssale, la
variabilité en élévation de surface est de plubléaamplitude que sur le plateau, et croit a
I'occasion des épisodes de vent fort a partir dadit pour atteindre 0.5 cm. En température,
la variabilité est surtout présente dans la coutshenélange. On n’observe pas, comme sur le
plateau ou pour 'Ensemble 1, un maximum localmésda couche de mélange, sauf entre le
31 juillet et le 12 aolt de maniére légere. Cecit peexpliquer par le fait que la variabilité a
la base de la couche mélangée apparait, dans fitbhsel, avant le 29 juillet, date du début
de I'Ensemble 3. Cette variabilité localisée a kasdé de la couche de mélange dans
'Ensemble 1 serait alors un traceur de I'événengeint’a déclenchée. Dans I'lEnsemble 3, le
coup de vent du 12 ao(t semble absorber le léegeimmean formé précédemment, et la
variabilité d’ensemble concerne alors toute la beumélangée. Cette variabilité présente une
amplitude maximale lors des coups de vent, maiedegpar la suite a une valeur de 0.25°C.

On observe, en plus de ces caractéristiques, dedioas de haute fréquence de la variabilité,
tant en élévation de surface qu’en température.
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Figure G.13 : Spectres associées a I'écart typaskenble en élévation de surface pour le
Point 1 (gauche) et le Point 2 (droite). Abscis$equence (cycle/jour), ordonnée :

puissance (cf). Les tirets verticaux représentent la limite épnésentativité de la simulation
de référence avec sorties moyennées sur 2 jos cle/jour).

Les spectres correspondant a la variabilité enaéiéiv de surface (Figure G.13) montrent les
mémes gammes de fréquence que les séries tempasligévation de surface elles-mémes,
a savoir une variabilitt dominante a basse fréqieaar le plateau comme au large. La
variabilité haute frégquence est néanmoins signifieasur le plateau, entre 0.25 et 1

cycle/jour notamment. Sur la plaine abyssale, farga située entre 0.25 et 0.5 cycle/jour est
elle aussi encore assez significative, mais maiessyr le plateau.
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Figure G.14 : Spectres associées a I'écart typ@askenble en température pour diverses
profondeurs, pour le Point 1 (gauche) et le Poirftdite). Abscisse : fréquence (cycle/jour),
ordonnée : puissance (°C Les tirets verticaux représentent la limite épnésentativité de la

simulation de référence avec sorties moyennée gurs (0.25 cycle/jour).

En terme de variabilité de la température, on olesdes spectres la aussi comparables aux
spectres associés a la température elle-méme.ri.'8qe en température a une variabilité
dominante a basse fréquence, avec des pics madpres la haute frequence, a 1.5
cycles/jour, soit la fréquence d’inertie, pour l@geaux de subsurface, notamment sur la
plaine abyssale, et un pic diurne en surface, assacflux solaire. Ce sont la aussi les pics
notés sur les spectres issus des séries temparrltesnpérature méme.

Les deux pics de la haute fréquence caractérisaoart type en température ne nous
intéressent pas dans l'optique d’étudier la dynamige plateau. En revanche, les hautes
fréquences présentes sur les spectres d’écartetygdévation de surface, notamment sur le
plateau, présentent un intérét, car associéeslgnimique de plateau haute fréquence. Une
étude portant sur les capacités de mesures degnayainés parait envisageable.

G.3 Reéseau marégraphique haute fréquence

Nous avons constaté pour la simulation a deux Beurebon accord qualitatif avec les
données marégraphiques du Golfe de Gascogne. [@s taksures peuvent-elles servir a
évaluer, voire corriger les erreurs du modele sgmit de grandes amplitudes sur le plateau ?

Mourre et al. (2006) et Julien Lamouroux (2006) onbntré l'intérét des mesures
marégraphiques dans le cadre d’OSSEs réalisées |@puemier, avec un filtre de Kalman
d’Ensemble sur la Mer du Nord dans le cas d’erreersnodele dues aux incertitudes sur la
bathymétrie, et pour le second avec un filtre SEBKam et al. 1998) implémenté dans le
Golfe de Gascogne dans le cas d'incertitudes suené de surface. Ces deux études ont été
effectuées a I'aide du modéle barotrope MOG2D. Qe'=-il pour notre modele ? Les modes
de variabilité observés sont-ils significatifs ?t@s une signature en trois dimensions ?

Afin de répondre a ces questions, nous définissoneseau marégraphique comprenant les
marégraphes de la zone réduite, dont nous avont Gr@arégraphe de La Corogne, pour
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lequel lI'accord entre les observations et le mode&ait pas correct. Ces marégraphes
effectuent des mesures toutes les 6 heures, du 28 aodlt, c'est-a-dire la période ou I'on
observe la plus grand variabilité temporelle s tonnées marégraphiques, associees
notamment a I'épisode de vent du 18 aodt. L'erdmumesure a un écart type de 2 cm. Les
erreurs sont considérées indépendantes entre dllesi. définit une matrice d’erreur
d’observations R diagonale de valeur £ chious pouvons alors appliquer la méthode RMS &
la mesure de I'élévation de surface par I'enserdbemarégraphes et des dates considéres.

48 = 1000

500

(b)

100
50¢

1 5 10 15

Figure G.15 : (a) Localisation des marégraphes’dautle, (b) Spectre deassocié, avec la
valeur seuil de 1 en pointillés.

L’analyse du spectre gemontre un grand nombre de modes (neuf) de vait@bibservables
par le réseau marégraphique. Ce type de réseauleselobc bien contraindre I'espace
d’erreur du modele sur le plateau associé auxtitwees sur le vent. Les modes propreg de
vont nous en apprendre un peu plus sur ce pregsaitat.

La Figure G.16 nous donne accés a la répartitiams da temps et I'espace des modes
dominants de la matrige Il convient de 'examiner en tenant compte dedmparaison entre
les sorties du modeéle mére et les données réelissnages au niveau des marégraphes
(Figure G.9). Le mode dominant est clairement aésauex surélévations observées le 18 et le
20 aodt entre Concarneau et la Rochelle, ainsiapeopagation d’une surélévation le long
des cotes espagnoles les 19 et 20 aolt. Ces épisokent le coup de vent du 18 aodt. La
grande incertitude sur le vent associée au coupede méme engendre une forte erreur en
élévation de surface du plateau, corrélée toudrg te la cote, ce que voient les marégraphes.
Le mode 2 est associé au méme événement, avecsdaamiévidence d’'une anticorrélation
des erreurs en élévation de surface au sud destaddre, entre les deux épisodes du 18 et du
20 ao(t. De méme la propagation vue le long desscéspagnoles est séparée en deux
composantes anticorrélées. Par rapport au modendainion voir de plus apparaitre une
erreur du modéle en élévation de surface sur tautéte le 14 aodt, suivie d’une propagation
le long de la cOte espagnole vers la Rochelle.eCattiabilité ne peut étre associée a un
événement visible sur les observations réelleg &t présente aussi sur le mode 3, qui est
dominé par les erreurs le long de la c6te sud drdéagne entre le 20 et le 23 aodt, c'est-a-
dire a la suite de I'épisode caractérisant les geamiers modes. Ces erreurs sont associées a
la variabilité temporelle présente dans la simafatnére et les observations a cet endroit. Ce
mode présente, lui aussi, une propagation d’eteslang des cotes espagnoles, elle aussi plus
tard que dans les deux premiers modes. Le modésémie les mémes zones caractéristiques
gue le mode précédent.
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Figure G.16 : Diagramme Hovmodller des quatre madi@minants dg (sans dimension)
pour I'ensemble des marégraphes.

On remarque dans cette analyse une séparatiorgimudeas modes, entre la variabilité du
modele sur le plateau Armoricain, dominée par denements brefs et intenses, et celle sur
le plateau Cantabrique, d’amplitude plus faiblsgette a des propagations le long de la cote.
Ces deux zones geéographiques sont de plus netteséparées par la distribution des
marégraphes le long de la cote. On note de plusséparation entre un régime d’erreur
caractérisant la période du 18 au 20 aodt, et gimee caractérisant celle du 20 au 23 aodt.
Les propagations d’erreur sur le plateau Cantabrigtant de plus faible amplitude et
associées, par l'analyse statistique, a des évérisrde grande amplitude au niveau de la
Bretagne, on peut se demander si ce régime d’easiubien observé par les marégraphes
locaux. Ceci nous amene a nous intéresser a uaurédauit a la cote espagnole et basque.
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Figure G.17 : (a) Localisation des marégraphes plbemsemble réduit, (b) Spectre ge
associé, avec la valeur seuil de 1 en pointillés.

Le nombre de modes que le réseau peut captureuadigp baissé, en raison de I'absence des
marégraphes du plateau Armoricain pour lesqueledesirs du modeéle sont fortes (Figure
G.17). Néanmoins quatre modes sont observés. Ndass avérifier que ces modes
concernent des phénomeénes de propagation, commaésde espérer I'analyse des modes
relatifs a 'ensemble des marégraphes de la zone.
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Figure G.18 : Diagramme Hovmodller des quatre modiesinants dg (sans dimension)
pour les marégraphes de I'ensemble réduit.
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Les modes dominants du plateau Cantabrique (Figuds) sont bien associés a des
phénomenes de propagation d’erreur le long de fa. d@® mode dominant est associé a
I'onde visible dans les observations de I'élévatiensurface elle-méme. Le mode 2 présente
deux propagations d’erreur successives, l'une lesrd5 et 16 aodt, I'autre entre le 19 et le 20
aolt. Les modes 3 et 4 présentent des phénomeéapagptifs en fin de simulation. On
remargue sur les modes 2, 3 et 4 un changemenugbr@0 aodt en début de journée. Cette
date correspond a un renouvellement des coeffEiai@atoires de la perturbation du vent a
'aide des EOFs. Ce changement affecte partiellértemn covariances entre les différents
membres de I'ensemble. Tout d’abord, dans le modepPopagation d’erreur commencée le
19 a Gijon semble s’arréter brutalement le 20, plaiss le mode 3 on voit apparaitre une
anticorrélation entre le début et la fin d’'une @gation qui a lieu aux mémes dates que dans
le mode dominant. Le mode 3 apparait donc plutéte une décomposition du mode 1
associée a la technique de perturbation du venheesemble pas avoir de signification
physique propre. Une maniere d’éviter ce type dfadt de calcul serait de prendre en compte
les nouveaux coefficients aléatoires de perturbatio vent en les combinant de maniere
croissante avec les anciens, et non de manieralérute mode 2 nous semble toutefois
valide dans la mesure ou I'amplitude des erreunmo@ele aprés le 20 aolt y sont faibles ; la
variabilité mesurée avant cette date permet asellde a ce mode d'étre capté par le réseau
d’observation.

Malgré la déconvenue quant a la significativité aegles secondaires, le mode 1 et le mode 2
avant le 20 aoQt paraissent robustes et assodiés aropagations observées ou tout du moins
réalistes. On peut se demander quel est 'impacedanodes dans I'espace du modeéle. Pour
cela on calcule les représenteurs modaux assaociédeax modes, en élévation de surface.

0814 0814 0815 0815 08/16

i e i N i
i 1 i s i i

Figure G.19 : Représenteurs modaux en élévatissudace (cm) du mode 1 du réseau
marégraphique réduit, sur la céte espagnole et fsipue en fonction du temps. Les lignes
isobathes de 200, 2000 et 4000 m sont indiquéé&setsn
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On voit sur la Figure G.19 la propagation le lomgla c6te de I'erreur en élévation de surface
du modéle. Cette propagation commence avec le deupent du 18 aolt et se poursuit
jusqu’au 22. Les erreurs sont de forte amplitude l®nsemble du plateau. Elles sont
anticorrélées avec les erreurs en élévation dacisur la plaine abyssale, ainsi que sur le
plateau des Landes. En revanche on note une d@refaositive des erreurs d’élévation de
surface sur une zone s’étendant au large de Gij@anégraphe le plus a I'ouest) vers la plaine
abyssale, qui reste marquée apres le passagende.'Nous avons vu au cours de I'étude de
'Ensemble 1 qu’en cet endroit se propagent desuesrdu modeéle du plateau vers le large,
associées a la formation d’'un méandre en cet dndeogue le réseau marégraphique semble
capable d’observer.

P25

-2.5

Figure G.20 : Comme Figure G.19 mais pour le mode'@helle a été divisée par deux.

Dans le mode 2 (Figure G.20), que I'on examine 4lad 20 aodt, les propagations d’erreur
du modéle en élévation de surface présentent destéestiques similaires. Elles sont
intenses sur tout le plateau et s'étendent vetargge au niveau du plateau Cantabrique au
voisinage de Gijon. On observe de plus une angétation avec les erreurs du modele sur le
plateau des Landes.

Un réseau de marégraphes le long sur le plateatal@aque s’avere donc capable de mesurer
les modes dominants de I'erreur du modéle en étdvae surface sur le plateau, associée a
des propagations d’ondes cétieres. De telles obens ont un impact dans le modéle au

niveau du plateau mais aussi au-dela, dans la gatipa des erreurs depuis le plateau vers le
large, associée a la dynamique meéso échelle.

210



Chapitre H : Conclusion

211



Chapitre H : Conclusion

Le travail effectué durant cette thése nous a meduinous pencher sur plusieurs types de
variabilité de la zone cétiere, ainsi que sur dewthodes d’analyse de performances de
réseaux d'observation dans la contrainte et I'étédn des erreurs de modeles numériques.
Dans une premiére partie nous avons utilisé le teag@&léments finis MOG2D représentant
la dynamique barotrope du plateau européen en d¥eedB98 et janvier 1999. Cette
dynamique étant tres sensible a la bathymétries agans utilisé un ensemble de simulations,
ayant chacune une bathymétrie perturbée de mardéaliste, afin de caractériser les erreurs
du modéle associées. Ces erreurs sont de grandédua@psur le plateau continental, en
particulier sur la Mer du Nord. Elles présenteng @tructure anisotrope prononceée étirée le
long des cotes, direction de propagation des oddeselvin, et plus isotrope en milieu de
bassin. Leur durée de vie est de quelques heurdesdedes cbtes a quelques jours loin de
celles-ci. Cet ensemble de bathymétries perturbéé® utilisé pour la mise en place d'un
filtre de Kalman d’Ensemble dans le but d’études performances d’un altimétre a fauchée,
instrument considéré pour I'avenir des missionsnéliriques, en tenant compte du roulis de
la plateforme satellite. Les erreurs dues au rosdiat en effet de grande amplitude et
présentent la particularité d'étre corrélées leglae la trace du satellite. Dans une série
d’expériences jumelles, nous avons calculé la mdaluales erreurs du modéle dans des
simulations avec assimilation de données comparé eteurs de la simulation sans
assimilation. Cette réduction quantifie la perfontedu réseau étudié. Cette approche nous a
permis de montrer que le roulis du satellite afgoeu les performances de I'altimétre. Ceci
est du a la prise en compte du caractere corré@mteurs dues au roulis dans la matrice de
covariance d’erreur d’'observation. Les performanmesnetteuses de l'altimetre a fauchée
pour évaluer et contraindre les erreurs du modales da représentation de la physique
barotrope ne sont pas remises en cause par le rdelia plateforme satellite. Dans une
deuxieme partie nous avons étudié la dynamique alfe Gle Gascogne a I'été 2004 et en
particulier les processus baroclines méso échelicegau modele Symphonie. Deux
ensembles de simulations nous ont permis d'étuliier erreurs du modele liées aux
incertitudes sur le vent et les conditions hydrpgrques initiales. Les incertitudes sur le vent
ont une forte signature en élévation de surfacdespllateau, mais aussi sur la plaine abyssale.
Toutes les grandeurs du modéle présentent une elwetau vent modulée par l'activité méso
échelle, et localement tres intense, le long des t@ntinentaux ou sur le plateau des Landes.
Les erreurs du modéle associées aux incertitudeleswconditions initiales sont elles aussi
fortement modulées par la dynamique méso échella dene et présentent les mémes zones
de trés forte variabilité. Cette signature de |sonéchelle dans les deux sous-espaces d’erreur
du modele nous permet d’étudier I'observabilitécééte dynamique par divers réseaux, en
définissant une méthode d’analyse basée sur la a@amspn des covariances d’erreur du
modele et des observations, appelée méthode RM8e @®éthode ne nécessite pas
d’assimilation de données et constitue un outig@hé pour effectuer une analyse a la fois
guantitative et qualitative des performances d’@seau dans I|'évaluation des erreurs du
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modele. L'analyse quantitative permet de détermiqezlle part des erreurs du modele un
réseau peut détecter et éventuellement contraindi@alyse qualitative permet de
comprendre quel phénomene est mesuré. Cette dezndéape est importante car elle peut
nuancer ou invalider les résultats de la premiele grobleme est mal formulé. De I'analyse
effectuée par la méthode RMS, il ressort qu'unnmadtre nadir classique n’est pas assez
performant pour évaluer les erreurs du modele dwesincertitudes sur le vent et sur les
conditions initiales associées a la dynamique né&belle du Golfe de Gascogne, ce qu’un
altimétre a fauchée est capable d’effectuer. |does le roulis du satellite altére peu les
performances de l'instrument. L’application de eetiéthode en vue d’optimiser un réseau
d’'observation in situ de mesures de température lsuplateau des Landes permet de
déterminer quel positionnement évalue le mieuxaldabilité locale dans le modéle, et justifie
I'apport de mesures courantométriques a I'ensempéitda contrainte forte sur I'élévation de
surface de ce type de mesures. Ces résultatgelides potentialités de la méthode RMS.
Dans une étude complémentaire, nous avons aussiappa méthode RMS pour qualifier
les performances d'un réseau de marégraphes polsefvation de la dynamique haute
fréquence de plateau présente dans le modele rmuméCette analyse confirme l'intérét de
ce type de mesure, qui permet de plus de suivrgdasferts de masses d’eau du plateau vers
le large.

Les analyses effectuées dans ces deux partieseomigpde mettre en avant des meétriques
performantes pour la mise au point et I'évaluatierréseaux, qui peuvent étre utilisées pour
la mise en ceuvre de tels réseaux dobservation cetr pes analyses du rapport
codts/performances.

Les deux méthodes utilisées reposent sur une éaisatton par des ensembles de I'espace
d’erreur du modéle choisi, une fois que I'on afi&mue ce modéle représente fidélement les
processus que I'on veut mesurer, c’est-a-dire quélst pas ou peu biaisé. De méme les
observations sont considérées comme non biaiséasaliise des réseaux d'observations va
alors porter sur leur capacité a mesurer le mordentire 2 des erreurs du modeéle, a savoir
les covariances d’erreur. Dans le cas de I'angbgeassimilation de données, cette mesure
s’accompagne d’une contrainte sur les covariancesedr du modeéle par la correction
apportée. C'est l'amplitude de cette correction quiantifie la capacité du réseau
d’observation. Il s’agit alors d’'une analyse puraimguantitative et objective. Une analyse
plus qualitative des processus contraints est Iplesgar I'analyse des termes intervenant dans
le filtre d’assimilation, ce qui dépasse le cadabituel des OSSEs. En revanche, une méthode
d’analyse sans assimilation de données telle gogthode RMS ne peut mettre en avant un
critere quantitatif aussi objectif que la réductearreurs du modele, dans la mesure ou celui-
ci n'est pas contraint. Elle repose alors sur umaification de modes « détectables » par le
réseau et propose en paralléle une validationtqtiaé de ces modes. Ceci peut s'avérer trés
utile lorsque plusieurs types de variabilité cowns au sein du modeéle utilisé. Au-dela de ces
différences, les deux méthodes d’analyse étudiépesent sur I'étude de leur capacité a
évaluer les statistiques d’erreurs du modéle, agipsrentent alors plutét a des outils visant a
améliorer la modélisation.

En réalité I'utilisation de modeles que l'on jugebles signifie que la physique gqu'ils

représentent est considérée comme réaliste. Lesrerdu modele représentent alors la part
d’incertitude inhérente aux phénomenes modélisésnemes. L'utilisation de méthodes

reposant sur I'analyse des moments d'ordre 2,stelidles que nous avons utilisées, donne
acces a une information supplémentaire sur lesékedions propres aux phénomenes
physiques que I'on veut étudier. C’est la mesureeadecorrélations que I'on peut tester grace
aux modeles numériques et qui permet de déterrdameraniere fine pourquoi et comment un
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réseau est efficace. La confiance que I'on a dansmddele numérique utilisé est alors la
garantie indispensable de la pertinence de ceftieelpe pour la mise au point de réseaux.

Les méthodes avancées d’'analyse de réseaux Hilisgant cette these peuvent sans aucun
doute servir a la mise au point de réseaux d'olaserv dans n'importe quelle zone cétiéere,
mais aussi dans d'autres zones océaniques. La deetRdIS peut étre mise en place
rapidement si tant est que I'on dispose d’'un modalaérique suffisamment performant dans
la représentation de la physique de la zone. isation d'un filtre de type Kalman
d’Ensemble nécessite en plus un module d’assimiiate données et demeure plus codteuse.

Les données d’observation réelles peuvent serviérdier le caractere réaliste d’'un modele

dans le cadre d’'une comparaison classique donnédsle) ou étre assimilées directement
dans un modele numeérique afin de le faire tendre Meréalité. L'assimilation de données

permet de plus de réduire les incertitudes du neg@dll’'on peut alors chercher a évaluer puis
contraindre ces erreurs déja réduites afin de ddsire encore plus... dans une démarche
itérative d’évaluation / amélioration des modéledes réseaux d’observation.

Dans un contexte scientifique plus large, les megréalisés en terme de modélisation
physique et de mise au point de réseaux d’observatnt permettre & moyen terme la mise
au point en zone coétiere de simulations numeériqueztormantes, intégrant des mesures
réelles judicieusement réparties dans I'espace &rhps. La mise au point d’observatoires
cOtiers requiert des outils tels que ceux présedtgant cette these, afin d’optimiser leur
déploiement et leur dimensionnement. Ceci nécedsit@efinir des processus cibles que I'on
souhaite mesurer, afin de choisir quel type de heoddliser et de définir les criteres
d’optimalité retenus. La représentation plus fires gghénoménes physiques permettra des
analyses plus précises de processus associésinge eh biologie notamment. Dans le cadre
opérationnel, des prévisions réalistes serontsutilda prévention de surcotes, au suivi de
polluants, ou a la recherche de disparus en mére eutres. Le champ d’application de
I'océanographie opérationnelle est sans doute lplige en zone cétiere que dans I'océan
hauturier. Les progres réalisés et futurs dansteaihe de la représentation et la prévision en
zone cotiere reposent sur une approche concertiée kenmodélisation et la collecte de
données, approche que nous avons essayé de ceraet cktte these.
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The coastal ocean is characterised by a rich spraf interacting scales and processes, and
is subject to heavy societal pressure and demand.u@derstanding of this complex area
needs to be improved, through modelling and datlheg@ag. Realistic numerical models are
potentially useful to design observational arragasemble methods provide a proxy for
model errors, which may be detected or constrayeah efficient array.

In a first study, an ensemble Kalman filter is usedssimilate simulated data of a wide swath
altimeter in a barotropic model of the North Se@&asurements of the cross-track slope of the
sea surface lead to a better representation afutrents, and to a wider domain of influence
of observations. The roll of the satellite indu@sng-track correlation of the observation
errors; when it is taken into account in the dasirailation process, it does not jeopardize the
improvement potentially brought by the instrument.

In a second study, a new analysis technique farsagsy the performance of observational
networks is proposed. It implements a quantitatisgerion to discriminate between various
networks, and a qualitative one which allows uniderding the impact of the considered
network on all the model dimensions. Using a 3D etad the Bay if Biscay, this technique
illustrates (1) the capacity of a wide swath altiend¢o retrieve useful coastal ocean mesoscale
dynamical signals, (2) the positive contributioriscorrent measurements of currents in the
design of a coastal cruise, and (3) the contriloutibtide gauge data at detecting errors on the
shelf.
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Résumé:

L’océan cotier est le siege de nombreux proceshbysigues d’échelles variées ; les attentes
du public y sont nombreuses. Il convient d’amélion®tre connaissance de cette zone
complexe, par la modélisation et la collecte dendes. Les modéles numériques sont utiles a
la conception de réseaux d’observation, car ilssttuent une représentation de la réalité
riche en informations sur la zone. Les méthodess#mble permettent de représenter les
statistiques d’erreurs du modeéle, qu’'un réseauopednt sera capable de détecter ou de
contraindre.

Dans un premier temps, nous assimilons a l'aiden dilire de Kalman d’ensemble des
données simulant les mesures d’un altimetre a tidans un modele barotrope en Mer du
Nord. La mesure de la pente de surface de la ntarghele mieux représenter les courants et
étend le domaine d’influence des observations.digig du satellite induit une corrélation
dans les erreurs d’observation le long de la trgues’il est pris en compte dans le schéma
d’assimilation ne remet pas en cause l'apportidstfument.

Dans un second temps, nous développons une teehmigumalyse de performances de
réseaux d’observation, qui permet de définir utecei quantitatif de discrimination de divers
réseaux ainsi qu’une analyse qualitative permettimtcomprendre l'impact du réseau
considéré sur toutes les dimensions du modele.ald’ d'un modele 3D du Golfe de
Gascogne, cette technique nous permet de démdedreapacités d’'un altimétre a fauchée a
observer la dynamique méso échelle de I'océan r¢adiaesi que I'apport de mesures de
courant dans la conception d’'une campagne de nwseteenfin I'apport de données
marégraphiques.
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