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Introduction

— Contexte —

L’océan joue un role fondamental dans 1’évolution du climat. Il controle les varia-
tions climatiques a moyen et long terme s’échelonnant de la décennie au millénaire. En
interaction avec ’atmosphere, il controle aussi les variations climatiques a plus court
terme i.e saisonnieres, annuelles ou pluriannuelles. Du fait de sa capacité calorifique
mille fois supérieure a celle de 'atmosphere et de sa dynamique interne plus lente, il est en
quelque sorte le “gardien des équilibres”. La circulation océanique contribue notamment a
I’équilibre thermique de la planete en réalisant une partie du transport méridien de chaleur
de ’équateur vers les poles. Cette these s’articule autour de deux aspects singuliers de la
circulation générale océanique qui en font la différence fondamentale avec la circulation
atmosphérique générale :

— lexistence de cellules méridiennes de plongée et de retour des eaux : les MOC

(Meridional Overturning Cells) & 'origine de la circulation thermohaline (THC)
(cf. figure 1).

— et l'origine mécanique des sources d’énergie responsables de la mise en action de la
THC. Dans cette étude, nous nous sommes focalisés sur I’énergie des marées dont
on a longtemps ignoré le role sur la THC, au bénéfice du réle joué par I’énergie due
au vent. Pourtant un certain nombre d’arguments suggerent que sans 1’énergie des
marées, le maintient d’'une THC réaliste est impossible.

— Surface B Salinity > 36 %
= Deep Bl Salinity < 34 %
(Rahmstorf, Nature 2002} m— Bottom > Deep Water Formation

Figure 1 — Vue simplifiée de la circulation thermohaline & 1’échelle mondiale. Cette circulation décrit un
boucle autour du globe et relie les eaux abyssales au eaux de surface. Le temps caractéristique mis par une
particule d’eau pour revenir a son emplacement initial est de Pordre du millier d’années (vitesse moyenne
~1mm.s™1).



— L’existence d’une circulation méridienne océanique : la THC —

L’existence des MOC est fondamentalement liée & la présence des continents qui
déterminent un réseau de frontieres méridiennes dans chacun des grands bassins At-
lantique, Pacifique et Indien. A contrario, la circulation atmosphérique générale est ca-
ractérisée par la cellule de Hadley et le JetStream dans les deux hémispheres et peut
grossierement se résumer en terme de schéma a une circulation symétrique par rapport
a l'axe de rotation de la terre (Lorenz, 1967). Dans locéan, c’est donc la présence
des frontiéres naturelles qui rend possible I’existence d’un gradient de pression
zonal! et in fine la formation de courants géostrophiques méridiens (cf. figures
1.2 et 1.3). Dans l'océan actuel, il n’y a de fait qu'un seul systéme de courant similaire
a ce qui existe dans atmosphere : il s’agit du courant circumpolaire antarctique (ACC).
I ACC joue un role essentiel en connectant les MOC de chacun des grands bassins. Il en
résulte une circulation méridienne d’“overturning” d’extension mondiale : la THC?2.

La THC doit aussi son existence a la présence d’un fort gradient de densité méridien
(entre les hautes et basses latitudes), directement relié au déséquilibre d’apport en énergie
solaire entre les tropiques et les poles. Schématiquement, les eaux denses des hautes lati-
tudes tendent & couler sous les eaux plus légeres des basses latitudes®, car 'océan cherche
a minimiser son énergie potentielle i.e a réaliser une stratification horizontale. Néanmoins,
Pétat observé de ’'océan n’est pas celui d’un minimum d’énergie potentielle (les eaux denses
affleurent a la surface aux hautes latitudes) car 'océan est soumis a des flux turbulents
verticaux ( e.g flux de flottabilité, de chaleur, de sel) qui entretiennent une stratification
inclinée. Ces flux verticaux sont de deux sortes : d’une part les flux thermo-halins échangés
en surface avec atmosphere, et d’autre part les flux diffusifs diapycnaux? qui affectent
l'océan intérieur. Les effets opposés de ces deux flux entretiennent la THC. D’un coté, le
flux de surface des hautes latitudes alourdit les eaux par refroidissement et évaporation
produisant ainsi des eaux denses, condition nécessaire a la formation d’eaux profondes. De
l'autre coté, le flux diffusif diapycnal apporte de la chaleur des couches de surface vers les
couches profondes ce qui a pour effet de les alléger et donc de les faire remonter (Munk,
1966).

La formation d’eaux profondes ne se réalise que dans des régions tres localisées (mers
du Labrador, de Norvege, de Weddell, de Ross, Méditerranée etc.), 1a ot un refroidissement
atmosphérique (et donc des eaux de surface) intense peut avoir lieue, et ou les eaux de sub-
surface sont déja suffisamment denses (i.e 1a ou la colonne d’eau est faiblement stratifiée).
La diffusion diapycnale quand a elle semble répartie de fagon beaucoup plus uniforme dans
l'océan mondial, mais demeure un des parametres les moins bien connu. Les mesures in
situ sont trop éparses et insuffisantes pour pouvoir étre compilées en une carte globale. Les
estimations issues de méthodes inverses ou de bilans d’énergie aboutissent a des valeurs
uniformes de la diffusion diapycnale dans I'océan pouvant varier d’'un facteur 5.

Les zones de formation et de remontée d’eaux profondes sont connectées par une cir-
culation abyssale, soumise comme la circulation de surface, a 1’équilibre géostrophique.
Les eaux profondes nouvellement formées sont exportées par les courants intenses des
bords Ouest. Il s’agit d'une circulation d’échelle planétaire dont les temps caractéristiques

1Zonal signifie dans la direction Est-Ouest.

2La THC ne désigne pas ici la circulation générale de la chaleur et du sel, qui par ailleurs ne coincident
pas nécessairement entre elles. Ici, comme la plus part du temps dans la littérature, le terme THC est
employé par abus de langage pour désigner la circulation de masse associée aux MOC . Par la suite
l’acronyme MOC et THC désigneront la méme circulation de masse.

3Le processus exact de plongée est plus complexe du fait de la contrainte géostrophique. En fait ce
n’est que la composante agéostrophique de I’écoulement (e.g celle reliée au transport d’Ekman ou a la
dynamique non-linéaire) qui peut plonger (Madec, 1991).

4«Diapycnal” signifie “4 travers deux isopycnes” i.e “a travers deux surfaces de densité constantes”.



de ventilation sont de 'ordre du millier d’années, soit une vitesse moyenne de ’ordre de
1 mm.s— 1.

Bien que tres lente, cette circulation n’en est pas moins fondamentale dans la régulation
du climat. La THC contribue activement a 1’équilibre thermique de la planéte
en réalisant une partie du transport méridien de chaleur (~1.2 Petawatt® &
24°N). Dans I'océan Atlantique environ 14 — 17 Sv6 d’eaux légeres et chaudes traversent
I'Equateur (Schott et al., 1993; Fischer & Schott, 1997), empruntent le trajet du Gulf
Stream et se transforment en eaux froides et salées (NADW) en mer de Norvege et du
Labrador. La chaleur dégagée vers ’atmosphere au cours de ce refroidissement est partiel-
lement responsable du climat tempéré qui regne sur ’'Europe. C’est aussi cet apport d’eau
chaude qui entretient dans I’Atlantique Nord des températures de surface de 'océan (SST
supérieures de 4°C) a celles que on trouve dans I'océan Pacifique a la méme latitude (Ma-
nabe & Stouffer, 1988 ; Rahmstorf & Ganopolski, 1999). La dynamique de 'océan s’ajuste
donc pour que la chaleur ne s’accumule pas sous les Tropiques et qu’elle arrive aux hautes
latitudes. Les flux de chaleur échangés entre les composantes océanique et atmosphérique
du climat sont pour I'essentiel équilibrés sur ’échelle d’une année. Ce quasi-équilibre ther-
mique témoigne d’une régulation entre les deux composantes.

— “Des énergie mécaniques” responsables de la mise en action de la THC —

La seconde différence fondamentale entre les circulations générales océanique et at-
mosphérique repose sur des considérations énergétiques. La circulation atmosphérique
fonctionne comme une machine thermique actionnée par la coexistence de
sources chaude et froide, dans laquelle le mélange vertical joue un roéle secon-
daire. A contrario la circulation océanique est une sorte de tapis roulant qui
transporte la chaleur, actionnée par des sources externes d’énergie mécanique
qui sont le vent et la marée et qui entretiennent un mélange vertical indispen-
sable. Les travaux de Sandstrém (1908) revisités par Huang (1999) et Paparella et Young
(2002) démontrent qu’en l’absence de forces mécaniques extérieures, il ne saurait y avoir
de circulation méridienne abyssale dans locéan si la source chaude (i.e les tropiques)
est au méme niveau (i.e la surface de la mer) ou plus haut que la source froide (i.e les
poles). L’existence d'un fort gradient de densité méridien, entre les hautes et les basses
latitudes, est une condition nécessaire mais pas suffisante pour actionner la THC, seul le
mélange vertical est capable d’équilibrer la remontée des eaux denses (Munk, 1966 ; Toole
et al., 1994). Sur le long terme c’est lui qui régule l'intensité de la THC (Bryan, 1986 ;
Colin de Verdiere, 1988) en érodant la stratification (consommation des masses d’eaux
par opposition & la formation). Néanmoins Toggweiler & Samuels (1995) ont montré que
dans un cas théorique sans mélange vertical intérieur, la divergence d’Ekman vers le Nord
crée par les vents de I’ ACC tire un courant compensatoire vers le Sud, nécessairement
sous le seuil du passage de Drake pour assurer la géostrophie (i.e le courant profond de
bord Ouest dont les eaux sont la NADW ). Ce phénomene d’obduction verticale serait
capable a lui seul de maintenir une partie de la THC et du transport de chaleur vers
les poles a l’échelle mondiale. Ce mécanisme est cependant trés contreversé (Hasumi &
Suginohara, 1999 ; Gnanadesikan & Hallberg, 1999). Dans ces conditions, c’est donc
I’énergie mécanique disponible pour le mélange vertical a ’intérieur de 1’océan,
y compris dans les couches limites de surface et de fond, qui apparait comme
le facteur principal de contréle de la THC (Huang, 1999 ; Wunsch & Ferrari,

®1 Petawatt = 10'® Watts
51 Sv (Sverdrup) = 105m3.s7*



2004). 11 est donc crucial de connaitre les chemins suivis par 1’énergie mécanique : des
sources au puits en passant par la transformation de I’énergie. La dissipation de la tension
du vent et du potentiel de marée sont les deux seules sources d’énergie mécanique suscep-
tibles de modifier le mélange vertical et donc la circulation générale océanique (Munk &
Wunsch, 1998).

L’énergie mécanique liée au vent est transférée a ’océan a travers sa surface. Une
partie est cédée sur la forme d’énergie cinétique et alimente les courants géostrophiques, le
transport et le pompage d’Ekman, les courant inertiels, ceux liés aux effets de la pression
atmosphérique et les ondes de gravité de surface (e.g la houle). Le pompage d’Ekman et
les variations de pression atmosphérique génerent de fagon directe des vitesses verticales
et donc de I’énergie gravitationnelle disponible pour le mélange” (AGPE). Malgré leur role
certain dans la couche mélangée, leur implication dans I'océan intérieur n’est pas claire et
les premieres estimations de I’énergie cinétique cédée par le vent a ces mécanismes restent
incertaines (Wang et al., 2005). Seule ’énergie cédée aux courants géostrophiques peut
étre estimée de fagon fiable. En effet, les courants géostrophiques de surface sont calculés
a partir de données altimétriques, excepté prés de I’équateur ou ils doivent étre calculés
a partir de modeles numériques. L’ “input” d’énergie se résume alors au produit scalaire
entre la tension du vent et la vitesse géostrophique de surface. L’estimation de Wunsch
(1998) incluant la bande équatoriale est 1.3 TW. Cette énergie est directement
cédée a la circulation grande échelle.

D’autres mécanismes sont alimentés par la dissipation de ’énergie mécanique liée au
vent. Néanmoins les estimations de la fractions d’énergie qui leur est attribuée est incer-
taine, d’autre part quand ces mécanismes ne sont pas directement des sources ou des puits
d’ AGPE leur lien indirect avec le mélange vertical n’est pas clair. C’est le cas du mélange
engendré par les courants en présence d’une géométrie particuliere des fonds. Les topogra-
phie accidentées génerent des ondes internes de sillage (e.g les ondes de Lee générées par
I’ ACC), les fond rugueux engendrent un frottement de fond et les canyons sont le lieu de
courants rapides (e.g la zone de fracture de Romanche)). En excitant la base de la couche
mélangée, le vent est aussi responsable de la génération d’ondes internes a la fréquence
inertielle capables de se propager et d’interagir. Notons enfin que le vent intervient aussi
comme un puit d’AGPE & la surface de 'océan (Wang & Huang, 2004). Une fraction de I’
AGPE est effectivement transformée : d’une part en énergie gravitationnelle (GPE) turbu-
lente (EGPE) par les instabilités baroclines (Gent & McWilliams, 1990), et d’autre part
en énergie cinétique turbulente (EKE) par les instabilités baroclines et les ajustements
convectifs.

Enfin, I'idée que I’énergie dissipée par les marées pouvait jouer un réle fondamental
dans la circulation générale océanique s’est imposée peu a peu (Munk, 1966). L’énergie
mécanique totale dissipée par les marées est estimée a 3.75+0.08 TW (Kantha, 1998). La
majeure partie de cette énergie est dissipée par l'océan (3.5 TW), la fraction restante étant
dissipée par les marées terrestres et dans ’atmosphere. Ces chiffres sont obtenus avec une
trés grande précision grace aux mesures astronomiques effectuées sur la durée du jour,
les orbites perturbées des satellites artificiels ou par télémétrie laser (Dickey et al., 1994).
La dissipation de I’énergie de marée a au moins trois effets notoires : I’accroissement de
la durée du jour de 2.07 millisecondes par siecle ( i.e la ralentissement de la vitesse de
rotation de la terre di au frottement), 'accroissement de la distance terre-lune de 3.86
cm par an (par conservation du moment angulaire du systéme terre-lune) et celui qui
nous intéresse plus particulierement dans cette étude : le mélange des masses d’eau dans

"Fraction de D’énergie potentielle globale associée & locéan susceptible d’impacter la dynamique
océanique.



locéan. Les modeles de marée (Le Provost & Lyard, 1997) et I'altimétrie satellite (Munk
& Wunsch, 1998 ; Egbert & Ray, 2000) suggerent que sur les 3.5 TW d’énergie apportée
par le potentiel astronomique et dissipée par la marée dans l'océan, approximativement
2.5 TW sont dissipés par le frottement qui a principalement lieu sur les marges continen-
tales peu profondes. Le 1 TW restant est converti en marées internes par interactions de
la marée avec les obstacles naturels. Plus précisément c’est le flux barotrope de la
marée ( i.e la marée externe) qui en interaction avec les topographies acci-
dentées (dorsales, monts sous-marin, archipels, talus continentaux, etc.) et ce
dans un milieu stratifié, va générer des ondes internes capables de se propager
loin des sites de génération (O( 1000 km)) (StLaurent & Garett, 2002). Lors-
qu’elles déferlent, une partie de I’énergie des ondes internes est convertie en AGPE par les
flux turbulents de flottabilité (~20%), le reste étant dissipé sous la forme de chaleur. Les
calculs de dissipation & partir des données Topex-Poséidon montrent qu’environ 35 % de
I'énergie attribuée a l'onde lunaire semi-diurne (M) et 15 % de celle attribuée a onde
solaire diurne (K7) sont dissipés en plein océan et donc disponibles pour le mélange des
masses d’eaux (Lyard et al., 2006). Si la quantité d’énergie qui se dissipe en plein océan
est maintenant bien distinguée de celle qui se dissipe sur les plateaux, la fraction d’énergie
dissipée localement par les ondes internes sur leur site de génération (StLaurent et al.,
2002) et la fraction susceptible de rayonner au loin sont encore mal quantifiées. La propa-
gation des ondes internes et les phénomenes responsables de leur dissipation restent encore
mal compris et sont 'objet de recherches actuelles (Simmons et al., 2004b ; McKinnon &
Winters, 2005 ; Rainville et Pinkel, 2006).

— Les objectifs —

En somme, les marées océaniques, la circulation abyssale et le climat sont
étroitement liés et ce par le mélange vertical généré lorsque ’énergie de marée se
dissipe en plein océan. L’objectif de cette étude est donc d’explorer sous ses multiples
facettes la source d’énergie la plus importante connue a ce jour associée au mélange ver-
tical profond +i.e la dissipation de ’énergie de marée. En revisitant de maniere détaillée
I’énergétique de la marée, il s’agit de comprendre leur réle sur la circulation générale
océanique, la THC et in fine sur le climat. La problématique globale de ce travail peut
se résumer en trois questions.

Q1 : En suivant une approche tournée vers la dissipation de ’énergie de marée, comment
apprécier les effets du mélange vertical induit par la marée sur la circulation générale
océanique ?

Q2 : Comment quantifier a I’échelle du globe I'impact de I’énergie cinétique turbulente

dissipée en chaleur par la marée, que ce soit par frottement sur le fond ou lors de la
création de mélange vertical ?

Qs : Dans une approche plus large, existe t-il d’autre mécanismes que la dissipation
d’énergie par lesquels la marée est susceptible de modifier la circulation océanique
générale et donc le climat ?

— Méthodologie —

Pour répondre a ces questions qui concernent la circulation abyssale difficilement ob-
servable, nous avons retenu une approche tournée vers la modélisation numérique. Il s’agit
d’utiliser des modeles d’écoulement des fluides basés sur les équations primitives de Navier
Stokes et I’équation des ondes Shallow- Water non-linéaires. La puissance actuelle des
ordinateurs ne permet pas d’envisager une résolution explicite de ces ondes



internes dans les modéles de circulation générale (OGCM) . Leurs effets sur
le mélange des masses d’eaux dans ’océan profond doivent étre paramétrisés.
Nous avons donc cherché dans un premier temps la meilleure facon de paramétriser ces
effets dans la diffusivité verticale (K,) des OGCM. Cette paramétrisation implique 1'uti-
lisation de deux modeles complémentaires. Le premier qui permet d’étudier la THC est
un OGCM dédié au climat, issu de la plateforme de modélisation NEMO (Madec et
al., 1998; Madec, 2006), dans sa configuration globale ORCA2-LIM (~2° de résolution)
(Timmermann et al., 2005 ; Iudicone et al. 2007a,b). Dans cette configuration 1’équilibre
de la THC est obtenu des 1500 ans de simulations. Néanmoins la résolution spatiale d’
ORCA2-LIM, imposée par la durée de I'intégration temporelle nécessaire a 1’établissement
de la THC (> 1500 ans), ne permet pas de résoudre la propagation des ondes internes de
marée dont la longueur d’onde est au plus ~180 km (i.e ~1.5? ). Pour tenir compte de
I'effet des ondes internes, il est donc indispensable d’utiliser un second modele, le modele
hydrodynamique (MOG2D-G), qui permet de maniére indirecte de résoudre la composante
externe de la marée et de produire les diagnostiques souhaités concernant la composante
interne (i.e le transfert d’énergie du mode barotrope de la marée vers le mode barocline).

— Plan de la thése —

Cette these est donc composée en trois parties. Dans la premiere et la seconde partie
nous présentons respectivement : -le probléme physique- (i.e le lien Marée- THC-Mélange
Vertical) et -les outils retenus- (& savoir les modeles numériques ORCA2-LIM et MOG2D-
G ). La troisitme partie présente -les études qui ont été menées et les résultats-. Une
premiere étude explore 'impact de la marée sur la circulation grande échelle en terme
de chaleur et répond a Q2. Plus précisément, cette étude permet de quantifier a 1’échelle
du globe les effets de la fraction d’énergie cinétique turbulente dissipée en chaleur par la
marée : soit par frottement sur le fond, soit lors de la création de mélange vertical. Puis
dans une seconde étude, nous regardons pour la premiere fois I'impact de la marée sur la
circulation grande échelle en terme de circulation résiduelle de marée d’extension
mondiale (Bessieres et al., 2007a), ce qui apporte un élément de réponse important a Qs.
Enfin, dans la derniere étude, nous revisitons I'impact de la marée en terme de mélange
vertical induit en profondeur. Plus précisément, nous montrons le role fondamental, a
Péchelle globale de ’énergie de marée dissipée localement par les ondes internes (Bessieres
et al., 2007b), ce qui permet de répondre partiellement & Q;. En perspective et en annexe
nous montrons également I'importance de prendre en compte la fraction de I’énergie de
marée qui est rayonnée au loin par les ondes internes (Koch-Larrouy et al., 2007).
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Premiere partie

Présentation du Probleme
Physique
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L’objectif de cette premiere partie est (1) de présenter les moteurs et la dynamique de
la MOC en lien avec la marée (Chapitre 1), et (2) d’évoquer le cadre général de la marée
barotrope et de rappeler les bases de la théorie des ondes internes a ’origine des marées
baroclines (Chapitre 2).
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Chapitre 1

Dynamique de la Circulation
Thermohaline

Contrairement a 'atmospheére plus instable, le milieu océanique est fortement stratifié
en densité sur la verticale. La coexistence dans 'océan d’une stratification stable et d’une
circulation méridienne de retournement intense (circulation d’overtuning dans la suite, cf.
la représentation de la MOC figure 1) nécessite la présence de processus physiques capables
de compenser la perte d’énergie potentielle consommée par [’overtuning (Huang, 1999;
Wunsch & Ferrari, 2004). En se basant sur des considérations d’équilibres énergétiques
globaux et en utilisant les données climatologiques de Levitus, Munk & Wunsch (1998)
sont arrivés a la conclusion qu’une énergie de 2.1 TW était nécessaire pour maintenir la
distribution abyssale de la densité observée sur le globe. Le vent et les marées océaniques
sont les deux seules sources d’énergie mécanique susceptibles d’engendrer ce mélange a
I'intérieur de l'océan. Les modeles de marée (Le Provost et Lyard, 1997; Lyard et al.,
2006 ; Jayne et StLaurent, 2001 ; Niwa et Hibiya, 2001) et I'altimétrie satellite (Egbert et
Ray, 2000 ; 2001) suggerent que sur les 3,5 TW d’énergie dissipée par la marée dans 'océan,
approximativement 1 TW est converti par le flux barotrope de la marée en marées internes,
et devient ainsi susceptible de mélanger I'océan abyssal. Ainsi, 50% de 1’énergie requise
pour maintenir la MOC pourrait étre apportée par le tidal mixing TM, le reste étant
procuré par le vent. Les forcages thermohalins de surface conditionnent 1’établissement du
gradient méridien de densité prérequis au démarrage de la MOC ; néanmoins s’ils sont
nécessaires pour actionner la MOC, ils ne sauraient l'entretenir a eux seuls (Sandstrom,
1908 ; Paparella and Young, 2002).

Le véritable moteur de la MOC est alimenté par les sources d’énergie mécaniques que
sont les vents et les marées. C’est pourquoi il est fondamental de connaitre les sources
et les puits d’énergie a l'origine de la MOC . Dans cette étude nous regarderons plus
particulierement leurs liens avec la marée.

1.1 La Théorie Classique : Equilibre Advection-Diffusion et
Balance de Sverdrup

1.1.1 Equilibre advection-diffusion

Quelles sont les forces a l'origine des mouvements de l'océan abyssal? La quasi-
impossibilité d’effectuer des mesures de vitesse a conduit a I’étudier via la distribution
de propriétés scalaires (i.e température, salinité, oxygene dissous, silicate, phosphate, tri-
tium, fluorocarbures, etc.) (Warren, 1981). Il en découle une remarque essentielle : il existe
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des zones de formation d’eaux profondes et la formation de ces eaux est un phénomene
extréemement localisé dans ’espace et dans le temps, ce sont les zones de convection pro-
fonde. Le flux de masse ainsi généré, des couches de surface vers I'océan profond, doit
étre compensé par un flux de retour équivalent dirigé vers le haut. Si cette remontée était
aussi localisée que la formation, de telles régions pourraient également étres observées a
partir des propriétés scalaires. L’absence de telles observations a donc suggéré que ce flux
de retour était au contraire extrémement diffus, ce qui le rend également trés difficilement
mesurable. C’est 'hypothese de base de toutes les théories de la circulation abyssale.

Le résultat précédent dérive directement de la conservation de la masse, mais il n’ap-
porte aucune information sur l'origine du moteur de cet upwelling. On sait que l'océan
profond est tres froid (57% de la masse de l'océan a une température inférieure a 2°C),
tandis que les eaux de surface peuvent dépasser 29°C'. Ce différentiel de température est a
Porigine d’une diffusion de la chaleur vers les couches profondes, néanmoins dans I'océan,
la diffusion moléculaire de la température est trop faible (~10~"m?2.s~!) pour entretenir
une telle diffusion de la chaleur. A grande échelle, c’est le mélange turbulent qui controle
la diffusion du chaleur.

Si on écrit I'équation de conservation de la chaleur (T"), en supposant I’état stationnaire,
et en négligeant les gradients horizontaux, on montre que la diffusion verticale' de chaleur
doit étre compensée par un upwelling d’eau froide (w,), ce qui peut s’écrire :

or 0 or

wo% = &(Kzg) (1'1)

La seule source d’énergie thermique de 'océan profond est donc la diffusion verticale,
orientée vers le bas, et c’est elle qui détermine ’'intensité de I’ upwelling a la base de la
thermocline (Munk, 1966). Dans cette théorie ¢’est donc la dynamique de la thermocline et
la formation des masses d’eau profondes qui déterminent la dynamique de ’océan profond.
Quelle est la réponse de 'océan a ce forgage ?
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Figure 1.1 — Schéma de la circulation thermohaline forcée par la thermodynamique (refroidissement et
réchauffement en surface). Dans la théorie classique : (i) des eaux denses sont formées aux hautes latitudes
et plongent, (i7) puis elles remplissent le totalité du bassin, (ii¢) sont tirée vers le haut par un upwelling
situé & la base de la thermocline et (iv) se redirigent vers les pdles. D’aprés Wyrtki, 1961.

!De manitre générale, il est physiquement plus intéressant de parler de la diffusion diapycnale,
qui désigne la diffusion dans une direction perpendiculaire aux isopycnes (surfaces de méme densité).
Néanmoins en premiére approximation, on peut considérer que la direction des isopycnes dans 'océan
global est grossierement parallele a celle des équipotentielles, on peut donc raisonnablement employer le
terme de diffusion verticale.
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1.1.2 Balance de Sverdrup

Stommel & Arons (1960) sont les premiers a avoir exploré les effets de 1'équilibre
advection-diffusion sur la circulation profonde. Ils ont considéré un océan profond baro-
trope d’épaisseur H dans I'approximation géostrophique planétaire et un upwelling uni-
forme w,, ce qui conjointement avec la conservation de la masse se résume dans la balance
de Sverdrup :

_ Jwo
fv = I (1.2)
soit
W R
p— 1.
v = tanf 7 (1.3)

ou v est la vitesse méridienne, 6 est la latitude, f = 2€sinf est le parametre de Corio-
lis, Q2 est la vitesse angulaire de la terre, R est le rayon terrestre et § est l'accroissement
méridien de la force de Coriolis.

Cette équation régit la circulation dans 'océan intérieur, mais la balance de Sverdrup
est violée le long du Bord Ouest. Ceci a mené Stommel & Arons (1960) a conjoncturer
I’existence de courants profonds de bord Ouest, dont I'intensité et la direction sont données
par les taux de formation d’eaux profondes, et la localisation des sources. Notons qu’un
accroissement de w entraine un Av positif et donc la création d’une composante méridienne
de vitesse dirigée vers le nord.

1.1.3 Formation d’eau profonde

La formation d’eaux profondes joue un role fondamental dans la circulation abyssale
et le transport de chaleur océanique. Elle est associée aux processus de plongées et est for-
tement favorisée par les phénomenes de convection. Néanmoins le processus de convection
et le processus de plongée des eaux sont deux mécanismes distincts.

Aux hautes latitudes, le refroidissement des eaux de surface par les flux de chaleur
air-mer est susceptible de rendre la densité des eaux de surface supérieure a celle des eaux
profondes. Ce phénomene rend la colonne d’eau statiquement instable, jusqu’a 'apparition
de processus de convections qui permettent au systeme de minimiser sont énergie et de se
réajuster. Au cours de ces épisodes des cheminées convectives sont crées dans lesquelles
les eaux lourdes plongent, tandis que les eaux plus légeres remontent en surface. Les zones
de convection sont tres localisées : (i) en Atlantique Nord, dans les mers du Labrador,
du Groéenland, d’Islande, de Norvege et d’Irminger; (ii) dans 'océan Austral en mer de
Weddell et de Ross; (i7i) en Méditerranée dans le Golf du Lion, la mer Adriatique, la mer
Egée et le basin Levantin. La profondeur des processus de convection peut atteindre les
3000 premiers metres de la colonne d’eau. Au cours d’un épisode de convection, le bilan
volumique net est nul sur une section horizontale i.e il y a autant d’eau qui remonte que
d’eau qui plonge. Tandis que lors de la plongée des eaux, associée a la NADW par exemple,
le bilan volumique n’est pas nul car le transport vertical vers le fond est alimenté par un
transport horizontal dans les couches de surface.

A partir de modeles numériques, en paramétrisant ’ajustement convectif des insta-
bilités statiques par une augmentation brutale de la diffusion verticale, des expériences
ont montré que le mélange de type convectif influait peu sur ’état moyen de la THC
en régime stationnaire (Marotzke & Scott, 1999). Ces résultats plaident en faveur d’une
THC tirée par la diffusion diapycnale dont 'effet est d’augmenter la GPE du systeme,
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tandis que le mélange convectif tend a diminuer la GPE. Néanmoins la convection joue
un réle crucial dans la réponse transitoire de la THC id.e sur des échelles de temps de
I'ordre de O(100) ans. De plus la localisation des zones de formation d’eaux profondes -et
donc des phénomenes de convection qui la favorisent- controle la distribution spatiale de
la circulation profonde (Stommel & Arons, 1960).

1.1.4 Distribution spatiale

Une source ponctuelle dans 1’Atlantique Nord donne lieu a un courant de bord Ouest
dirigé vers le Sud qui peut traverser I’équateur si la source au Nord n’est pas compensée
par une source d’égale intensité au Sud du bassin. La circulation dans 'océan intérieur
n’est en fait qu’une recirculation strictement géostrophique du courant de bord Ouest
(Pedlosky, 1996)2. Le schéma de circulation en présence de deux sources est représenté
figure 1.2.

Figure 1.2 — Représentation de la circulation abyssale d’apres la théorie de Stommmel (1958). Des pro-
cessus de convection profonde ont lieu uniquement en mer du Gréenland (S1) et en mer de Weddell (S2).
Partout ailleurs un mélange uniforme est a l'origine d’un upwelling uniforme a travers la thermocline. Cet
upwelling est responsable de la remontée des eaux froides vers la surface. A ’exception des bords Ouest, la
circulation intérieure est strictement géostrophique. La structure spatiale de cette circulation est en réalité
beaucoup plus complexe. Une représentation plus réaliste est présentée figure 1.3.

Ces résultats inattendus ont été confirmés par des expériences de laboratoire, et par la
suite par des mesures en mer. On se représente donc classiquement la circulation abyssale
de cette maniere, sachant que I’hypothese d'un upwelling uniforme est tres restrictive et
n’est pas réaliste. Toole et al. (1994) et Polzin et al. (1997) ont en effet suggéré a partir
de mesures in situ que le mélange vertical était considérablement accru au voisinage des
fortes pentes de la topographie, ce qui a pour effet, a gradient de température constants,
d’intensifier les upwelling dans ces zones. Récemment, le modele conceptuel élaboré par
Stommmel (1958) a été repris et complété en ajoutant une topographie prononcée (type
dorsale) et un wupwelling intense au voisinage de cette topographie (Katsman, 2006). Les
résultats montrent que l'intensification de 1" upwelling engendre localement des recircula-
tions horizontale intenses appelées B-plume. Sur le flanc Ouest de la dorsale, les effets de

28°il est vrai que la circulation de I'océan intérieur n’est qu’une recirculation de courant de bord au
premier ordre, la présence de jets zonaux profonds est cependant établie dans chacun des sous-bassins,
notamment dans le bassin Brésilien (Hogg & Owens, 1999)
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la vorticité potentielle et de I’ upwelling s’opposent et la direction locale de I’écoulement
dépend de leur importance relative. Fondamentalement, il n’en reste pas moins que c’est
toujours la diffusion verticale qui gouverne la circulation profonde.

A partir de I’ensemble des mesures et des modeles conceptuels disponibles, Schmitz
(1996a,b) a tenté de faire une synthese des connaissances concernant la distribution spa-
tiale de la circulation abyssale, a travers une représentation tridimensionnelle de la THC
(figure 1.3). Cette figure illustre bien le role singulier des Courants Antarctiques Circum-
polaires (ACC) qui sont générés par les vents d’Ouest liés aux dépressions des hautes
latitudes. Ces vents zonaux sont intenses car ils ne rencontrent aucun obstacle sur leur
passage et atteignent un maximum de vitesse vers 50°S. Le gradient Nord-Sud de la vi-
tesse du vent produit une zone divergence au Sud de 50°S et de convergence au Nord
liées au transport d’Ekman. Ceci entraine un upwelling d’eaux profondes circumpolaires
(CDW?3) au Sud et un downwelling d’eaux antarctiques intermédiaires (AIW?) au Nord.
Schématiquement 1’ ACC mélange, transporte et redistribue les masses eaux des bassins
Atlantique, Pacifique et Indien. De ce fait il contribue activement & la circulation profonde
de tous les bassins.

Subanitarcic Mode Water
ARV Sntanctic Ieierraadiate Water
REOW Ridd Sop Ovenfiow Wates
AARY Antarctie Battom Wit
HPDW Morth Pacific Doap Water
AL Antarctic Clroumpolar Currnt
oW Croumpolar Desd Water
HADW Herth Atlantic Desp Water
UPPERIW  Upper Intermediste Water
oow Indian Ccoan Deep Water

Figure 1.3 — Représentation tridimensionnelle de la circulation thermohaline mondiale. Les bassins At-
lantique, Pacifique et Indien sont le siege de circulations qui prennent la forme de cellules méridiennes de
plongée et de retour des eaux (les MOC). Les circulations associées aux MOC sont reliées entre elles dans
I'océan Austral par I'intermédiaire des courants circumpolaires Antarctique et dans le détroit Indonésien.
Les couches de surfaces sont représentées en violet, celle intermédiaires en rouge, celles profondes en vert
et celles de fonds en bleu. D’aprés Schmitz (1996a,b).

3Circumpolar Deep Water
YAntarctic Intermediate Water
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1.1.5 Flux Diapycnal et Circulation Abyssale

La vitesse diapycnale (w*), le coefficient de diffusion verticale (K,) et la circulation
grande échelle (u = (u,v)) sont reliées par la dynamique de la vorticité planétaire (f).
Pour une couche abyssale uniforme en densité, d’épaisseur h(zx,y), bornée au-dessus par
une surface isopycne z;(z, y) et au-dessous par la topographie, I’équation de la conservation
de la vorticité pour un écoulement permanent et non-visqueux s’écrit :

f f
v — ~uVh = >w*(z 1.4
po — 1 e (1.4
ou u = (u,v) est la vitesse horizontale, h(x,y) est la profondeur de I'océan, [ 1'accrois-
sement méridien de la vorticité planétaire et :

w* = w — uVz; (1.5)
est la définition cinématique du flux diapycnal de masse pour un écoulement perma-
nent (Pedlosky, 1996). w* n’est rien d’autre que la composante verticale du flux diapycnal.

A partir d’'une combinaison linéaire des équations de conservation du sel et de la
chaleur, écrites dans un reperes en densité neutre, McDougall (1984, 1987) suggere une
équation pour la vitesse verticale & travers les surfaces neutres® :

(w* — K.)g7'N? = K.(&-0T — 3925)
+ Effets diis a la Double Diffusion
+ Effets diis au Cabelling®
+ Effets Thermobariques” (1.6)

ou K, est le coefficient de diffusion turbulente verticale, N 2 la fréquence de Briint-
Vaisila, et ol a et 8 représentent les coefficients d’expansion thermique et de contraction
haline respectivement.

La vitesse verticale a travers les surfaces neutres (w*) est contrdlée par plusieurs pro-
cessus (cf. 1.6). Le premier terme du membre de droite est relié & des processus de mélange
turbulent de petite échelle. Le second terme du membre de gauche est 'opposé de la vitesse
verticale de la surface neutre a travers le fluide.

Si I'on néglige les effets dus au Cabelling, & la thermobaricité? et qu’on se place dans
l'océan intérieur i.e loin des forcages thermohalins de la surface a 'origine de la double
diffusion, ’équation (1.6) se simplifie en un équilibre entre le flux diapycnal de masse (w*)
et le gradient vertical du flux de flottabilité diapycnale(K,N?) i.e :

w*N? ~ gz(KZNQ) (1.7)

Notons que dans (1.7) les effets de la double diffusion sont négligés de méme qu’un
terme relié & la courbure des isopycnes (Garrett, 2001), mais les effets de I’advection ho-
rizontale sont pris en compte dans la définition méme de w* (Simmons et al., 2004).

L’équation (1.7) fournit une estimation thermodynamique de w* et permet par I'in-
termédiaire de (1.4) de relier explicitement le transport méridien & ’équilibre vertical des
traceurs.

®Surfaces sur lesquelles le déplacement (adiabatique et isentrope) d’une particule de fluide ne nécessite
aucun travail, car les forces de flottabilité n’agissent pas.

5Le Cabelling est relié au fait que &/B dépend de la température potentielle et de la salinité.

"Les effets thermobariques sont reliés au fait quelféz / B dépend de la pression.



1.2 Trois Ecoles pour la THC

Deux grandes théories ont été développées afin de comprendre les mécanismes de la
THC. La premiere théorie, est celle qui a longtemps dominé et marqué notre conception
de la THC . Elle repose sur I’hypothese que la THC est entretenue par la formation
d’eaux profondes aux hautes latitudes. Cette théorie est souvent désignée comme I’école
de la “THC poussée” (i.e sous-entendu poussée par la formation d’eaux profondes). La
deuxiéme théorie repose sur I'idée qu'un apport d’énergie mécanique est nécessaire pour
vaincre les forces de viscosité, ainsi la THC est entretenue par les sources externes d’énergie
mécanique, telles que la tension du vent et la dissipation de la marée. La théorie qui se rat-
tache a cette idée est souvent désignée comme 1’école de la “THC tirée” (i.e sous-entendu
tirée par des sources externes d’énergie mécanique). Cette théorie s’est développée peu
a peu et s’est récemment scindée en deux courants de pensée différents suivant que 'on
considere que la THC est tirée par le vent ou par le mélange abyssal.

1.2.1 L’école de la “THC poussée”

Dans le concept de la “ THC poussée”, la formation de masses d’eaux profondes aux
hautes latitudes pousse les courants abyssaux et maintient de ce fait la THC. Il s’agit de
Pancienne école, qui considere que la THC est entretenue par les forgages thermohalins (cf.
section 1.1.1). Le refroidissement de surface océanique génére des eaux denses qui plongent
& grande profondeur. Ainsi 'océan des hautes latitudes se rempli d’eaux froides et denses
de la surface jusqu’au fond, tandis qu’aux basses latitudes il est surmonté d’eaux chaudes
et légeres. Le différentiel en densité entre les eaux des basses et des hautes latitudes est
a origine d’une force de pression dans ’océan profond. Un mélange vertical uniforme est
présent au travers de la thermocline (Munk, 1966), néanmoins dans cette théorie il joue
un role passif. C’est donc le gradient de pression qui conduit les eaux froides du fond vers
les basses latitudes et entretient la THC . Bien que sous l'effet de la force de Coriolis,
Pécoulement ne se fasse pas exactement dans le sens du gradient de pression (cf. figure
1.2), ce raisonnement présente l'avantage de fournir une relation entre l'intensité de la
MOC, le gradient de pression dii aux forcages thermohalins et le taux de formation d’eaux
profondes.

Le modele & deux boites de Stommel (1961) dont il sera question plus tard (section 1.4)
appartient a cette école, car il fait '’hypothése que l'intensité de la circulation est propor-
tionnelle au gradient de pression Nord-Sud. Plus généralement dans ce modele conceptuel,
le facteur qui relie la différence de pression a l'intensité de la MOC est donc une constante
indépendante des conditions climatiques.

Fondamentalement, I’école de la “ THC poussée” considéere que la THC est
controllée par le gradient de pression. Bien que la théorie de la “THC poussée” soit
mise en difficultée dans le cas d’une circulation permanente, certains continuent de pen-
ser que les épisodes de circulation soutenue déclenchée par de brusques refroidissements
plaides en la faveur de la “THC poussée”. De plus au cours de ces épisodes de circulation
intense, d’importantes quantités de GPE sont crées par refroidissement de la surface et
consommées par les instabilités statiques. Au final, ces épisodes réduisent significative-
ment la quantité totale d’énergie mécanique disponible pour le systeme, si bien que sans
la présence d’énergie mécanique externe, I’océan profond se remplirait peu a peu d’une
eaux froide et stagnante.
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Figure 1.4 — Schéma de la THC “poussée” i.e la circulation thermohaline au sens strict. I’océan profond
se rempli d’eau froide et dense et devient stagnant.

1.2.2 Deux écoles de la “THC tirée”

Face aux questions soulevées lorsqu’on aborde la THC d’un point de vue énergétique
(Sandstrom, 1908 ; Jeffrey, 1925), une alternative a 1’école de la “ THC poussée” s’est
développée : I’école de la “THC tirée” (Munk, 1966 ; Munk & Wunsch, 1998 ; Huang, 1999).
Fondamentalement, 1’école de la “ THC tirée” considére que la THC est controélée
par la quantité d’énergie. Cette hypothese ne signifie pas pour autant que 'intensité de
la THC admet une simple dépendance linéaire a la quantité d’énergie mécanique disponible.
Le paradigme de I’énergie est récent et releve des équilibres énergétiques encore peu usités,
tandis que la paradigme de la pression releve des équilibres dynamiques dont est issu le
principe de conservation de la vorticité potentielle.

“Tirée par le vent”

Dans 'océan moderne i.e avec les conditions climatiques, la distribution géographique
et la topographique actuelle, on observe dans la bande de latitude 50 — 60° S un upwelling
important. Cet upwelling est associé a la présence de I’ ACC qui génére une dérive d’Ek-
man dirigée vers le Nord. Dans 'océan Austral ce pompage d’Ekman est & l'origine de
I’'obduction verticale des eaux de la NADW. Au cours de leur remontée vers la surface, les
eaux de la NADW atteignent la couche de mélange avant d’étre exportées vers le Nord, ou
leur propriétés sont peu a peu modifiées. Sur le plan théorique, le pompage d’Ekman et le
mélange isopycnal des couches de surface qui ont lieu dans 'océan Austral suffisent & eux
seuls pour maintenir une intensité réaliste de la THC et D'essentiel des transformations
nécessaires des masses d’eaux.

Les développements de la “ THC tirée par le vent” figurent dans les travaux de Togg-
weiler & Samuel (1995) et montrent que 'apport d’énergie di au vent est supérieur a
celui da au TM. Les analyses dimensionnelles menées a partir des hypotheses formulées
par Gnanadesikan (1999) plaident aussi en la faveur de la “ THC tirée par le vent”. Les
diagnostiques développés par Iudicone et al. (2007a,b) montrent d’une part que 80 % de la
NADW est consommée dans l'océan Austral, et d’autre part que sur ces 80 % : 50 % sont

20



Réchauffement Refroidissement

223

é é ﬁ I Formation
Dérive I d'feal:’x
d’Ekman profondes
K,>0 Couche
mélangée
_— e e e e e e e e e e e
Pompage I
d’Ekman
(advection) I
l Circulation
abyssale I

Figure 1.5 — Schéma de la THC “tirée” par le vent. L’énergie mécanique du vent est appliquée au Sud
en surface. Un couche mélangée se forme en surface, les masses d’eaux obductent au Sud.

“obductés” par le mélange vertical 1ié au vent, tandis que les 50 autres % sont mélangés et
convertis en eaux plus denses (principalement en AABW ) par les effets thermobariques.

“Tirée par le mélange”’

Le concept de la “ THC tirée par le mélange” reflete I'idée que le mélange vertical
situé en profondeur permet de consommer les masses d’eaux profondes formées aux hautes
latitudes en les “expulsant” vers la surface. Schématiquement le mélange vertical au “Sud”
entraine une remontée (resp. une descente) d’eau froide (resp. chaude) vers (resp. depuis)
la surface, ce qui a pour effet d’équilibrer la formation d’eau profonde qui a lieu au “Nord”,
et ainsi de maintenir en moyenne sur le globe une colonne d’eau homogene sur la verticale.
De ce point de vue la THC est donc tirée.

—Roéle du mélange vertical- Le théoréeme de Sandstrom (1908) revisité par Papa-
rella & Young (2002) est basé sur des considérations thermodynamiques relatives a la
dynamique des fluides. Appliqué a la THC il stipule qu’'une circulation fermée en état
stationnaire ne peut étre maintenue dans l’océan si la source chaude est situé a une pro-
fondeur plus basse que celle de la source froide. Ces résultats sont confirmés par des
expériences menées avec une cuve rempli d’eau, aux extrémités de laquelle on place une
source chaude et une source foide (e.g. figure 1.1). Une circulation profonde et vigoureuse
ne se met en place dans la cuve que si la source de chaleur est située a une profondeur
inférieure a celle de la source froide. Le théoréme de Sandstrém (1908) conduit donc & un
paradoxe, en effet dans 'océan réel, la principale source chaude est située dans la bande
intertropicale quelques metres plus haut que la principale source froide située aux hautes
latitudes. Jeffrey (1925) montra que 'ajout d’une diffusion verticale permettait de faire
pénétrer la chaleur de la source chaude en profondeur et donc de concilier les conclusions
du théoreme de Sandstréom avec les observations obtenues dans I'océan réel. A 'aide d’un
modele idéalisé et d’analyses dimensionnelles, Huang (1999) confirme les résultats de Jef-
frey (1925) et montre que lorsque la source chaude est située plus bas que la source froide
(c’est le cas dans atmosphere, du fait de sa transparence) la circulation est controlée par
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les forces de friction. A contrario lorsque la source chaude est située plus haut que la source
froide (c’est le cas dans 'océan, étant donnée son opacité), la circulation est contrdlée par
le mélange vertical. Par conséquent un K, intense (faible) conduit a une circulation de
forte (faible) intensité.
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Figure 1.6 — Schéma de la THC “tirée” par la marée. L’énergie mécanique de la marée est appliquée
en profondeur. Une thermocline se forme témoignant d’un équilibre entre I'advection et la diffusion de
chaleur.

Historiquement, la premiere estimation du mélange vertical pour l'océan global est
proposée dans le cadre de la “ THC poussée” par Munk (1966), & partir d'un argument
basé sur ’observation de la thermocline. En effet, il fait le constat que ’océan possede une
thermocline® sur la quasi-totalité du globe, et que sa partie la plus profonde, la thermocline
permanente reste stable sur plusieurs décennies. Cette observation est remarquable car on
s’attendrait naturellement a ce que la diffusion de chaleur associée au mélange vertical
repousse continuellement la profondeur de la thermocline vers le bas, or il n’en est rien. La
stabilité observée de la thermocline nécessite donc que la diffusion de chaleur verticale liée
au mélange turbulent soit équilibrée par une remontée d’eau froide soutenue par un courant
moyen. Munk (1966) confirme le role prépondérant dans 1'océan profond de 1’équilibre
d’advection-diffusion (cf. équation 1.1). Dans le cas ou I'on considere la diffusion verticale
uniforme sur le globe, la solution de (1.1) s’écrit :

T ~ Tyef (1.8)

ou H = K, /w, est I’échelle caractéristique de la profondeur de la thermocline et Tj la
température au sommet de la thermocline. Les observations de la forme de la thermocline
abyssale montrent en effet que la distribution verticale de la température est tres proche
d’une distribution exponentielle. Pour obtenir H Munk se sert d’un argument d’échelle en
ajustant une fonction exponentielle aux observations. Il en déduit 'intensité de I’ upwelling
uniforme (w,) & partir de la distribution d'un isotope radioactif du carbone (le C14) et
trouve w, = 1.2cm.jour. Finalement 'estimation de la diffusivité verticale turbulente
sur le globe pour des profondeurs supérieures & 1 km est donc : K, ~ 1.3 cm?.5s71). La
valeur de w, permet aussi d’estimer le flux vertical moyen au travers de la thermocline du

8Profondeurs de la colonne d’eau ot le gradient de température est maximal.
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Pacifique en supposant que les eaux “ upwell” partout a taux constant. En extrapolant

sur le globe, Munk (1966) suggere que la valeur canonique du K, (~O(1) em?.s7!) est
capable d’entretenir un upwelling global uniforme d’environ 25 Sv.

—Distribution spatiale du mélange vertical- La valeur canonique du K, est en
bon accord avec le K, moyen du bassin Brésilien (Hogg et al. 1982; Morris et al., 2001).
Néanmoins les mesures directes in situ démontrent que la valeur canonique du K, ne
reflete pas la diversité des intensités du K, obtenues : (i) au-dessus de la plaine abyssale
du bassin Brésilien, ou (ii) au-dessus de la dorsale située a l'est (cf. figure 1.7, Polzin et
al., 1997), ni méme (i77) au-dessus des topographies accidentées du reste du globe (1.8,
Kunze et al., 2006). La vision de Munk (1966) apparait donc comme trop simplifiée car
le mélange turbulent mesuré dans 'océan est distribué de facon tres hétérogene. Dans
la partie haute de 1'océan, mais sous la base de la couche mélangée, les mesures sont
consistantes et révelent des valeurs de la diffusivité plus faibles que la valeur canonique :
approximativement O(0.1)em?.s7% (Toole et al., 1994 ; Kunze & Sanford, 1996 ; Ledwell
et al., 1993 ; 1998). Ceci semble témoigner de la présence d’un seuil minimal de turbulence
supérieur & la magnitude de la diffusion moléculaire (i.e 0.1cm?.s71) et qui serait entre-
tenu par l'existence d’un continuum dans le spectre des ondes internes (Garrett & Munk,
1979 ; Munk, 1981). En outre, localement sur les topographies accidentées, les estimations
(Ferron et al., 1998 ; Ganachaud et Wunsch, 2000 ; Naveira Garabato et al., 2003) comme
les mesures (Kunze & Toole, 1997 ; Polzin et al., 1997 ; Ledwell et al., 2000 ; Kunze et al.,
2006) sont concordantes et suggerent cette fois des valeurs de la diffusivité plus impor-
tantes, pouvant étre plusieurs ordres de grandeur au-dessus du seuil de turbulence : de
O(1)em?.s71 4 O(100)em?.s7 1. La figure (1.7) et le tableau (1.1) rassemblent des mesures
et des estimations du K, qui illustrent la tres grande hétérogénéité de ses valeurs ainsi que
la corrélation entre ses intensités les plus fortes et la présence de topographies accidentées.
Néanmoins, aujourd’hui les mesures de diffusivité turbulente dans I'océan demeurent trop
rares et trop éparses pour pouvoir les compiler en une carte globale.

Océan (couche) K. (em?.s71) Référence

Atlantique (Fond) 9+4 Ganachaud & Wunsch (2000)
Pacifique (Fond) 9+2 «

Indien (Fond) 12+7 “

Atlantique (Profond) 3£1.5 “

Pacifique (Profond) 4+1 “

Indien (Profond) 442 «

Mer d’Ecosse 30£10 Heywood et al. (2002)
Basin Brésilien 3—-4 Hogg et al. (1982)
Passage Samoan 500 Roemmich et al. (1996)
Fosse Amirante 10.6+2.7 Barton & Hill (1989)
Breche de la Découverte 1.5 — 4 Saunders (1987)
Passage de Romanche 100 Ferron et al. (1998)

Tableau 1.1 — Moyennes spatiales de la diffusivité diapycnale (K.) estimées & partir de différentes
méthodes inverses. Dans les six premieres rangées, la couche de fond est située entre la surface neutre
28.1 et le fond et la couche profonde entre les surfaces neutres 27.96 et 28.07. Généralement ces surfaces
reposent entre 3800 m de profondeur et le fond et entre 2000 m et 3800 m de profondeur, respectivement.
Les six derniéres estimations concernent des sous-bassins et des détroits, mais toute sont des moyennes
spatiales situées a l'intérieur de I'océan ou dans la couche limite.
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—L’énergie disponible pour le mélange— Le mélange vertical (diapycnal) dans un
fluide stratifié accroit le niveau moyen de GPE de l'océan. En effet, contrairement & 1'idée
reque, I’énergie cinétique turbulente (EKE) ne se dissipe pas entiérement en chaleur et n’est
pas completement “perdue”. Une partie de I'EKE (~20% ; Osborn, 1980) est transformée
en GPE via les flux de flottabilité (cf. Partie 111, chapitre 1). Par conséquent, entretenir
un niveau de turbulence verticale moyen revient & maintenir un niveau de GPE et de ce
fait requiert une source externe d’énergie mécanique. Fondamentalement, le niveau de K,
moyen dans l'océan est donc controlé par ’énergie mécanique disponible pour le mélange.
A Paide d’un modele idéalisé et d’analyses dimensionnelles, Huang (1999) suggere que le
transport méridien de masse et de chaleur est proportionnel a la quantité d’énergie dispo-
nible pour le mélange. Ainsi la THC ne fait que transporter la chaleur et ne saurait étre
considérée comme une machine thermique.

A partir d'une distribution du mélange vertical (K,) et d'une stratification (N?2),
Pénergie associée au mélange (e) est donnée par le flux de flottabilité :

e = K,-N?% (1.9)

L’énergie totale dissipée pour produire un tel mélange (¢) doit tenir compte de 'effica-
cité de mélange (I' = 0.2; Osborn, 1982) qui quantifie la fraction d’ EKE transformée en
AGPE, le reste étant dissipé en chaleur (80%) (cf. Partie -III-, chapitre 1). e s’écrit alors :

e =Tle (1.10)

L’énergie dissipée (Dpe) pour maintenir un mélange pélagique uniforme ie K, =
lem?.s7 1 est donnée par :

Dype = /pedxdydz = A-/pfl K, N%dz = gI"' K, AAp, (1.11)
v z

en prenant A = 3.6x10m? et Ap =10"3xp = 1kg.m 3 on obtient D,. =2 TW

Munk & Wunsch (1998) utilisent une méthode analytique plus sophistiquée pour
évaluer ’énergie nécessaire au maintient de la stratification abyssale observée. Plutét que
d’estimer les valeurs du K, et de l'intensité de 1" upwelling global (w,) & partir d’une
série de profils de traceurs, ils examinent les parametres qui permettent de maintenir un
upwelling de w, = 0.8x107"m?.s~! équilibrant ainsi la formation de 30 Sv d’eaux pro-
fondes. En s’appuyant sur la climatologie de Levitus & Boyer (1994), ils estiment qu’un
K. ~ lem?.s7' et 2.1 TW sont nécessaires pour maintenir w, au-dela de 1000 m de
profondeur, soient des valeurs trés proches de celle de Munk (1966). Plus récemment,
StLaurent & Simmons (2006) abordent le probleme en partant de la distribution et des
magnitudes du K, telles qu’elles sont observées sur un grand nombre de données. En
faisant I’hypotheése d’une efficacité de mélange uniforme sur le globe et en se basant ex-
clusivement sur des considérations thermodynamiques concernant le mélange des masses
d’eaux, ils estiment que 3+1 TW sont nécessaires pour engendrer une telle distribution
du K. Contrairement aux études antérieures ( e.g Munk, 1966 ; Munk & Wunsch, 1998)
qui découlent de I’équilibre des 25 — 30 Sv d’eaux profondes formées, cette estimation est
indépendante de toute hypothese sur la fermeture du bilan de masse de la THC. En outre,
elle prend en compte un K, réaliste dans la thermocline (i.e 0.1 cm?.s71), I'intensification
du K, n’ayant lieu que dans les couches profondes et de fond.
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Figure 1.7 — Section zonale représentant la diffusivité verticale (K) & travers le basin Brésilien (m?.s™%).
Les valeurs du K, sont faibles au dessus des topographies lisses (i.e O(1072-107") cm?.s7! au dessus des
plaine abyssales) et sont intensifiées par le fond au dessus des topographies plus rugueuses (i.e O(1-10)

em?.s71 au dessus des dorsales). D’aprés Mauritzen et al. (2002).
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Figure 1.8 — Section zonale de la diffusivité verticale (K.) & travers 'océan Indien (logio m?>.s™'). Les
données ont été effectuées a 32° S, de la latitude de Perth (Australie, & droite) & celle de Durban (Afrique
du Sud, & gauche). La couleur blanche correspond & la valeur background (K, = 0.1em?®.s7%), le bleu
représente des valeurs inférieures et le rouge et le jaune des valeurs supérieures. D’aprés Kunze et al.
(2006).
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Remarque

Les trois écoles de la THC permettent d’appréhender la problématique de la circulation
profonde sous des angles différents tout en continuant & faire avancer notre connaissance
des processus mis en jeux. Il se pourrait donc qu’aucun de ces trois points de vue ne
I’emporte sur les autres, mais que la réalité se compose d’un compromis i.e une THC a
la fois poussée par les forces de pressions et tirée par le mélange abyssal et le transport
d’Ekman. Dans cette hypothese, il reste a développer la théorie unifiée qui permettra de

comprendre la THC dans sa globalité.
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Figure 1.9 — Schéma de la THC “tirée” par le vent et la marée.

26




1.3 Bilan d’énergie de ’océan

D’un point de vue mécanique, la circulation générale océanique est alimentée en énergie
principalement par le vent et la marée, et dans une moindre mesure par le flux géothermal.

Charge atmosphérique Vent - Courant géostrophique
@ - Transport d’Ekman Houle

Courant i
g géostrophique — @ Transport d’'Ekman

Pompage O

d’Ekman Ondes

Ajustement
convectif

Instabilité proches-intertielles

barocline
Mélange diapycnal

e M

Cabbeling =~

—_ -

Ondes internes

Dissipation de la marée

Bathymeétrie Frottement
sur le fond

Flux géothermal

Figure 1.10 — Illustration de processus physiques mis en jeux dans la circulation océanique générale.
Ces processus sont nécessairement entretenus par des sources externes d’énergie mécanique (i.e le vent,
la marée et le flux géothermique). Sur les 3.5 TW d’énergie apportée par le potentiel astronomique et
dissipée par la marée dans 'océan, approximativement 2.5 TW sont dissipés par frottement sur le fond.
Les 1 TW restant sont convertis en ondes internes par interactions de la marée avec la topographie. Ces
ondes internes géneérent un cisaillement susceptible d’augmenter le centre de gravité du systéme et in fine
de produire un mélange diapycnal dans ’océan abyssal.

1.3.1 Moteurs liés au vent & aux forgcages thermohalins

Le transfert d’énergie du vent vers 'océan se fait au travers de la surface océanique.
Le vent génere d’une part, des courants de surface par entrainement et d’autre part, des
ondes de gravité de surface qui peuvent se propager en surface ou sur la profondeur. Le

transfert d’énergie mécanique du vent vers 'océan (Wiep:) s’écrit :

— 77 7 — ——p——
Weent = 7-Ug + 7-/'uO_‘_ p/'wO

olt 7 et ﬁo sont respectivement les moyennes spatiales de la vitesse tangentielle du
vent et de la vitesse de surface de 'océan, 7 et u6 sont les perturbations associées et p/
et wé sont les perturbations de la pression de surface et de la composante normale de la
vitesse de surface de l'océan (les perturbations sont définies par rapport aux échelles des
longueurs d’onde de surface).

—
Le terme 7 -U( représente le travail de vent transféré aux courants de surface quasi-
permanents (la quasi-permanence est définie par rapport a 1’échelle de temps caractéristique

—
des ondes de surface). U peut se décomposer en deux composante : sa composante d’Ek-
— —
man (U g geo) €t sa composante géostrophique (U ¢ exm)-
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— Courants Géostrophique

Le transfert d’énergie du vent vers les courants géostrophiques s’écrit : Wyent geo =
?-7960, oll T est la composante tangentielle du vent moyennée spatialement et
ﬂ)geo est la composante géostrophique de la vitesse de surface moyennée spatiale-
ment. Il est possible de déduire les courants géostrophiques de surface a partir des
données altimétriques sur la totalité du globe a I’exception de la bande équatoriale.
L’estimation avancée par Wunsch (1998) pour linput d’énergie est 0.88 TW. En
complétant les données manquantes dans la bande équatoriale par les sorties d’un
modele numérique, 1’estimation atteint : (Wunsch, 1998). Notons que cette
énergie alimente directement la circulation grande échelle, par conséquent la conver-
sion de cette énergie en AGPE se fait de maniére immédiate a travers la création de
vitesse verticale géostrophique.

— Dérive D’Ekman et Courants Inertiels

Tres proche de la surface, 'océan admet une couche limite trés mélangée ( i.e la
couche mélangée ou couche d’Ekman) ou les forces de frictions sont en équilibre
avec la tension du vent. La dérive d’Ekman correspond aux courants générés dans
cette couche par le vent. Le transfert d’énergie du vent vers la dérive d’Ekman
s’écrit : Wyent,ebm = T W ek, OU U ekm est la composante d’Ekman de la vitesse
de surface moyennée spatialement. Le transfert d’énergie du vent vers les courants
d’Ekman reste incertain mais les premieres estimations suggerent pour des
fréquences supérieures a 1/(2-Jours) (Wang & Huang, 2004).

Une quantité important de ’énergie est aussi transmise par 'intermédiaire des ondes
proches-inertielles (i.e & la fréquence d’inertie w = —f) sous la forme de courants
inertiels. Les premieres estimations suggerent (Watanabe & Hibiya, 2002).

— AGPE et KE liés a la Circulation diie au Vent
Les processus de convergence et de divergence associés au transport d’Ekman générent
une vitesse de pompage a la base de la couche d’Ekman. Ce phénomene est a 1’origine
de la forme caractéristique de la thermocline principale dans la zone intertropicale.
L’advection verticale engendrée par le pompage d’Ekman est directement associée a
la génération d’ AGPE . Néanmoins aucune estimation de ce transfert d’énergie n’est
disponible.

— Perte d’ AGPE par Ajustement Convectifs

Les ajustements convectifs ont lieu dans la couche mélangée et sont associés a des
refroidisements ou des salinification de 'océan de surface. D’apres le théoreme de
Sandstrom (1908), si le réchauffement et le refroidissement ont lieu au méme niveau
(la surface de la mer), les forgages thermohalins ne sauraient & eux seuls expliquer
une variation d’ AGPE . Néanmoins, les processus de réchauffement et de refroi-
dissement n’étant pas des processus linéaires, lorsque des eaux lourdes formées en
surface surmontent des eaux plus légeres, la colonne d’eau devient statiquement
instable. Cette instabilité de la stratification engendre un processus de convection
rapide qui permet au systeme de réajuster le champ de densité sur la colonne d’eau
et donc de minimiser son énergie. Ces ajustements convectifs sont le siege d’une
conversion d’ AGPE en KE disponible pour la turbulence et les ondes internes.
La quantité totale d’énergie associée aux ajustements convectifs est incertaine mais
les premieres estimations menées a partir de moyennes mensuelles climatologiques
suggerent (Huang & Wang, 2003). Les auteurs de cette étude notent qu’en
tenant compte du cycle diurne cette énergie devrait croitre.
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— Instabilités Baroclines

L’inclinaison des surfaces isopycnes, telles qu’elle apparait sur les bords méridiens
des gyres forcées par le vent, est un facteur d’instabilité du systeme. Les insta-
bilités baroclines qui résultent de cette configuration des isopycnes sont un des
mécanismes les plus importants qui converti la GPE moyenne en EGPE ou en
EKE . Une paramétrisation de ces instabilités permet de mimer ces processus dans
les OGCM “non-eddy-resolving”® de maniere efficace lorsque les pentes des isopycnes
demeurent relativement faibles (Gent & McWilliams, 1990). L’idée de base repose
la détermination du coefficient de mélange a appliquer en coordonnées isopycnales
sur ’épaisseur des isopycnes. La signification de cette paramétrisation est plus lisible
d’un point de vue énergétique car elle ne traduit rien d’autre que la conversion de
GPE de I’état moyen vers la turbulence méso-échelle i.e en EGPE ou en EKE. En
utilisant cette paramétrisation et un champ de densité basé sur des données clima-
tologiques en moyennes annuelles (Levitus et Boyer, 1994), Huang & Wang (2003)
suggerent que la conversion de GPE vers la turbulence s’éleve a .

— Ondes de Gravité de Surface

L’énergie du vent est massivement transférée a la surface de 'océan sous la forme
d’ondes de gravité de surface. Cette énergie peut étre vue comme la trainée de forme
due a la couche limite atmosphérique. Les premieres estimations suggerent un nput
d’énergie de 'ordre de (Wang & Huang, 2004). Cette quantité peut paraitre
trés importante mais seule un trés petite fraction de cette énergie est dissipée lo-
calement sous la forme de vague déferlantes ou d’écume. La quasi-totalité de cette
énergie se propage sous la forme d’ondes de gravité de surface qui rayonnent loin de
leur site de génération du fait de leur tres faible taux de dissipation. Cette partie
de I’énergie qui rayonne se propage sous la forme de houle et ce dissipe principale-
ment en cascadant vers d’autres forme d’énergie ou en déferlant le long des plages.
Néanmoins, les scenarii mis en jeu dans la dissipation de cette énergie demeurent
incertains.

— Flux Géothermal

Le flux géothermal (GHF) et les sources hydrothermales fournissent un flux de cha-
leur estimé a 32 TW (Stein & Stein, 1992). Ce chiffre est treés inférieur au flux de
chaleur qui a lieu a travers l'interface air-mer, néanmoins le GHF posséde un role
significatif sur la circulation abyssale (Adcroft et al., 2001 ; Scott et al., 2001 ; Emile-
Geay, 2002). Le taux de conversion du GHF en GPE est élevé car le réchauffement
géothermal a lieu par le fond, tandis que par contraste le refroidissement associé se
fait par le haut de l'océan. Ce taux de conversion est estimé a , ce qui
est faible en comparaison des termes principaux (Huang, 1999). Cependant, avec un
taux moyen de conversion en AGPE de 1.37 mW.m ™2 le GHF représente 55 % de
la dissipation moyenne liée aux marées, et son role sur I'intensité de la circulation et
la distribution des températures abyssales demeure non négligeable. Les simulations
numériques qui incluent ce processus montrent une intensification des eaux Antarc-
tique de fond variant de 1.8 Sv a 5 Sv associée a un réchauffement des eaux de fond
de l'ordre de 0.4 — 0.5° C au nord du Pacifique, Adcroft et al. (2001) et Emile-Geay
(2002) respectivement.

9Qui ne résout pas les tourbillons méso-échelle.
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— Frottement sur le Fond
Les courants océaniques qui se déplacent au-dessus de topographies accidentées
génerent une trainée de forme nommée aussi form drag ou bottom drag. La quan-
tité totale d’énergie associée a la trainée de forme est incertaine mais les premieres

estimations suggerent (0.4 TW | (Wunsch & Ferrari, 2004).

— Charge Atmosphérique
La réponse de 'océan aux variations temporelles de pression atmosphérique du ni-
veau de la mer se traduit par des mouvements verticaux de la surface de 'océan.
Par conséquent les changements de pression atmosphérique du niveau de la mer
représentent une source d’énergie mécanique dans 'océan. La quantité totale d’énergie
associée a ce phénomene est incertaine mais les premieres estimations suggerent

0.04 TW | (Wang et al., 2006).

— Cabbeling- Thermobaricité

Au cours des processus de mélange isopycnale et diapycnale, la densité de I'eau de
mer augmente en raison des non-linéarités de I’équation d’état. Les eaux nouvelle-
ment formées ont une densité plus élevée que les eaux d’origines, par conséquent
elles coulent ; ce phénomene est appelé “ cabbeling” lorsque les non-linéarités sont
reliées aux effets de la température potentielle et de la salinité ou “thermobaricité”
lorsqu’elles sont reliées aux effets de la pression!'®. Le cabbeling et les effets thermo-
bariques convertissent de la GPE en énergie disponible pour les ondes internes et la
turbulence. Il n’existe pas d’estimation de la quantité totale de GPE perdue par le
cabbeling et les effets thermobariques.

— Double Diffusion
Dans l'océan la diffusion de la chaleur est 100 fois plus importante que la diffusion
du sel. Cette dissymétrie est a I'origine des processus de double diffusion. La double
diffusion se traduit a travers deux processus distincts : la convection diffusive et
les fontaines de sel. La convection diffusive a lieu lorsque des eaux froides et peu
salées recouvrent des eaux plus chaudes et plus salées. Un systeme placé dans cette
configuration est instable mais en équilibre. A contrario, les fontaines de sels qui ont
lieu lorsque des eaux chaudes et salées recouvrent des eaux froides et plus douces
sont le siege d’'un déséquilibre qui représente un puits d’ AGPE . A partir de I'atlas
Levitus (1998) et d’une paramétrisation de la double diffusion associé aux fontaines
de sel (Zhanh et al., 1998), I’ AGPE consommée par les fontaines de sel est estimée
a 0.02 TW. Néanmoins la diffusion thermale associée aux fontaines de sel génere
0.0145 TW d’ AGPE, ce qui fixe la perte nette d’ AGPE due aux fontaines de sel a

0.006 TW)

0Te cabbeling et les effets thermobariques expliquent la courbure des diagrammes T-S
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1.3.2 Sources du mélange intérieur & Dissipation de la marée

— Mélange Diapycnal et Isopycnal

Les différentes sources d’énergie qui entretiennent le mélange diapycnal (K,) au sein
de I'océan sont :

— L’énergie du vent appliquée a la surface de 'océan génere du K, au travers (i) du
cisaillement vertical des courants qu’elle engendre au voisinage de la surface, (i)
des instabilités baroclines et (iii) des ondes internes lorsqu’elles déferlent.

— La fraction de ’énergie transférée par la marée aux ondes internes (cf. section
suivante).

— Le mélange turbulent 1lié & la présence de courants rapides et de ressauts hy-
drauliques qui sont associés a des resserrement de topographie ( i.e passages,
détroits, canyons etc.) ou a des pentes de la topographie. Il existe de nombreuses
estimations qui prouvent que le mélange peut atteindre des valeurs de 'ordre de
1073 — 107! m2.s71 (cf. tableau 1.1). Dans la fracture de Romanche, les courants
sont entrainés par la pente et les eaux chutent de 500 m sur 100 km, maintenant
un mélange diapycnal estimé & 1071 m2.s~! (Ferron et al., 1998).

— Les ondes de Lee (ou de sillage) sont des ondes internes générées au cours du
passage d’un courant au-dessus d’une topographie. L’ ACC est probablement le
systeme de courants océaniques qui génere la plus grande quantité de ce type
d’ondes. Ces ondes sont susceptibles de générer du mélange vertical lorsqu’elles
déferlent.

— Les intéractions entre les ondes inertielles forcées par le vent et I'activité mésoéchelle.

— Récemment, en dépit d’une grande incertitude, Dewar et al. (2006) ont estimés
I’énergie mécanique transférée par le biosphére marine a ~1.0 TW.

La quantité totale d’énergie disponible pour maintenir le mélange diapycnal est in-
certaine car le mélange est un processus qui peut étre tres localisé dans le temps
et 'espace. Néanmoins, d’aprés la théorie de la THC “tirée par le mélange”, l'in-
tensité de la MOC est directement reliée & la quantité d’énergie mécanique ex-
terne disponible pour le mélange diapycnal (Munk, 1966 ; Munk & Wunsch, 1998 ;
Huang, 1999). Par conséquent la compréhension des processus physiques a 1'origine
de la distribution spatiale et temporelle du mélange intérieur est un domaine clé de
I’océanographie physique.
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— Dissipation de la Marée

La figure 1.11 schématise la répartition de 1’énergie dissipée par la marée dans
I’océan. L’énergie mécanique totale dissipée par les marées est estimée a ~3.7 TW
(Kantha, 1998). La majeure partie de cette énergie est dissipée par 'océan (),
la fraction restante étant dissipée par les marées terrestres et dans 'atmosphere. Ces
chiffres sont obtenus avec une tres grande précision grace aux mesures astronomiques
effectuées sur la durée du jour, les orbites perturbées des satellites artificiels ou par
télémétrie laser (Dickey et al., 1994). Ce sont les deux seuls chiffres fiables de ce
diagramme.

La dissipation de I’énergie de marée a au moins trois effets notoires : ’accroissement
de la durée du jour de 2.07 millisecondes par siecle (i.e la ralentissement de la vitesse
de rotation de la terre di au frottement), l'accroissement de la distance terre-lune
de 3.86 cm par an (par conservation du moment angulaire du systéme terre-lune)
et celui qui nous intéresse plus particulierement dans cette étude : le mélange des
masses d’eaux dans I'océan.

Les modeles de marée (Le Provost & Lyard, 1997 ; Lyard et al., 2006) et 1’altimétrie
satellite (Munk & Wunsch, 1998 ; Egbert & Ray, 2000; 1997) suggerent que sur ces
3.5 TW d’énergie, approximativement 2.5 — 2.6 TW sont dissipés par le frottement
qui a lieu sur les marges continentales peu profondes. Les 0.9 — 1 TW restant sont
convertis en marées internes par interactions de la marée avec les obstacles naturels
(incluant 0.6 TW pour la seule onde My). Plus précisément c’est le flux barotrope
de la marée (i.e la marée externe) qui en interaction avec les topographies acci-
dentées (dorsales, monts sous-marin, archipels, talus continentaux, etc.) et dans un
milieu stratifié va générer des ondes internes capables de se propager loin des sites
de génération (O(1000 km)) (StLaurent & Garett, 2002). Lorsque les ondes internes
déferlent, une partie de leur énergie (~20%) est consommée en mélange vertical ce
qui a pour effet d’augmenter le centre de gravité du systéme (i.e il y a création d’
AGPE par les flux turbulents de flottabilité). Les ~80% restant sont dissipés sous la
forme de chaleur.

Les calculs de dissipation a partir des données Topex-Poséidon montrent qu’environ
35 % de énergie attribuée a l'onde lunaire semi-diurne (M) et 15 % de celle at-
tribuée a l'onde solaire diurne (K) sont dissipés en plein océan et donc disponibles
pour le mélange des masses d’eaux (Lyard et al., 2006). Si la quantité d’énergie qui
se dissipe en plein océan est maintenant bien distinguée de celle qui se dissipe sur les
plateaux, la fraction d’énergie dissipée localement par les ondes internes sur leur site
de génération (StLaurent et al., 2002) et la fraction susceptible de rayonner au loin
sont encore mal quantifiées. La propagation des ondes internes et les phénomenes
responsables de leur dissipation restent encore mal compris et sont ’objet de re-
cherches actuelles (Simmons et al., 2004b ; MacKinnon & Winters, 2005 ; Rainville
et Pinkel, 2006).
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Figure 1.11 — Diagramme de l’énergie dissipée par la marée dans l'océan, unité en TW. Les lignes en
traits fins correspondent a des spéculations qui n’ont pas été validées par des observations. “14 Hawaiis”
fait référence aux estimations du taux de conversion de la marée externe en marée interne obtenu dans la
région Hawaienne. Ces estimations ont été extrapolées sur le globe et suggerent 0.9 TW d’énergie disponible
pour générer des ondes internes et in fine du mélange vertical. L’apport d’énergie dii au vent (1.0 TW)
est issu de Wunsch (1998), auquel 0.2 TW sont ajoutés pour équilibrer 1’énergie nécessaire au maintient
de la stratification abyssale (2.1 TW). Ce surplus d’énergie est associé aux ondes internes générées par le
vent, capables de se propager en profondeur et d’entretenir le mélange abyssal. D’aprés Munk & Wunsch
(1998).

33



1.3.3 Source ou Puits d’Energie ?

La figure (1.12) représente les énergies cinétique (KE) et potentielle (GPE) sous
la forme de réservoirs qui se vident et se remplissent au gré des processus physiques
qu’ils alimentent. L’apport de KE est considérable mais sa distribution et son éventuelle
dissipation restent encore mal comprises. D’autre part, si des estimations ont été suggérées
(Huang & Wang, 2003) a partir de paramétrisation pré-éxistantes pour les deux principaux
puits de GPE (i.e les instabilités baroclines et les ajustements convectifs), le détail
précis des processus conduisant a la consommation de GPE reste flou. Ce schéma est un
instantané de notre connaissance actuelle de I’énergétique de la circulation océanique. Il
est raisonnable de garder a ’esprit que la plupart des chiffres mentionnés sur le schéma
(1.12) sont valables a un facteur multiplicatif 2 pres. Par conséquent, notre connaissance
des équilibres énergétiques de 'océan n’atteint pas encore tout a fait I'ordre 0.

Flux Air-mer
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Géostrophiques d’Ekman Atmosphérique
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Figure 1.12 — Processus physiques agissants dans 'océan comme des sources ou des puits d’énergie
cinétique (KE) et potentielle (GPE) (TW). Estimations issues de Le Provost & Lyard (1997); Wunsch
(1998) ; Munk & Wunsch (1998) ; Huang (1999) ; Huang & Wang (2003) ; Wang & Huang (2004) ; Wunsch
& Ferrari (2004) ; Wang et al. (2006) ; Lyard et al., 2006.
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1.4 Rétroactions, Stabilité et Enjeux Climatiques de la THC

La section précédente montre que les processus qui alimentent la THC sont nombreux
et doivent leur origine a des sources d’énergie variées. La dynamique de la THC est par
conséquent fortement non-linéaire. Deux aspects caractéristiques de la THC traduisent ces
comportements non-linéaire : (i) 'existence de mécanismes de rétroactions qui contribuent
a renforcer ou a atténuer la THC et (4¢) la mise en évidence dans des modeles de complexité
intermédiaire d’équilibres multiples de la THC.

Nota : Cette section évoque les fluctuations de la THC (plus précisément sa variabilité
sur des échelles de temps de O(10 — 100) ans) , uniquement dans le but de rappeler au
lecteur dans quel contexte ont lieu les tres médiatiques scnarii “catastrophes”. Néanmoins
dans tous les chapitres suivants, il ne sera question que de la THC a I’équilibre. Pour plus
de détails sur les origines et les impacts climatiques d’un changement de THC au cours
des prochains siecles dans un modele couplé océan-atmosphere, nous renvoyons le lecteur
aux travaux de Swingedouw (2006).

1.4.1 Rétroactions de la THC

Une rétroaction est une action qui lie son effet a sa propre cause. La répétition de I'ac-
tion entraine soit son amplification (rétroaction positive), soit son atténuation (rétroaction
négative). De nombreuses rétroactions associées a la THC ont été identifiées. Les deux
rétroactions les plus simples sont des rétroactions internes & ’océan décrites par Stommel
(1961) dans son modele a deux boites (cf. paragraphe ci-dessous). La premiere est une
rétroaction positive associée au transport de sel i.e une augmentation de l'intensité de la
THC entraine une augmentation du transport du sel dans les zones de convection, ce qui
augmente la densité et donc la convection, ce qui renforce la THC. La seconde rétroaction
est négative et associée au transport de chaleur : une augmentation de la THC entraine
une augmentation du transport de chaleur dans les zones de convection, ce qui diminue la
densité, donc la convection et in fine l'intensité de la THC. D’autres rétroactions plus
complexes ont été identifiées.

1.4.2 Stabilité de la THC

Une expérience conceptuelle pensée par Stommel (1961) permet d’appréhender la sta-
bilité de la THC 1i.e avec un forcage de la THC identique en surface, existe-il des régimes
distincts de la THC ? Le modele idéalisé est constitué de deux cuves de densité différentes
qui communiquent entre elles grace a des canaux disposés a des profondeurs différentes.
Dans chaque cuve la densité est maintenue uniforme grace a des mélangeurs qui miment
I'effet du mélange diapycnal en régénérant 1’énergie potentielle consommeée. Le gradient de
température entre les deux cuves est considéré constant mais le flux halin peut varier et
dépend du forcage en eau douce. La résolution analytique de ce model conceptuel permet
de connaitre I'intensité de la circulation dans la cuve en fonction du bilan en eau douce.
Le systeme admet deux solutions stables qui correspondent soit a un régime ou le controle
de l'intensité de la circulation se fait soit par le gradient de température (circulation ther-
mique), soit par le sel (circulation haline). Le diagramme des états du systéme montre qu’il
existe un panel de valeurs du flux d’eau douce pour lesquelles le systeme peut se trouver
indifféremment dans I'un des deux états stables. Sur cette intervalle, le systéme est donc
a hystérésis i.e lorsque le systeme bascule d’un état stable a ’autre en actionnant le flux
d’eau douce dans un sens, il ne suffit pas d’actionner le flux d’eau douce dans ’autre sens
pour qu’il retrouve son état antérieur. Pour que le systeme retrouve son état antérieur, le
flux d’eau douce doit atteindre une des deux valeurs de bifurcation du systéeme. Néanmoins
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ce modele reste rudimentaire, méme si il a été complexifié a ’aide de boites de surface
et de fond et de parameétres complémentaires et rien ne prouve que 'océan réel possede
un tel cycle a hystérésis. D’autres approches ont été menées pour étudier les équilibres
multiples de la THC a I’aide de modeles de complexité intermédiaire (Rahmstorf, 1996) et
de modéles couplés du type GCM. Si la présence d’un cycle a hystérésis est observée dans
les modeles de complexités intermédiaires (Rahmstorf et al., 2005), les conclusions issues
des GCM couplés sont plus contrastées (Manabe & Stouffer, 1988 ; Stouffer & Manabe,
1998 ; Manabe & Stouffer, 1999).

1.4.3 Impact de la THC sur le climat

Ce caractere instable de la THC est évoqué car le réchauffement climatique est suscep-
tible de modifier les conditions de surface de 'océan (rejet massif d’eau douce du a la fonte
des calottes polaires), ce qui peut affecter la dynamique de la THC et la fagon dont elle
redistribue la chaleur aux moyennes et hautes latitudes de ’hémisphere Nord (Swingedouw
et al., 2006a,b ; Swingedouw et al. 2007). L’effet de la THC sur le climat est 1ié a ce trans-
port de chaleur méridien considérable qu’elle engendre soit d’apres les données issues de
sections hydrographiques : ~ 1.2 PW a 24°N (Lavin et al., 1998). Dans I’Atlantique Nord,
des estimations basées sur les températures de surface de ’air suggerent que la quantité
de chaleur transportée au Nord de 24°N réchaufferait la région d’environ 5°C' (Rahmstorf
et Ganopolski, 1999). A ces mémes latitudes, c’est aussi approximativement la différence
de SST entre I’Atlantique Nord et le Pacifique Nord. Ces estimations sont en accord avec
Pobservation de 'interface eau / glace de mer, repoussée plus au Nord par des courants
de surface plus chauds dans I’Atlantique Nord que dans le Pacifique Nord. De méme, il
est assez frappant de voir sur le figure 1.13 qu’au dessus des trois plus importantes zones
de formation d’eaux profondes, la température de I’air est plus importante d’environ 10°C.

Figure 1.13 — Ecarts des températures de surface de 'air a la moyenne zonale, en moyenne annuelle.
Ecarts en °C. Basé sur la climatologie NCAR des températures d’air de surface. D’aprés Rahmstorf et
Ganopolski (1999).
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Les carottes marines obtenues dans 'océan Atlantique renseignent sur 'intensité de la
THC dans le passé (Duplessy et al., 1984). La mesure de traceur radioactif (carbone 13)
dans ces carottes montre que la THC a observé de nombreuses variations dans le passé.
Aussi les différentes fluctuations climatiques observées lors du dernier million d’années
apparaissent fortement corrélées avec les variations de la THC. Par exemple, il y a 12700
ans, au sortir de la derniére glaciation (période du Dryas Récent) un réchauffement de
l'ordre de 10 degré s’est produit sur quelques dizaines d’années amenant les glaciers de
I’Amérique du Nord & fondre. Cet apport significatif d’eau douce dans la région des zones
de convection profonde semble avoir inhibé la THC entre 12700 et 11500 ans, ce qui aurait
engendré un net refroidissement de ’'Europe (Bond et al., 1992 ; McManus et al., 2004).
Cet épisode montre en se basant sur la circulation observée dans le passé que des liens
étroits existent entre la THC et le climat sur des échelles de temps “rapides” (O(10) ans).
En outre, au cours de la derniere glaciation le niveau des mers était inférieur de 100 m
a celui d’aujourd’hui, par conséquent la vitesse des marées en océan profond était plus
importante. Des études suggeérent que la dissipation des marées était 50% plus importante
au cours de la derniére période glaciaire (Egbert et al., 2003).
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Chapitre 2

Les Marées

2.1 Marées en Océan Homogene : la Marée Externe

2.1.1 Historique

Depuis la plus haute antiquité, les peuples marins ont observé I’existence de liens entre
les mouvements périodiques de la mer et ceux du Soleil et de la Lune. Dés le IV€™€ siecle
avant notre ere, le navigateur Grec Pythéas établit une description détaillée de la marée
en naviguant sur les cotes Européennes, le long de la facade Atlantique. Un peu plus tard,
Pline I’Ancien (23-79) fait mention a son tour de lien entre le mouvement apparent des
astres et les marées océaniques. Des 1609, Kepler avance 'idée combattue par Galilée, que
les marées peuvent s’expliquer par I'attraction de la lune; idée reprise par Descartes.

En découvrant en 1687 les lois de 'attraction universelle, Newton jette les bases de la
théorie de la marée i.e les marées sont une conséquence des forces attractives auxquelles
sont soumis, sous l'influence des astres, le centre de la terre et les molécules d’eau mobiles
de l'océan. Cependant Newton considere l'océan comme statique et néglige 'inertie du
fluide, sa théorie ne peut donc rendre compte de la complexité des marées.

Laplace (1799) établit une théorie dynamique des marées, dont est issue une célebre
formule qui porte son nom et qui est a la base de tous les développements ultérieurs.
La théorie de Laplace repose sur le principe des oscillations forcées et sur le principe de
la superposition des petits mouvements. La marée correspond a la superposition d’ondes
engendrées par les forces génératrices et leur vitesse dépend de la profondeur. A Brest, la
marée est mesurée en continu depuis le XVIIT*"¢ siecle, le SHOM! a utilisé jusqu’en 1992
la formule de Laplace pour la prédiction des marées. C’est aussi a partir des travaux de
Laplace qu’est publié en 1839 le premier “Annuaire des marées, ports de France”.

En cherchant & mieux rendre compte des inégalités diurnes de la marée, lord Kel-
vin décompose le potentiel de la force génératrice de la marée en une somme de termes
périodiques et invente une machine qui les calcule (le 'Tide Predictor’). Il introduit par
la suite l'analyse harmonique dans le traitement de la marée. Ses “formules harmoni-
ques” datent de 1867. On peut également citer les travaux de Darwin (1883) qui identifia
les principales composantes harmoniques, ce qui permit d’améliorer la prédiction, ainsi
que les travaux de Doodson (1921) qui établit un développement complet du potentiel
de marée. Aujourd’hui ’étude de la marée barotrope fait appel aussi bien & des modeles
physiques et numériques, qu’aux techniques spatiales.

1Service Hydrographique et Océanographique de la Marine
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2.1.2 A lorigine de la marée : le potentiel de marée

Aujourd’hui la marée est appréhendée comme une onde propagative du type shallow-
water i.e dont la longueur d’onde (~20.000 km) est tres supérieure a la profondeur
moyenne de 'océan (~4 km). Sa dynamique est résolue a partir des équations de Navier-
Stokes en considérant un océan en rotation sur une terre élastique et pour lequel on tient
comptes des effets d’auto-attraction. Néanmoins pour calculer le potentiel de marée, dont
les variations périodiques sont & l'origine des marées, on utilise le concept de “marée
d’équilibre” pensé par Newton.

Le modele de la “marée d’équilibre” permet d’obtenir une formulation analytique du
potentiel de la marée semi-diurne a partir d’un certain nombre d’hypotheses : les seuls
corps célestes pris en compte sont la Terre et la Lune, la rotation de la terre est négligée,
Pocéan est statique (i.e pas de courants), la terre est une “planete océan” (i.e a fond plat
et sans continents), les seules forces prises en compte sont celles liées aux mouvements de
la Terre et de la Lune autour de leur centre de masse commun. Dans ce modele les effets de
la marée semi-diurne se traduisent par I’apparition de deux bourrelets situés aux antipodes
dans l'axe Terre-Lune. Les principales limitations de ce modele proviennent de ’absence
des effets diis (i) a la géométrie des basins océaniques, (i) aux processus de friction et
de dissipation et (iii) & l'inertie des masses d’eaux. Il est plus simple et rigoureux? de

Figure 2.1 — Schéma du systéeme Terre-Lune avec les notations utilisées pour déterminer le potentiel de
marée.

commencer par écrire le potentiel de marée, dont dérivent les forces génératrices de la
marée, plutét que de calculer ces forces de maniere directe (Pugh, 1987). En tout point
de la Terre la Lune est responsable d’'un champ gravitationnel Vj; qui s’écrit :

M

Vi = —1— (2.1)

1
avec les notation de la figure (2.1), v la constante universelle de gravitation et M la masse
de la Lune. A partir du triangle OPA de la figure (2.1),

r? = 12 + R%* — 2rRcos(¢) (2.2)

ZNotons que la marée est souvent présentée comme la conséquence des effets conjugués de (%)
I'accélération centripete qui résulte de la rotation du systéme Terre-Lune autour de son centre de masse et
(#4) attraction gravitationnelle de la Terre et de la Lune. Cependant, la dérivation du potentiel de marée
n’implique pas d’accélération centripete, et ce concept n’est pas utilisé en astronomie ou en géodésie.
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soit introduisant (2.2) dans (2.1),

r

yM
Vi = —1{1-2
M 7t R

1/2
cos¢ + r }-1/2 (2.3)
R
comme r/ R~60, I’équation (2.3) admet un développement autour de r/R en polynéme de
Legendre (Whittaker & Watson, 1963), par conséquent,

Vir = =251+ ()eos(d) + (5)*(5

7 )(3cos?(4)) + ...} (2.4)

La force génératrice de la marée dérive du potentiel de marée (2.4), par conséquent en
dérivant (2.4), on constate que la contribution du premier terme est nulle, il ne produit
pas de force. Le second terme produit une force uniforme et parallele a I’axe Terre-Lune qui
garde la terre en orbite autour du centre de masse du systeme Terre-Lune. Le troisieme
terme est le terme responsable des marées si ’on considere que les termes d’ordre
supérieurs sont négligeables. Finalement le potentiel de marée s’écrit :

’yMr2

V= 5

(3cos*(¢p) — 1) (2.5)

La force génératrice de la marée peut se décomposer en deux composantes relatives a la
surface de la mer : une composante tangentielle (7') et une composante orthogonale (O).
Contrairement & une idée recue, les marées ne résultent pas d’une variation de O car O est
équilibrée par la pression de fond, autrement dit les particules d’eau ne sont pas attirées
vers le haut (en réalité tres faiblement). Ce sont donc les variations de 1" qui engendrent la
marée. Ainsi le renflement d’eau est relié & des déplacements horizontaux qui convergent au
pied de l'astre et provoquent un amoncellement (cf. figure 2.2). La composante horizontale
a pour expression :

10V 2G
T =—— = —ysin(2 2.6
" 96 " sin(2¢) (2.6)
ouG = %’yM % Le potentiel de marée est symétrique par rapport a ’axe Terre-Tune et

produit des bourrelets situés aux antipodes (cf. figure 2.2). Le potentiel de marée généré
par le soleil ou tout autre corps céleste se calcul de fagon analogue.

Figure 2.2 — Représentation de la composante horizontale du potentiel de gravité généré sur la Terre par
Astre situé au-dessus de VEquateur i.e au-dessus de Z. D’aprés Dietrich et al. (1980).
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2.1.3 Les fréquences de la marée

La prise en compte de la rotation de la Terre dans l’expression du potentiel de gra-
vité (2.4) fait intervenir la latitude du point auquel est calculé le potentiel de marée, la
déclinaison de l'astre et son angle horaire. La réécriture de (2.4) en tenant compte de ces
nouveaux parametres fait apparaitre trois grands groupes de fréquences i.e trois especes de
marées : les semi-diurnes, les diurnes et les périodes longues (cf. 2.1). A partir du modele
de la “marée d’équilibre”, chaque “complication” du mouvement apparent de 'astre (e.g.
inclinaison de l'orbite, ellipticité, etc.) induit des fréquences de marée supplémentaires.

Type Nom | Composante Période | Origine
Semi- M2 Lunaire moyenne 12h25 Mut. moyen de la lune
diurnes S2 Solaire moyenne 12h Mut. apparent du soleil
K2 Déclinationnelle 11h59 Inclinaison de l’orbite
luni-solaire lunaire/plan écliptique
N2 Elliptique majeure solaire | 12h39 Effets d’excentricité
L2 Elliptigue mineure solaire | 12h11 Effets d’excentricité
2N2 | Elliptique lunaire 12h44 Effets d’excentricité
du 2" ordre
Diurnes | K1 Déclinationnelle 23h56 Déclinaison
luni-solaire luni-solaire
01 Lunaire principale 25h49 Déclinaison de la lune
P1 Solaire principale 24h03 Déclinaison du soleil
Q1 Elliptique magjeure 26h56 Effets d’excentricité
lunaire
Longues | Mf Lunaire bimensuelle 13,661 jrs | Déclinaison lunaire
périodes semi-mensuelle
Mm | Lunaire mensuelle 27,555 jrs | Lunaire moyenne
mensuelle
Ssa Solaire semi-annuelle 182,62 jrs | Déclinaison solaire
semi-annuelle
Sa Solaire annuelle 365,24 jrs | Variation longitudinale
du Soleil

Tableau 2.1 — Noms, périodes et origines des principales fréquences de la marée océanique.

2.1.4 Prédiction de la marée

Si la propagation de 'onde de marée se trouvait en phase avec les variations du potentiel
de marée, sa prédiction en serait simplifiée. Néanmoins les marées océaniques sont loin
d’étre en équilibre avec le potentiel de marée. Dans un océan de profondeur moyenne 4000
m, la célérité de I'onde de marée est inférieure a la vitesse de parcours de la Lune ou
du Soleil sur le globe. A I'équateur, la marée devrait parcourir le tour de la terre en une
journée, ce qui requiert une vitesse de 460 m.s~!, or ceci n’est possible que dans un océan
de 22 km de profondeur. De plus, la présence de continents et de topographies complexes
vient entraver le parcours de 'onde de marée. Des lors comment procéder ?

Au regard des mécanismes responsables de la dynamique de la marée, il est pertinent
de découpler le probleme de la prédiction selon que I'on se place en eaux peu profondes
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ou profondes. Ainsi des approches spécifiques ont été développées tres tot (des la fin du
XVIITeme siecle) pour la prédiction en zone cotiére, dans les ports et les eaux peu profondes
ou la marée peuvent étre mesurée par les marégraphes. Le développement de la prédiction
de la marée en eaux profondes est plus récent (fin du XX*™¢ siecle) car il s’est fait de pair
avec le développement de ’altimétrie satellite.

Eaux peu profondes - Zone cotiere

Deux méthodes sont généralement utilisées par les stations marégraphiques qui prédisent
la marée dans ces zones. Elles utilisent les bases de données historiques des marégraphes.

* Méthode harmonique La méthode harmonique est la méthode traditionnelle encore
tres répandue. Elle nécessite ~ 19 ans d’enregistrement de I’amplitude et de la phase de
chaque harmoniques de la marée. Les fréquences utilisées pour ’analyse sont spécifiées a
I’avance. Bien que simple, cette méthode présente des inconvénients.

1. Plus de 18.6 années sont nécessaires pour résoudre la modulation de la marée.

2. Une précision de 1073m sur Pamplitude du terme qui a la plus grosse contribution
nécessite de déterminer au moins 39 fréquences (400 pour un précision de 10~* m).

3. La variabilité de 'océan liée a des processus autres que la marée introduit de fortes
erreurs sur le calcul de 'amplitude et de la phase des composantes les plus faibles.

4. Dans beaucoup de ports, la marée est non-linéaire et un nombre plus important d’har-
moniques est nécessaire. Dans certains cas extrémes ou les fonds sont tres faibles, parti-
culierement dans les estuaires de riviere, les non-linéarités générent un front d’onde presque
vertical, qui se déplace sous la forme d’un soliton : le mascaret.

* Méthode des réponses La méthode des réponses repose sur le calcul de la relation
qui couple le potentiel de marée a la marée observée en un lieu (Munk & Cartwright, 1966).
Pour chaque station, cette relation est donnée sous la forme d’une admittance spectrale
qui dépend de la fréquence. Néanmoins, cette dépendance est faible et peut étre négligée
en premiere approximation. L’admittance des principales harmoniques est donc utilisée
pour déterminer la réponse de fréquences proches. La prévision est calculée en multipliant
le potentiel de marée par I’admittance.

1. La technique ne requiert que quelques mois de données.

2. Le potentiel de marée est facilement calculable et la connaissance des fréquences de la
marée n’est pas un prérequis.

3. L’admittance s’écrit : Z(f) = G(f)/H(f) ou G(f) et H(f) sont les transformées de
Fourier du potentiel de marée et des données marégraphiques respectivement. f est la
fréquence.

4. I’admittance doit étre inversée pour passer de I’espace de Fourier (espace des fréquences)
a l'espace temporel.

5. La méthode des réponses n’est valable que si la propagation des ondes est linéaire.

Eaux profondes - Plein océan

La prédiction de la marée en eaux profondes est récente. Son développement & été
pendant longtemps limité par la quasi-impossibilité de déployer des marégraphes dans ces
zones. L’altimétrie satellite développée au début des années 1990 a permis des avancées
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fondamentales dans ce domaine, notamment grace & la mission Franco-Américaine Topex-
Poséidon (1992-2005). Ce satellite, pensé entre autre pour observer les marées, a permis de
mesurer un grand nombre d’harmoniques grace a la précision de ses systémes altimétriques
(Le Provost & Vincent, 1986; Le Provost, 2001; Lefebvre J-M, 2006 -communication
personnelle-). Les données satellites sont aujourd’hui utilisées pour déterminer les marées
en eaux profondes avec une précision centimétrique. Plusieurs approches sont utilisées
pour la prédiction des marées en eaux profondes.

* Modeéles hydrodynamiques La théorie hydrodynamique permet un apergu unique
des processus influencant la marée. Néanmoins, la connaissance des processus de dissipa-
tion de I’énergie de marée reste un facteur limitant la précision de cette méthode. Cette
méthode a permis de considérablement éclairer notre vision des marées en eaux profondes.
1. La marée dans un bassin océanique perturbe le champ de gravité terrestre, et la masse
du renflement lié a la marée attire les eaux des autres bassins océaniques. La propriété
d’auto-attraction des marées ne doit pas étre négligée.

2. Le poids de 'eau dans le renflement est suffisamment important pour déformer le
plancher océanique. La terre se déforme comme un corps élastique sur des milliers de ki-
lometres.

3. Les sous-bassins océaniques possedent une fréquence de résonance proche des fréquences
de la marée. Schématiquement le renflement de la marée correspond au front d’une onde
shallow-water dans un océan en rotation, se propageant comme une marée haute sur les
bords des sous-bassin. De ce fait les amplitudes de la marée en eaux profondes peuvent
étre plus importantes que celles pronostiquées par le modele de la “marée d’équilibre”.
4. L’énergie des marées se dissipe (i) par frottement sur le fond, particulierement dans les
eaux peu profondes ( e.g plateaux continentaux) et (i) par le génération d’ondes internes
au-dessus des topographies accidentées (e.g monts sous-marins, dorsales médio-océaniques,
talus continentaux, etc.).

5. L’onde de marée est une onde shallow-water, sa vitesse (¢) dépend donc de la profon-
deur de l'océan (H) i.e ¢ = \/gH. La marée se propage donc plus lentement au-dessus
des topographies accidentées et des mers peu profondes. Dans les modeles numériques,
afin de respecter les criteres de stabilité liés a la dynamique de I'onde de marée, il est
donc nécessaire que la distance entre deux points de grilles puisse évoluer en fonction de
la profondeur (Le Provost et al., 1994 ; Lefevre et al., 2000; Carrére et Lyard, 2003). Le
maillage est trés resserré sur les plateaux continentaux et les dorsales (O(1 — 10 km)) et
plus large au-dessus des plaines abyssales (O(100 km)).

6. Les ondes internes de marée produisent une faible signature a la surface de la mer,
proche des fréquences de la marée, mais déphasée par rapport au potentiel (cf. section
suivante).

* Altimétrie et méthode des réponses Plusieurs années de données altimétriques
issues de la mission Topex-Poséidon ont été combinées a la méthode des réponses pour
calculer les marées en eaux profondes sur la quasi-totalité du globe ( i.e entre 66°S et
66°N (Ma et al., 1994). L’altimetre mesure tous les 9.97 jours les hauteurs de la surface de
la mer en coordonnées géocentriques le long de la trace du satellite. Le signal de marée est
aliasé car I’échantillonnage temporel est inférieur a la fréquence de Nyquist-Bode-Shannon.
Cependant, le repliement du spectre dans les hautes fréquences est précisément connu et
le signal de marée peut étre déduit. L’enregistrement des marées est inférieur a 8 ans, les
données altimétriques sont donc combinées a la méthode des réponses pour améliorer la
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prévision. Les solutions les plus récentes aboutissent a des précisions de 'ordre de +2.8
cm, en moyenne sur le globe.

* Altimétrie et modeles numériques Les données altimétriques peuvent aussi étre
directement combinées avec les modeles numériques de la marée pour calculer les marées
sur l'intégralité du globe. Cette méthode est particulierement adaptée aux zones cotieres
ou qui présentent des topographies accidentées (i.e la ou les traces de l'altimetre sont
spatialement trop espacées pour échantillonner correctement le signal de marée) car les
modeles de marées utilisent des grilles éléments finis raffinées dans ces zones. Les calculs
numériques aboutissent a une précision centimétrique sur 'océan global (Le Provost et
al., 1994 ; Lefevre et al. 2002 ; Lyard et al, 2006). Les cartes produites par cette méthode
exhibent les structures fondamentales des marées en océan profond (cf. figure 2.3 et 2.3
pour 'onde My). Tres grossierement, 'onde de marée tourne dans le sens inverse des ai-
guilles d’'une montre dans les sous-bassins de ’hémisphere nord, et dans le sens opposé dans
I’hémisphere sud. Les points d’amplitude minimale sont appelés les amphidromes. En regle
générale, les amplitudes les plus fortes sont situées le long des cotes. Les cartes montrent
aussi I'importance de la taille des bassins océaniques. Les marées semi-diurne (T ~ 12h)
sont relativement prédominantes dans tous les océans. En revanche les marées diurnes
(T ~ 24h) sont faibles dans I’Atlantique et relativement importantes dans les océans Paci-
fique et Indien. L’Atlantique est trop petit pour avoir une fréquence de résonance proche
de 24h.
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Figure 2.3 — Cartes des amplitudes (haut) et des phases (bas) de 'onde M2 (en meétre et degré respecti-
vement). Ces cartes sont issues de l'atlas F'ES2004 qui utilise une méthode combinant modele hydrody-
namique et assimilation de données (Lyard et al., 2006).
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2.2 DMarées en Océan Stratifié : les Marées Internes

Le concept de marée externe ou barotrope? est intuitif car il correspond aux phénomenes
de marée observés sur les cotes. A contrario, le concept de marée interne (on utilise aussi
le terme de marée barocline*) est moins naturel car il désigne des processus qui ont lieu &
I'intérieur de 'océan et dont 1’étude et la connaissance ne s’est développée qu’a partir de
la seconde moitié du XX*™¢ siecle. Pour présenter les processus de la marée interne il est
nécessaire de regarder une section verticale de 'océan (cf. figure 2.4).

Signature en surface
de I'onde interne

Eaux chaudes et
légéres de surface

Thermocline

Propagation inter facial
de I'onde interne

Rayons
d’énergie

Eaux froides et
denses de fond

| Courants de marée |

- ——— —

ont sous-marin Plaine abyssale
/ ( ~ 1000m) (~ 4000m)

Figure 2.4 — Section verticale représentant la génération et la propagation d’ondes internes (Ol) au niveau
de la thermocline. (Adapté de Pairaud, 2005)

La figure (2.4) représente la génération et la propagation d’ondes internes (Ol) au
niveau de la thermocline. Ces Ol sont générées au-dessus de la topographie accidentée
par interaction du flux périodique de la marée avec la pente de la topographie. Ces Ol se
traduisent par une oscillation des masses d’eaux & la période de la marée (12h25') et de
longueur d’onde moyenne 10-50 km. Une condition nécessaire a ’apparition des Ol est que
le milieu soit suffisamment stratifié en densité. C’est le cas au niveau de la thermocline ou
le gradient de température est maximal. L’oscillation de la thermocline est capable de se
propager loin du site de génération (i.e O(100-1000 km)) sous la forme d’une onde longue
de gravité. Au niveau de la thermocline, 'amplitude des Ol peut atteindre 50 — 100 m
au-dessus de la topographie et 10 — 20 m au-dela. En surface, la signature des Ol est de
0.5 — 1 m au-dessus de la topographie et de 0.1 — 0.2 m au-dela, ce qui est suffisant pour

3Un écoulement est dit barotrope lorsque les isobares et les isopycnes (lignes de densité constantes) sont
paralleles entre elles, la vitesse est constante et identique a tous les niveaux. Le fluide est donc homogene
sur ’horizontale et stable.

4Un écoulement est dit barocline lorsque les isobares ne sont pas paralléles entre elles et lorsqu’elles
coupent les isopycnes (lignes de densité constantes). Les vitesses varient avec la profondeur, généralement
en décroissant vers le fond.
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étre détecté par altimétrie satellite. Les Ol générent un cisaillement vertical susceptible de
produire du mélange dans 'océan abyssal. L’énergie des marées internes se concentre sous
la forme de rayons et se propage a partir du sommet de la topographie. La propagation se
fait de part et d’autre de la topographie selon un motif caractéristique en croix (cf. figure
2.4). Les rayons sont capables de se réfléchir sur le fond et sur la thermocline. Au contact
de la thermocline ces rayons génerent des oscillations de courte période (20—40min) sous la
forme de train d’ondes appelés ondes solitaires ou solitons dont ’amplitude peut atteindre
40 m. Des solitons sont également générés au-dessus de la topographie. Dans le cas du
talus continental Armoricain, la résurgence du rayon inférieur a lieu a 150 km de site de
génération (Pairaud, 2005). Aujourd’hui on ne sait pas quantifier et séparer correctement la
proportion d’énergie qui rayonne de celle qui se dissipe localement sur le site de génération.

Nota : Un rappel des principaux résultats de la théorie linéaire sur les ondes internes
est présenté en annexe.

2.2.1 Mise en évidence par imagerie satellite

Figure 2.5 — Signature de surface des ondes internes dans le détroit de Gibraltar (Espagne en haut, Maroc
en bas), vue par le satellite FRS1 (Image radar ESA©). En surface 'amplitude de ces ondes est de 1-1.5
m, sous la surface elle atteint 50-100 m. Ces ondes internes trouvent leur origine dans la conjonction de trois
facteurs : (i) l'existence de 'onde de marée Méditerranéenne qui se propage vers louest, (ii) la géométrie
particuliere du détroit de Gibraltar qui présente un resserrement sur ’horizontale et un pic de bathymétrie
au fond, et (7i7) la présence d’un milieu stratifié en densité, formé par des eaux Méditerranéenne tres salées
au fond et des eaux Atlantiques plus légeres en surface. L’interaction de ces facteurs génére un paquet
d’ondes internes qui se propagent vers ’Est avec une vitesse de phase de 1-2 m.s~'. Leur longueur d’onde
est de 2-4 km. On peut voir que ces ondes sont diffractées au cours de leur propagation vers ’Est dans la
mer d’Alboran. Ce signal peut étre modulé par la présence de 'onde de marée Atlantique qui se propage
vers I’Est et la circulation forgée par le vent.
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2.2.2 Observation par altimétrie

L’analyse des données Topex-Poséidon (T/P) le long des traces du satellite (analyse
along-track) a montrée qu'’il était possible d’extraire de ces données la signature de surface
des Ol. Ceci a permis de localiser la présence d’ Ol a I’échelle globale (Ray & Mitchum,
1996, 1997 ; Kantha & Tierney, 1997 ; Carrere et al., 2003). A partir d’un jeu de données
T/P de 7 ans (1992-1999), Carréere et al. (2003) ont mis en évidence, de part et d’autre de
I’archipel des Tuomotu, des caractéristiques spatiale et temporelle stables qui traduisent la
présence d’Ol (cf. 2.6). La longueur d’onde estimée est ~130 km, ce qui est en bon accord
avec la longueur d’onde du premier mode barocline calculée en résolvant le probleme de
Sturm-Liouville, et donc avec I'idée générale que la propagation des Ol est dominée par
les premiers modes internes de la marée (Wunsch, 1975).

La cohérence du signal se maintient entre 30° et 5° S, cependant les raisons pour les-
quelles ce signal disparait en dehors de cet intervalle demeurent peu claires. Les variations
spatiales et temporelles de la stratification associé a des processus d’interférence et de
réflexion des Ol sont suspectées de conduire & leur dissipation (Carrere et al., 2003).
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Figure 2.6 — Amplitudes de 'onde M> calculées a partir des données T/P (cm). La trace utilisée pour
calculer ces amplitudes est grossiérement située de fagon perpendiculaire & 1’archipel des Tuamotu (Tahiti)
et s’étale de 60° S et 0° dans le Pacifique (trace n® 221). Différentes longueurs d’analyse ont été testées : 7
ans (rouge), 3 ans (vert), 3.5 ans (violet), 4 ans (rose), 5 ans (bleu), 6 ans (jaune), les 3.5 dernieres années
(noir). L’amplitude de Ponde M, issue de latlas F'ES99 est mentionnée (trait lisse orange). Le trait gris
centré sur —4000 m de profondeur représente la bathymétrie. Autour de la latitude de Tahiti (~ — 16° S),
le signal présente un caractére ondulatoire cohérent d’amplitude allant de 2 & 5 cm. Il s’agit de la signature
de surface des ondes internes qui sont générées par interaction de la marée avec I’archipel des Tuamotu.
(D’aprés Carrere, 2003)

Pour observer la propagation des Ol cette méthode présente deux inconvénients ma-
jeurs : (i) les processus a l'origine des Ol ont lieu sous la surface de l'océan or seule
la signature de surface est accessible par cette méthode et (i7) la résolution spatiale du
maillage dessiné par les inter-trace de T/P est insuffisante (314 km & ’équateur) pour
échantillonner correctement le signal des Ol dans toutes les directions. Cette méthode
n’est donc applicable qu’a des cas particuliers ou la direction de propagation des Ol
coincide avec l'orientation des traces de T/P (e.g I’Archipel des Tuamotu). En outre,
la résolution temporelle de ces données (~9.91 jours) n’est pas suffisante pour pouvoir
étudier précisément la variabilité temporelle du signal barocline.
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Deuxieme partie

Présentation des Outils
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Quelles conséquences ont les marées sur la circulation générale océanique ? Cette ques-
tion concerne entre autres la circulation abyssale qui représente plus de 75 % de la masse de
I’océan mais qui, paradoxe de I'océanographie moderne, nous est encore tres mal connue.
Devant les obstacles expérimentaux auxquels se heurte inévitablement sa connaissance, la
seule solution accessible resta longtemps la construction de modeles conceptuels assujettis
a de nombreuses hypotheses et étayés par des expériences de laboratoire ( e.g Stommel &
Arons, 1960). Aujourd’hui les obstacles expérimentaux demeurent mais la construction de
modeles numériques permet une approche complémentaire.

Néanmoins, I'immense diversité des échelles spatio-temporelles de la dynamique de
I’océan oblige encore a faire de nombreuses hypotheses dans ces modeles. Depuis ’échelle
de dissipation moléculaire jusqu’aux courants de la taille des bassins océaniques en passant
par la turbulence méso-échelle, le spectre océanique s’étend sur pas moins de 10 ordres
de grandeurs. L’étude de ces mouvements ne peut se faire qu’en opérant une partition
du spectre. Le cadre général de la dynamique est alors constitué des équations de la
mécanique des fluides. Cependant, les hypotheses, les outils théoriques et les modeles
utilisés varient beaucoup d’une échelle d’étude a 'autre. Ainsi dans cette theése, pour
répondre a la question initiale, il est nécessaire d’utiliser deux modeles numériques :

- le premier modele : NEMO (Madec et al., 1998) est un OGCM qui permet de résoudre
la circulation océanique grande échelle (> 100 km) i.e la circulation générale océanique.
Cette circulation nous intéresse car il s’agit de la composante océanique qui a le role le
plus marqué sur le climat et comprend entre autre la THC. NEMO permet de modéliser
la THC dont ’échelle de temps caractéristique est de I'ordre de O(1000 ans).

- le second modele : MOG2D-G (Lynch et Gray, 1979 ; Carrere et Lyard, 2003) est
un modele de marées hydrodynamique bidimensionnel qui permet de simuler la marée
barotrope sur le globe, dont ’échelle de temps caractéristique est de 'ordre de O(1 minute).

Les modeles NEMO et MOG2D-G ayant fait ’objet de nombreuses descriptions, nous
renvoyons le lecteur aux documentations de références pour des développements complets,
respectivement : Madec et al. (1998)° et Carrere (2003)°.

L’objet des deux chapitres suivants se limite donc & présenter les caractéristiques des
modeles qui ont motivé leur choix.

"Documentation et code accessibles via Internet sur http ://www.lodyc.jussieu.fr/NEMO/

STUGO-m est un modele en cours de développement qui utilise MOG2D-G  comme mode
externe. La documentation de  TUGO-m  est accessible via Internet sur http ://poc.obs-
mip.fr/pages/research_topics/modelling/t-ugo/t-ugo.htm
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Chapitre 3

Un Modele pour la Circulation
Générale Océanique : NEMO

3.1 La configuration ORCA2-LIM

Le modele NEMO est le code de circulation générale océanique qui est développé au
LOCEAN (Madec et al., 1998). Il permet d’étudier sur un vaste spectre spatio-temporel
I'océan et ses interactions avec I’atmosphere, la cryosphere et la biosphere'. Ce modele
résout les équations primitives ( i.e les équations de Navier-Stokes simplifiées avec les
hypotheses de Boussinesq, d’hydrostatisme, d’incompressibilité, de couche mince et de
fermeture turbulente) en “surface libre”, ce qui assure la conservation du contenu halin
(Roullet & Madec, 2000).

Les équations primitives sont écrites avec un formalisme tensoriel, ce qui permet de les
appliquer a n’importe quel maillage tridimensionnel, orthogonal et curviligne sur la sphere,
avec le troisieme axe dirigé selon la verticale locale. Elles sont discrétisées sur une grille
de type C' (Arakawa, 1972) par des schémas spatiaux d’ordre deux. Le schéma temporel
est un “saute-mouton” associé a un filtre d’Asselin (1972), a l'exception des termes de
diffusion qui sont traités avec un schéma Euler-avant sur I’horizontale et Euler-arriére sur
la verticale. La masse volumique locale est calculée a partir de I’équation d’état de Jackett
& McDougall (1995) comme une fonction de la température potentielle, de la salinité et
de la pression (en décibars, approchée par la profondeur en metres), cette équation ayant
été établie a partir de I’équation d’état de 1’'Unesco (1983).

Dans cette these, ce modele est appliqué a 'océan mondial dans une configuration
appelée ORCA2-LIM (i.e avec une résolution horizontale de 'ordre de 2° et l'inclusion
d’un modele de glace de mer) (Fichefet & Morales Maqueda, 1997 ; Timmermann et al.,
2005). La grille du modele est tripolaire i.e une distorsion est introduite au nord de 20°
N et fait apparaitre deux poles nord : un sur la Russie et 'autre sur I’Amérique du Nord
(Madec & Imbard, 1996 ; Murray, 1996). Un tel choix permet (1) de maintenir une grille
géographique dans la ceinture équatoriale (20° S-20° N); (2) d’obtenir une résolution
quasi-isotrope dans le basin Arctique avec un pas d’espace supérieur a celui atteint le
long de I’Antarctique ; (3) d’imposer une résolution isotrope dans I’hémisphere Sud (grille
Mercator i.e avec un espacement méridien variant avec le cosinus de la latitude). En outre,
un accroissement de la résolution méridienne est effectuée dans la ceinture équatoriale pour
mieux représenter la dynamique équatoriale.

Les climatologues francais utilisent NEMO comme composante océanique de leur modeles couplés
océan-atmosphere qui simulent les scénarii de réchauffement climatique.
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Le modele possede 31 niveaux sur la verticale avec une résolution qui s’étale de 10 m
dans les 100 premiers metres a 500 m au fond. La bathymétrie et la ligne de cote sont
calculées a partir des données de I'atlas de Smith & Sandwell (1997) et ETOPOb. Le pas
de temps du modele est de 1h40.

Le modele utilise une surface libre (Roullet & Madec, 2000). La physique sous-maille
verticale est résolue par un modele de fermeture turbulente et une longueur de mélange
diagnostique (Gaspar et al., 1990; Blanke et Delecluse, 1993 ; Madec et al., 1998). Un
minimum de 0.1 ¢m?.s7! est imposé au K ainsi calculé. Cette valeur est atteinte dans la
thermocline principale et dans la quasi-totalité de I'océan profond a ’exception des zones
d’instabilités statiques ou le K, est porté a 100 cm?.s~ L.

La diffusion latérale sur les traceurs actifs (T et S) est laplacienne et agit le long des
isopycnes. Son coefficient est uniforme et vaut 2000 m?.s~!. En outre une paramétrisation
de la vitesse induite par les tourbillons est ajoutée (Gent & McWilliams, 1990). Elle
mime leffet des instabilités baroclines sur la structure moyenne en densité ( i.e perte
d’énergie potentielle a grande échelle). Le coefficient utilisé pour cette vitesse est une
fonction du taux de croissance de l'instabilité barocline (Treguier et al., 1997), et varie de
15 em?.s71 & plus de 1000 em?.5s~! en région fortement instable (Pointe de I’Afrique du
Sud et décollement des courants de bord Ouest) (Jouzeau, 1999).

Le modele est forcé en surface par une moyenne climatologique mensuelle de la tension
du vent ERS1. Les flux de chaleur sont calculés par formules aérodynamiques de masse (ce
qui inclut implicitement un rappel en température). Afin d’étre consistant avec la formu-
lation en “surface libre”, c’est le flux d’eau douce et non pas la salinité qui fait 'objet d’un
rappel. Le champ de précipitation est issu des données de Xie & Arkin (1996), I’évaporation
est calculée par formule aérodynamique de masse. Le terme correctif (temporellement va-
riable) est calculé de fagon & compenser une dérive “évaporative” ou “précipitative” sur
chaque région, tout en conservant une moyenne globale nulle. Le ruissellement continental
(runoff) est évalué a partir des données du GRDC (Fekece et al., 2000) complété par les
bilans des de Baumgartner & Reichel (1975). Les radiation solaires peuvent pénétrer dans
les couches de surface de 1'océan.

Aux hautes latitudes, le modele d’océan est couplé au modele de glace de mer de
I"Université de Louvain-La-Neuve (LIM). Le modele a une composante thermodynamique
a trois couches et composante dynamique basée sur une rhéologie visco-plastique. Il calcule
les flux de chaleur, de sel et d’eau douce utilisés pour forcer I’océan.

Sur les frontieres solides, la condition mécanique est ’absence de glissement (“no-
slip”) et une friction linéaire au fond. Les flux de chaleur et de sel sont nuls sauf au
fond ou un flux géothermique est prescrit de manieére similaire & un flux de surface. Les
températures et salinités sont initialisées a l'atlas de Levitus (1998) puis laissées libres
d’évoluer ultérieurement, excepté en Méditerranée et en mer Rouge ou elles font 1'objet
d’un rappel.

3.2 Représentation de la circulation dans ORCA2-LIM

3.2.1 Circulation horizontale

La figure 3.1 représente la fonction de courant barotrope globale dans le modele
ORCA2-LIM apres 1500 ans de run. On observe la présence des gyres subpolaires et subtro-
picales dans les deux hémispheres. L’hémisphere sud est le siege d’un courant tres intense
qui fait le tour du continent Antarctique : le courant circumpolaire Antarctique (ACC).
Dans le passage de Drake, la fonction de courant barotrope indique un transport de 126 Sv
dans le modele, ce qui est proche des 136.7+ 7.8 Sv estimés par Cunningham et al. (2003)
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a partir de données. Dans I’Atlantique Nord, la gyre subtropicale posséde un maximum
de 36 Sv tandis que la gyre subpolaire a un maximum de 18 Sv. La structure générale de
ces courants est en accord qualitatif avec (i) la balance de Sverdrup associée au forcage
par le vent (i.e le rotationnel du vent), ce qui est tres visible dans le Pacifique, et (ii) les
observations (Schmitz et al., 1995). La structure spatiale des courants de bord Ouest n’est
cependant pas assez réaliste du fait de la résolution du modele. Une résolution de ~2° ne
permet pas de résoudre les tourbillons transitoires méso-échelle caractéristiques des cou-
rants de bord Quest. Dans I’ Atlantique, 'intensité de la gyre subtropicale de I’hémisphere
Nord est en accord avec une estimation de Bryden et al. (2005) qui évalue le transport de
cette gyre a ~37 Sv.

LATITUDE

60°E 100°E 140°E 180° 140°W 100°W 60°W 20°wW 20°E 60°E
LONGITUDE

Figure 3.1 — Fonction de courant barotrope globale issue du modele ORCA2-LIM aprés 1500 ans de run
(Sv).

3.2.2 Circulation méridienne

La fonction de courant méridienne (MSF) représente les lignes de courant dans un
plan méridien qui dépend de la latitude et de la profondeur. La MSF est définie comme
une fonction de courant classique associée aux champs des vitesses méridienne et verticale
moyennés zonalement i.e V et W. La non divergence du champ des vitesses permet
d’assurer I’existence d’une fonction potentielle ® appelée fonction de courant dont dérive le

55

120
110
100

-100
-110
-120



—

champ des vitesses (V,W). ® vérifie donc : (V,W) =V, . x®,s0it V =0,P et W = —0,P.
Ainsi la MSF permet de représenter la circulation profonde.

La figure 3.3 représente la MSF moyennée sur le globe issue du modele ORCA2-LIM
aprés 1500 ans de run (Sv). Le champ des vitesses utilisé pour calculer cette MSF tient
compte des vitesses effectives de Gent & McWilliams associées a l'activité des tourbillons
méso-échelle. Deux cellules de plongées et de retour des eaux se dégagent nettement sur
la quasi-totalité de la bande méridienne 50° S, 50° N. La plus intense (16 Sv) est présente
dans les 2500 premiers metres et son transport s’effectuent dans le sens positif. Cette
cellule est associée aux eaux de la NADW . La seconde, moins intense (12 Sv) occupe les
2000 derniers metres de profondeur et son transport s’effectue dans le sens inverse des
aiguilles d’une montre. Cette cellule est associée aux eaux de la AABW . Les deux cellules
de surface, centrées sur ’équateur et de sens opposées sont associées a la dynamique des
couches de surface de la bande inter-tropicale qui génére un upwelling intense au niveau
de I'équateur. La Deacon-cell, cellule positive centrée sur 55° S qui descend jusqu’a 3000
m de profondeur avec un maximum en surface de 29 Sv est liée & la présence de I’ ACC.
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Figure 3.2 — Fonction de courant méridienne effective moyennée sur le globe issue du modele ORCA2-LIM
apres 1500 ans de run (Sv).
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de NEMO apres 1500 ans de run. Par défaut dans cette configuration le mélange turbulent vertical est
uniforme (K)
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Chapitre 4

Un Modele pour la Marée
Océanique Globale : MOG2D-G

4.1 Caractéristiques générales de MOG2D-G

Le Modele aux Ondes de Gravité 2D Global (MOG2D-G) est un modele hydrody-
namique barotrope, bi-dimensionnel, time-stepping et non-linéaire. Il a été développé a
I’origine pour étudier la réponse de I’'océan lorsqu’il est soumis & un forgage météorologique
haute fréquence (di a la pression et au vent) et qu’il génere des ondes de gravité (Lynch
& Gray, 1979 ; Carrere & Lyard, 2003).

Le modele est basé sur la résolution des équations shallow water de continuité et du
mouvement. Pour accroitre la stabilité numérique du systéme a résoudre, les équations
shallow water sont ramenées & un probleme elliptique. In fine le modele résout I’équation
des ondes shallow water non-linéaires (cf. Carrere, 2003). Le probleme est discrétisé sur un
maillage de type éléments finis triangulaire de type Lagrange-P1 (i.e la hauteur d’eau et les
vitesses sont calculés uniquement aux sommets des triangles), ce qui permet d’adapter la
résolution spatiale du maillage aux contraintes dynamiques et géométriques. La résolution
spatiale s’échelonne de ~10 km pres des cotes, en eau peu profonde ou dans les zones de fort
gradient topographique, a ~200 km en plein océan. Dans le cas global les conditions aux
limites se résument & une condition d’imperméabilité classique sur les frontieres fermées.
Un schéma temporel semi-implicite d’ordre 2 autorise un pas de temps moyen de 3 min
tout en préservant la stabilité numérique du modele. Un algorithme d’optimisation de la
numérotation des noeuds du maillage est appliqué pour réduire la largeur de la bande du
systeme. Le systéme linéaire final est résolu par décompositions LU.

Le domaine s’étend sur tout le globe et comprend la mer Méditerranée, la baie d’Hud-
son, le détroit de Béring, 'océan Arctique et les mers de Ross et de Weddell qui sont
recouvertes de glace. Dans les mers de Ross et de Weddell, la diminution de la colonne
d’eau du fait de I’épaisseur de la couche de glace est prise en compte (Lyard, 1997). La
bathymétrie est une compilation de plusieurs bases de données (ETOPO5, 1988 ; DBDBS5,
1983 ; Smith & Sandwell, 1996) auxquelles des améliorations ponctuelles ont été apportées
dans l'océan Arctique et la mer de Weddell.

Le modele est forcé par les composantes principales de la marée i.e Moy, So, No, K7 et
O1. Ces composantes expliquent & elles seules 90% du signal de marée observé. Le forcage
de la marée tient compte des phénomenes d’auto-attraction.

Les processus de dissipation de 1’énergie jouent un réle fondamental. Néanmoins, les
méthodes employées pour dissiper 1’énergie des modeles barotropes restent souvent peu

réalistes, méme si elles sont souvent efficaces (i.e frottement sur le fond fixé & 2 em.s~! ou

58



viscosité turbulente horizontale fixé & 10% m?2.s71). Dans MOG2D-G un schéma de viscosité
permet de tenir compte de la taille variable des mailles éléments finis (Smagorinsky, 1963).
Le coefficient de viscosité moyen est ~90 m?.s~!. Un terme de cisaillement quadratique
mime la dissipation d’énergie associée a la présence d’un fort cisaillement vertical a la base
de la couche mélangée. La dissipation de 1’énergie par frottement sur le fond (BF)! est
paramétrisée par un coefficient de frottement quadratique de type Chézy (cf. figures 4.1
et 4.2). Le dernier processus de dissipation pris en compte est le transfert d’énergie du
mode barotrope vers les modes baroclines di aux ondes internes qui sont générées lors
du passage de la marée sur des topographies accidentées (cf. 4.3, 4.4 et section suivante
pour plus de détails). Ce terme de trainée barocline dissipe environ 30 % de ’énergie de
la marée barotrope globale (cf. tableau 4.1).

La version de MOG2D-G retenue dans cette thése ne tient pas compte des effets dis
au vent. Seule le forcage dii aux marées est retenu. Aucune assimilation de données n’a été
retenue afin de garder la consistance de la solution avec les équations hydrodynamiques.
Dans I’étude ultérieure sur la circulation résiduelle de marée, ce point est crucial car le
signal que ’on cherche a extraire est faible devant celui des marées. Cependant, méme sans
assimilation, la solution retenue est en trés bon accord avec les données marégraphiques
(ST95), altimétriques et les enregistrements de pression de fond. Les différences RMS
sont de seulement 4.0 cm (Mz) et 1.2 cm (K7) quand on compare les solutions les plus
récentes de MOG2D-G aux meilleurs solutions altimétriques telles que GOT00 (Ray, 1999)
et FES2004 (Lyard et al., 2006). Notons que la prise en compte de la trainée barocline est
cruciale puisqu’elle permet de réduire les biais et les différences RMS d’un facteur deux.

4.2 La trainée barocline dans MOG2D-G

MOG2D-G est un modele intégré sur la verticale (i.e barotrope), il ne possede donc
pas de structure verticale. L’absence de dynamique 3D interne oblige a paramétriser la
dissipation de I’énergie de marée en trainée barocline. La forme de la paramétrisation de
I’IWD dépend des hypotheses formulées.

Dans le cas d’'une bathymétrie petite échelle i.e dont la longueur horizontale ca-
ractéristique est inférieure a la longueur d’incursion de la marée (~ 100 m), I'IWD peut
s’écrire :

1 = c1pokNyh*u (4.1)

ol Ny est la fréquence de Briint-Vaissédla au fond, k£ le nombre d’onde horizontal ca-
ractéristique de la topographie et u la vitesse barotrope. ¢; est un coefficient de tuning
qui prend en compte les incertitudes de la paramétrisation telle que N, ou les incertitudes
liée au manque de résolution prés du fond.

L’écriture de 4.1 se trouve telle que ou sous des formes plus ou moins sophistiquée dans
la littérature usuelle (Jayne & StLaurent, 2001 ; Lewellyn Smith & Young, 2002 ; Egbert
et al., 2004). Cette paramétrisation est valide pour des échelles dont la bathymétrie est
au plus de l'ordre de O(1000m). Néanmoins I'altimétrie satellite démontre que les princi-
pales sources d’ondes internes sont associées a des échelles de la bathymétrie fréquemment
supérieure & O(1000m), telles que les dorsales océaniques. Pour étre en meilleur accord
avec les observations satellites, MOG2D-G utilise la paramétrisation 4.2 dont le domaine
de validité s’étend a des topographies du type dorsales, archipels et monts sous-marins (cf.
Carrere, 2003).

'Bottom Friction
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7 = capok N (Vﬂ-u) VH (4.2)

avec les mémes notations que pour 4.1 et ou H est la profondeur moyenne de ’océan
et IV est une moyenne pondérée de N sur la verticale vérifiant 4.3 :

N—l/aN( 124 (4.3)
_H_H ZH2Z .

Pour obtenir 'expression 4.3 on fait ’hypothese que le profil des vitesses verticales
décroit linéairement en allant vers la surface (Baines, 1982), i.e

— Z —
= — 44
W) = i (1.4
o w = wocos(k-x — wt) avec les notations de la section 6.1.1.

Ainsi, ’écriture de N contient deux informations fondamentales : (i) 4.3 reflete le role
prédominant de la vitesse verticale sur la stratification a des profondeurs proches de la
topographie (accroissement quadratique avec la profondeur) et (i7) dans 4.3, les effets de
la stratification sont prépondérants au niveau de la thermocline.

Bien que I'expression de 4.2 ait été dérivée a partir d’une approche différente, cette
paramétrisation peut étre considérée comme une version simplifiée de la formulation pro-
posée par Bell (1975). Les différences fondamentales entre 4.2 et 4.1 résident d’une part
dans le fait que 4.2 est dirigée dans la direction de VH et non dans celle de u et d’autre
part que 4.2 varie proportionnellement & VH? et non pas a h2.

Deux expériences ont été réalisées pour calibrer le coefficient de tuning co dans
I’équation 4.2 de fagon a équilibrer le bilan d’énergie de 'onde Ms. La premiere expérience
est basée sur le champ des vitesses déduit des SSH assimilées dans 'atlas FES99 (Lefevre
et al., 2000), avec comme objectif de rendre nul le taux de travail global des forces de
pression. Dans la seconde expérience, une solution hydrodynamique est recalculée avec
un second maillage, avec comme objectif de minimiser les écarts entre la solution et la
base de données marégraphiques ST95. Les meilleures performances sont obtenues pour
une coefficient ¢o = 1000. Les deux expériences conduisent & des estimations similaires
de la dissipation globale de My en IWD i.e 0.7 TW. Les différences RM S sont divisées
par deux lorsque la paramétrisation 4.2 de I’ WD est activée dans l'atlas F'E£52000 sans
assimilation. Les différences RMS des solutions les plus récentes de MOG2D-G sont de
seulement 4.0 cm (M3) et 1.2 cm (K7) quand on les compare aux meilleurs solutions al-
timétriques telles que GOTO00 (Ray, 1999) et FES2004 (Lyard et al., 2006). Des expériences
de sensibilité établies récemment sur des cas idéalisés montrent que la formulation 4.2 est
en meilleur accord avec les transferts d’énergie observés que la formulation 4.1 (Lyard F.,
2006 -communication personnelle-).
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Figure 4.1 — Flux d’énergie dissipée par frottement sur le fond par 'onde My (I/V.m_2).
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Figure 4.2 — Flux d’énergie dissipée par frottement sur le fond par 'onde K1 (W.me).
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Contrairement a la distribution spatiale du frottement sur le fond qui reste confinée sur
les marges continentales (cf. figures 4.1 et 4.2), I’IWD est largement présent en plein océan
(cf. figures 4.3 et 4.4). Dans les sous-bassins ol les plateaux continentaux ont une extension
limitée, tel que 'océan Indien, I’'lWD est le mécanisme de dissipation qui domine. La distri-
bution spatiale des magnitudes les plus intenses de I’IWD est corrélée avec les topographies
accidentées. Dans les trois grands sous-bassins on retrouve des reliefs caractéristiques des
zones ou I’ IWD est intense : dorsales océaniques, archipels, monts sous-marins et talus
continentaux. Dans I’Atlantique on distingue : la dorsale medio-Atlantique de 60° N a
60° S, le talus de la baie de Biscaye, les Canaries, les Acores, les 1les du Cap-Vert, Walvis
Ridge ; dans le Pacifique : les archipels des iles Aléutiennes et Kurill, les Monts sous-marins
de 'Empereur, ’archipel des iles Hawai, Kyushu et Palu ridge, le détroit de Luzon, 'est
de ’archipel Indonésien, les iles Mélanésiennes, Macquarie ridge, ’archipel des Tuomatou
et les Galapagos; dans I'Indien : les iles de la sonde, les 1les Andaman, 1’archipel des Mal-
dives, les zones de Madagascar et de la Réunion et le plateau des Kerguelen. La magnitude
de I’ WD associé a I'onde K7 est nulle en dehors de la bande comprise entre les latitudes
critiques 28.9° N et 28.9° S.

Le tableau 4.1 résume les quantité d’énergies dissipées par les ondes Ms et K. Ces esti-
mations sont issues de MOG2D-G (Lyard & LeProvost, 2002) et des données altimétriques
GOT99 et TPXO.5 (Egbert & Ray, 2003). Bien qu’utilisant des méthodes différentes,
toutes les estimations donnent des résultats similaires. Sur les 3.5 TW d’énergie dissipés
par la marée, ~ 2.8 TW le sont par les seules ondes M2 et K;. L’onde M, dissipe a elle
seule ~ 71 % de I’énergie totale dissipée par la marée. L’énergie dissipée par la marée se
répartie en frottement sur le fond et en trainée barocline, respectivement : ~ 73 % et ~ 17
% de 1énergie de My et K7. Néanmoins M, et K; ne dissipent pas les mémes quantité
d’énergie en IWD . M dissipe ~ 30% de son énergie contre seulement ~ 15% pour Kj.
Cette dissymétrie n’est pas expliquée.

Energie dissipée (TW) M K, My + K,

BF 1.8 (0.72) 0.25 (0.83) 2.0
Lyard & LeProvost (2002) IWD 0.7 (0.28)  0.05 (0.17)  0.75
(%) BF+IWD 2.5 0.30 2.80

SW 1.80 (0.74) 0.285 (0.83) 2.085

Egbert & Ray (2003) Deep Ocean 0.63 (0.26) 0.058 (0.17) 0.688

-GOT99- (%) SW+Deep Ocean  2.43 0.343 2.773
SW 1.65 (0.68) 0.304 (0.89) 1.954

Egbert & Ray (2003) Deep Ocean 0.78 (0.32) 0.039 (0.11) 0.819

“TPXO.5- (%) SW+Deep Ocean  2.43 0.343 2.773

Tableau 4.1 — Récapitulatif des énergies dissipées par les ondes M et K1 en térawatt (TW) par frottement
sur le fond (BF) en eau peu profonde (SW) d’une part et via le transfert d’énergie vers les ondes internes
(IWD) en plein océan (Deep Ocean) d’autre part. Ces estimations sont issues du modele hydrodynamique
MOG2D-G (Lyard & LeProvost, 2002) et des données altimétriques GOT99 et TPXO.5 (Egbert & Ray,
2003). M- dissipe ~ 30% de son énergie en IWD contre seulement ~ 10 — 15% pour K.
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Chapitre 5

L’Energie Dissipée en Chaleur par
la Marée

5.1 Introduction

Dans ce chapitre nous étudions la fraction de ’énergie de marée qui est dissipée en
chaleur, ceci afin de déterminer si, a I'instar du flux géothermal, elle est susceptible de
jouer un role important sur la circulation abyssale. Pour ce faire nous distinguons deux
mécanismes de dissipation de ’énergie de marée en chaleur : la dissipation liée a I’efficacité
du mélange vertical induit par la marée (section 5.2) et celle dii au frottement sur le fond
(section 5.3). En supposant que la totalité de la dissipation liée au mélange vertical se fait
sur le fond, comme celle du au frottement, on peut comparer les valeurs moyennes globales
avec celles générées par le flux de chaleur géothermal (section 5.4). Cette comparaison
permet d’estimer l’effet de 1’énergie dissipée en chaleur par la marée sur la circulation
abyssale (section 5.5).

5.2 L’Energie Dissipée en Chaleur diie au Mélange Vertical

L’énergie dissipée en chaleur par le mélange vertical induit est directement reliée a
la notion d’efficacité de mélange (I') (Osborn, 1982). Pour définir T', il est nécessaire de
repartir de 1’équation d’évolution de I’énergie cinétique turbulente ( TKE).

5.2.1 L’énergie cinétique turbulente

En utilisant la notation tensorielle usuelle, I’équation TKE qui relie I’évolution tempo-
relle I’ EKE (membre de droite) aux mécanismes de transport, production et destruction
d’EKE (membre de gauche) peut s’écrire :

0z _ 0 [ mo o ou? P
—u, = — | —uw u;, —u, u; +v —
ot " Ox; v A Ox; Po
- 8u7 plwl 8u; au;
—U U - -V . 5.1
Y 0j g Do Oxj Ox; (5.1)
Srs>0 Bf €

ou la décomposition de Reynolds est retenue pour le vecteur des vitesses : U= (u +
u/, T+ v/, w + wl), la pression : p = ﬁ—l—p/ et la densité : p =p + ,0/. Po est la densité de
référence et v la viscosité moléculaire cinématique.
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Dans le membre de droite, les quatre premiers termes font apparaitre la divergence
d’un flux d’ EKE , il s’agit donc de la redistribution spatiale d’ EKE 4.e du transport
d’ EKE . Le premier terme représente le transport d’ EKE par les tourbillons, le second
terme le transport par ’écoulement moyen, le troisieme le transport visqueux (souvent
négligeable) et le quatriéme le transport di aux fluctuations de pressions.

S,s' est un terme de production d’ EKE engendrée par 'interaction des tenseurs de

Reynolds avec le cisaillement des vitesses moyennes au cours d’instabilités dynamiques?.

B f3 est un terme de production-destruction d’EKE par les forces de flottabilité (i.e la
poussée d’Archimede). Dans un cas stable ou la densité en surface est plus faible que celle
en profondeur, By représente la perte d’EKE engendrée par le travail des forces contre un
profil stable en densité, c’est donc un puits d’EKE mais une source d’ AGPE. Dans le cas
d’instabilités statiques, ce terme devient une source d’ EKE engendré par les mouvements
de convections. Dans ce cas la production d’ EKE se fait aux dépend de 1’ AGPE, ce qui
est fondamentalement différent de ce qui se produit avec le cisaillement dii au tenseurs de
Reynolds ot la production d’ EKE se fait aux dépend du niveau de KE moyen.

€ représente la dissipation d’ EKE par les forces internes de viscosité. Cette fois-ci la
dissipation n’est pas négligeable car la viscosité agit sur les gradients petite échelle qui
peuvent étre tres intenses.

5.2.2 L’hypothese de turbulence stationnaire et la relation d’Osborn

De I’équation 5.1, on ne peut pas dire grand chose car pour mesurer les corrélations
il faut avoir acces a des mesures simultanées de parametres a des échelles voisines de la
microstructure (i.e de 'ordre du millimetre). Dans la pratique on ne peut mesurer a ces
échelles que les gradients de température et de vitesse horizontale. Il est donc impossible
de déterminer les flux d’ EKE & la surface d’un volume V produits par les termes de
divergence. Pour simplifier I’écriture de 5.1 on fait donc souvent ’hypothese de turbulence
stationnaire i.e qu’il y a autant de flux entrant que de flux sortant. Sous cette hypothese
5.1 se simplifie et s’écrit :

— A / !

—u = 5.2
—_——— ~——— —
Srs By €
soit :
S.s = Bp + ¢ (5.3)

Ainsi la production d’EKE par le cisaillement de I’écoulement moyen (.S,s) est trans-
formée : i) soit en AGPE par le flux turbulents de flottabilité (Bf) ce qui a pour effet de
produire du mélange vertical et donc d’élever le centre de gravité du systeme, i) soit en
chaleur par dissipation (€). L'efficacité de mélange est reliée a la répartition entre S,,, B

et €. Intuitivement on peut s’attendre a ce que : % < 1 car la dissipation se fait dans les

18, pour Reynolds Stress Shear i.e le cisaillement di aux tenseurs de Reynolds.
2Les instabilités de Kelvin-Helmoltz sont exemple classique d’instabilité dynamique.
3Bf pour Buoyancy Flur ou Flux de flottabilité.
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trois directions spatiales alors que la conversion d’EKE en AGPE ne se fait que suivant la
verticale. Pour définir I'efficacité de mélange, il est intéressant d’introduire le nombre de
Richarson de flur Riy comme le rapport de la production d’EKE générée par les flux de
flottabilité sur la production d’ EKE générée par le cisaillement des vitesses, soit :

By
Srs

Rif =

Riy permet de distinguer trois régimes suivant ses valeurs :

1. Si Riy ~ 0, le régime est dit non stratifié en densité car il est neutre vis a vis
des forces de flottabilité. La turbulence est presque entierement engendrée par les
instabilités dynamiques du cisaillement des vitesses moyennes.

2. Si Riy <0, alors on a nécessairement p'w’ > 0 i.e % < 0, le régime est dit stratifié
de maniére instable. Danc ce cas, ce sont les forces de flottabilité qui créent 1’ EKE
. Lorsque Rij— — 00, les effets du cisaillement dii au vent deviennent négligeables
devant les forces de flottabilité. Ce régime est dit a convection libre.

3. Si Rif >0, p'w <0 ie % > 0, le régime est dit stratifi¢ de maniére stable. Les

forces de flottabilité consomment I’EKE et la transforme en AGPE. Lorsque Rif > 1,
les puits d’ EKE que sont les forces de flottabilité et la dissipation sont plus petits
que la production par cisaillement. L’ EKE doit donc tendre vers zéro. Ainsi, on
constate 'existence d’une valeur critique de Ri; au-dela de laquelle I’ EKE devient
nulle. Selon les conditions cette valeur critique peut varier entre 0.25 et 1 (Osborn,
1980).

Par analogie avec I'expression des flux visqueux de la théorie cinétique des gaz, le flux
turbulent de flottabilité p'w’ peut se paramétriser en fonction d’un coefficient de viscosité
turbulente (i.e la diffusivité). On fait alors ’hypotheése que p'w’ admet avant tout une

dépendance lindaire aux gradients verticaux des parametres moyens i.e p'w = —K Z%.
En introduisant la fréquence de Briint-Vaisils N? = —pi%, on obtient une relation

qui relie le flux de flottabilité a la diffusivité verticale i.e :

/ !/

pw
9
Po

= K,N? (5.4)

Finalement pour obtenir la relation d’Osborn (1980), si on suppose Riy > 1, il suffit
de reporter 5.4 dans 5.2 i.e :

.
iar PR ¥ (5.5)

K.N? = —
z 1—Rif

N Riy By
€

est Uefficacité de mélange.
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D’apres les expériences de laboratoire ou la turbulence est générée par des grilles et
d’apres les expériences numériques, une valeur communément acceptée est : I' ~ 0.2 (ce
qui correspond a Riy = 0.15).

Ainsi la relation d’Osborn (5.5) signifie : (i) que les écoulements grande échelle pro-
duisent de la turbulence par cisaillement vertical des vitesses, et (i) que pour une quantité
donnée d’EKE produite : 80% est dissipée en chaleur tandis que les 20% restant sont trans-
formés en AGPE i.e transformés en mélange vertical (K,) ayant pour effet d’élever le
centre de gravité du systeme.

Des études menées en laboratoire semblent montrer que I' s’effondrerait rapidement
lorsque €\N? augmente (Barry et al., 2001). Néanmoins sous certaines conditions on peut
aussi obtenir des écoulements ou I' = 0.5 (Peltier & Caulfield, 2003). Jusqu’a présent
la littérature ne mentionne aucune étude sur la variabilité spatiale et temporelle de T,
excepté des travaux récents qui traitent d'un OGCM capable de rendre compte, entre
autre, d’'une dépendance verticale de lefficacité de mélange (Canuto & Dubovikov, 2006 ;
Canuto et al., 2007a,b). Néanmoins dans ces travaux, 'impact sur la dynamique de cette
dépendance verticale n’est pas discuté.

5.2.3 La trainée barocline

Au regard de la circulation grande échelle, le flux barotrope de la marée peut étre
considéré comme une perturbation de ’écoulement moyen. En terme d’énergie, ce flux
barotrope peut donc étre vu comme une source d’ EKE qui vient augmenter le niveau
de KE moyen. Nous avons aussi vu que ce flux barotrope génere des ondes internes par
interaction avec les zones de forts gradients de topographie (cf. section 2.2). Il existe donc
un transfert d’EKE du mode barotrope de la marée vers ses modes baroclines. Ce transfert
a été paramétrisé sous la forme d’une trainée barocline par Carrere et al. (2003) dans le
modele MOG2D-G (cf. chapitre 4). La quantité d’ EKE transportée par les modes baro-
clines de la marée est donc accessible (cf. figures 4.3 et 4.4).

Si on se place dans un cas de turbulence stationnaire, la relation d’Osborn (cf. équation
5.5) nous dit que 80% de I’EKE cédée aux modes baroclines par la marée barotope sont
dissipés en chaleur. Dans cette étude nous faisons deux hypotheses supplémentaires qui
consistent a supposer : (i) que les ondes internes se dissipent entierement localement et
(17) que la totalité de la dissipation en chaleur de la trainée barocline se fait au voisinage
du fond. Naturellement ces simplifications ne correspondent pas exactement a la réalitée,
néanmoins les profils microstructures de K, réalisés par StLaurent et al. (2001), Moum et
al. (2002) révelent une dépendance verticale exponentiellement décroissante de I'intensité
du K, en partant du fond. De plus la propagation de I’énergie se fait préférentiellement au
niveau de la thermocline i.e souvent assez loin du fond. Donc si on considere que le profil
vertical de K, observé est gouverné par le TM, le maximum d’énergie dissipée en chaleur
par la trainée barocline décroit aussi de fagon exponentielle a partir du fond. L’hypothese
que la totalité de la dissipation en chaleur se fait localement au voisinage du fond apparait
donc raisonnable.
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Finalement, en formulant les hypotheses que la turbulence est stationnaire et que le
profil vertical de K, est gouverné par le TM, il devient possible de définir une carte globale
de I’énergie dissipée en chaleur intégrée sur la verticale . Cette carte est évaluée comme
la somme des trainées baroclines des ondes Ms, Kj et Sy (cf. figure 5.1) et correspond
a un niveau maximal de dissipation de la trainée barocline en chaleur au voisinage du
fond. Sa structure spatiale et son intensité sont donc directement corrélées a celles des
trainées baroclines de My, K; et Sy (cf. figures 4.3 et 4.4). En moyenne sur le globe, le
flux d’énergie totale dissipée en chaleur par les trainées baroclines des ondes Mo, K7 et So

est 2.60 mW.m?, soit ~5% du flux géothermique (cf. section 5.4).

80% de la Trainee Barocline de M2+K1+52 (LOG(mW.m"2))

50N

Lautuae

100E 160W 60W
Longitude
Champ en couleur ( ): Min= -11.43, Max= 2.79, Int= 0.50

-4.00 -3.00 -2.00 -1.00 0.00 1.00 2.00 3.00 4.00

Figure 5.1 — Energie cinétique turbulente dissipée en chaleur par les ondes M2, K; et S et intégrée sur la
verticale. Représentation sur la grille ORCA2, échelle logarithmique (1073Wm72). Les intensités s’étalent
de valeurs inférieures & 107*W.m ™2 (correspond & 0.00) & des valeurs maximales qui atteignent 1WW.m™?2
(correspond a 3.00).
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5.3 L’Energie Dissipée en Chaleur par Frottement sur le
Fond

La dissipation d’énergie par frottement sur le fond est le mécanisme majeur de dissi-
pation des ondes de gravité en eau peu profonde (Ponte, 1997). Sur les 3.5 TW d’énergie
dissipés par la marée, 2.6 TW soit ~ 75% le sont par frottement sur le fond ( BF ) des
marges continentales (Munk & Wunsch, 1998). Dans MOG2D-G, pour calculer la dissipa-
tion d’énergie liée au BF | on utilise un coefficient de frottement quadratique (7) de type
Chézy. Pour simplifier I’écriture de ce coefficient, on suppose I'existence d’une composante
de la marée qui domine les autres en terme de magnitude (||u]|) :

r = pClullu (5.6)

ol u est la vitesse barotrope de la composante dominante et C' le coefficient de Chézy
(sans dimension). En toute rigueur C' dépend de la rugosité du fond, mais sa valeur peut
étre fixée & 2.5 x 1072 sans trop dégrader la solution finale (Lefevre et al., 2000), ce qui
est fait dans MOG2D-G.

La figure 5.2 représente le flux d’énergie dissipée par le BF associé aux ondes Mo, K
et Sy dans le modele MOG2D-G . La dissipation liée & Sy se déduit de celle de Ms. En
effet, Pamplitude de My (0.24m) étant le double de celle de Sz (0.11m), I’énergie de Sy est
donc quatre fois moins importante que celle de M.

Fottement sur le Fond de M2+K1+S2 (LOG(mW.m"2))

50N

Lautuue

100E 160W 60W
Longitude
Champ en couleur ( ): Min= -5.62, Max= 3.51, Int= 0.50

-4.00 -3.00 -2.00 -1.00 0.00 1.00 2.00 3.00 4.00

Figure 5.2 — Flux d’énergie dissipée par le frottement sur le fond associé aux ondes Ma, K; et Sz dans
le modele hydrodynamique MOG2D-G, échelle logarithmique (W.m™2). Les intensités s’étalent de valeurs
inférieures & 107*W.m ™2 (correspond & 0.00) & des valeurs maximales qui atteignent 1W.m ™2 (correspond
a 3.00).
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Pour My, K7 et S la quasi-totalité de la dissipation a lieu sur le fond sur les plateaux
continentaux, la ou les vitesses barotopes sont les plus importantes et la profondeur peu
élevée. Notons que My et K ne dissipent pas la méme proportion de leur énergie en BF
. Sur les 2.5 TW attribué a My, 1.8 TW sont dissipés en BF soit ~ 70%, tandis que sur
les 0.3 TW attribué a Ky, 0.25 TW sont dissipés en BF soit ~ 85%.

5.4 Comparaison avec le Flux Géothermal

L’essentiel de I’énergie de marée est dissipée en chaleur et déposée au voisinage du
fond, que ce soit (1) par BF (75% de ’énergie totale dissipée par les marée i.e ~ 2.6 TW)
ou (2) lors de la dissipation des ondes internes (80% de I'énergie restante i.e ~ 0.72 TW).
Néanmoins, dans le cas de la trainée barocline les données in situ révelent que 1’énergie
dissipée possede une structure verticale exponentiellement décroissante en partant du fond.
Faire ’hypothese que la totalité de la dissipation en chaleur se fait au voisinage du fond,
revient donc a estimer un effet maximal de I’énergie dissipée en chaleur par les ondes
internes sur la circulation profonde. En effet, le théoréme de Sandstrém (1908) stipule
que la source chaude est plus efficace lorsqu’elle est située plus bas que la source froide.
L’énergie totale dissipée en chaleur par les ondes Mo, K; et Sy est représenté sur la figure
(5.3). Elle est calculée comme la somme de ’énergie dissipée par le mélange vertical induit
(cf. section 5.2) et par le BF (cf. section 5.3).

Lautuae

4
2
et

Longitude
Champ en couleur (): Min= -5.34, Max= 3.53, Int= 0.50

-4.00 -3.00 -2.00 -1.00 0.00 1.00 2.00

Figure 5.3 — Somme de ’énergie dissipée par frottement sur le fond et de I’énergie cinétique turbulente
dissipée en chaleur par les ondes Mz, K1 et Se sur la grille ORCA2, échelle logarithmique (W.m™?). Les
intensités s’étalent de valeurs inférieures & 107 3W.m ™2 (correspond & 0.00) & des valeurs maximales qui
atteignent 1W.m ™2 (correspond & 3.00).
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Il existe une autre source de chaleur répartie sur le fond des océans : il s’agit du flux
thermique lithosphérique dont la valeur moyenne est de 1’ordre de ~ 100mW.m~2 (Polack
et al., 1993). Huang (1999) a montré que le flux géothermique ( GHF ) contribuait au flux
d’ AGPE et qu’il avait un réle dynamique non négligeable en conditionnant une partie du
mélange verticale de 'océan profond. Le flux géothermique est estimé d’apres I’age de la
lithosphere. La figure 5.4 représente le flux géothermique tel qu’il est implémenté dans
ORCA2. Les maxima sont localisés au niveau des dorsales (~ 400mW.m~2) et les minima
sur les plaines abyssales (~ 40mW.m~2). Le flux est 3 fois plus intense au niveau de la
dorsale Est-Pacifique qu’au niveau du MAR. Des expériences basées sur des simulations
ne différant que par la présence d’'un GHF ont montré une amplification de la cellule
profonde associée a la circulation des eaux Antarctique de fond (AABW) lorsque le GHF
est activé. Cette amplification atteint un maximum de 4 — 5 Sv, que 'on active un flux
constant égal & la valeur moyenne, ou que le GHF posséde une structure spatiale variable
(cf. figure 5.4) (Emile-Geay, 2002).

Flux Geothermal (LOG(mW.m"2))

L & ==
’
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Champ en couleur ( ): Min= 0.00, Max= 2.60, Int= 0.10
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Figure 5.4 — Flux géothermique dans I’OGCM ORCA2, échelle logarithmique(mW.m™2). Les intensités
s’étalent de valeurs inférieures & 107*W.m ™2 (correspond & 0.00) & des valeurs maximales qui atteignent
1W.m ™2 (correspond & 3.00).

Par analogie avec les effets du flux géothermique, le flux d’énergie dissipée en chaleur
par la marée est susceptible de contribuer au flux de GPE disponible pour le mélange. Les
profils verticaux de la quantité de chaleur dissipée sur le globe par la marée (i.e Ma, K et
S3) et le GHF sont représentés sur le figure (5.5). Dans les 500 premiers metres de 'océan
global, 1a ou a lieu la totalité du frottement sur le fond et ou les dorsales océaniques sont
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absentes, les quantités d’énergies dissipées en chaleur par la marée et par le GHF sont
comparables. Dans les 1500 metres suivant, les dorsales océaniques restent quasi-absentes,
et I'énergie dissipée en chaleur par la marée représente entre 50 et 10 % de celle apportée
par le GHF . Entre 2000 m et la profondeur des plaines abyssales, les dorsales représentent
la majeure partie de la surface du fond. Dans cet intervalle, I’énergie dissipée en chaleur
par la marée est inférieur a 1% de ’énergie dissipée par le BF . En moyenne sur le globe,
le flux d’énergie totale dissipée en chaleur par les ondes My, K et So est 7.67 mW.m?2,
contre 88 mW.m? pour le GHF | soit ~ 10% du GHF.
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Figure 5.5 — Profil vertical sur le globe de la quantité de chaleur dissipée par la marée pour les ondes M,
K et Sz (Noir) et le flux géothermal (rouge) dans ORCA2 (mW).

5.5 Conclusion

L’essentiel de I’énergie de marée est dissipée en énergie interne par frottement sur
le fond ou lorsque la marée génere du mélange vertical. Néanmoins, a des profondeurs
caractéristiques de la formation de AABW , cette énergie, bien que notable, est au moins
un ordre de grandeur en dessous de celle associée au flux géothermique. Par comparaison,
I’augmentation de I'intensité de la circulation profonde associée a la AABW est donc au
maximum de 0.5 Sv. Contrairement au flux géothermique, I'impact de I’énergie de marée
dissipée en chaleur sur la circulation profonde doit donc rester du second ordre. Enfin,
rappelons que cette estimation repose sur trois hypotheses : la turbulence est stationnaire,
la dissipation des Ol en chaleur est entierement locale et distribuée au voisinage du fond.
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Chapitre 6

La Circulation Résiduelle de
Marée

Nota : Ce chapitre a fait 'objet d’une publication soumise dans le journal Geophysical
Research Letter et intitulée “Global Tidal Residual Mean Circulation : Does it Affect a Cli-
mate OGCM ?”. Une introduction en frangais présente préalablement les deux mécanismes
physiques a l'origine de la circulation résiduelle de marée, ainsi que la problématique, la
méthodologie et les principaux résultats de ’article.

6.1 Existence et Origines

Dans le chapitre 5 précédent, nous avons montré en comparaison avec le flux géothermal
que l’énergie dissipée en chaleur par la marée n’a qu’un tres faible impact sur la circula-
tion océanique grande échelle. A contrario, nous verrons dans le chapitre 7 suivant que la
dissipation de l’énergie de marée peut modifier de maniere significative I’état moyen de
I’'océan global, via le mélange vertical qu’elle induit. Tout d’abord, nous montrons dans
ce chapitre que la dissipation de 1’énergie de marée n’est pas le seul aspect de la marée a
pouvoir influencer la circulation générale océanique. Bien qu’étant un phénomene quasi-
périodique, les marées génerent aussi une circulation permanente moyenne : la circulation
résiduelle de marée (CRM). La CRM est due a la fois au transport de Stokes et a
la dynamique non-linéaire de la marée (Longuet-Higgins, 1969 ; Nihoul & Ronday,
1975 ; Zimmerman, 1979).

6.1.1 Le transport de Stokes

Les ondes n’engendrent pas en général de flux de masse, néanmoins elles peuvent
générer localement un flux de quantité de mouvement, a 'origine d’un flux de masse
(MclIntyre, 1981). Dans le cas des ondes de gravité de surface générées dans un fluide (e.g
la houle ou les ondes de marée), le transport associé au flux de quantité de mouvement de
surface est appelé transport de Stokes (encore appelé transport harmonique ou
dérive de Stokes). Tout ceux qui ont observé un jour sans vent le mouvement d’un objet
flottant a la surface de la mer ont remarqué que ’objet se déplacait lentement dans la di-
rection de propagation de la houle. Cette dérive est la manifestaion du transport de Stokes
associé a la houle. Ce transport résulte des intéractions non-linéaires liées au déphasage
entre les anomalies de vitesses et de hauteur d’eau. Dans un fluide, ce phénomene du second
ordre a pour effet d’ ”ouvrir” 'orbite théoriquement strictement circulaire que décrivent
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les particules au cours du passage d’une onde. La vitesse moyenne d’une particule de fluide
que l'on suit dans son mouvement (vitesse Lagrangienne) n’est donc pas nulle au cours
d’une période, contrairement a la vitesse moyenne prise en un point (vitesse Eulérienne)
si le processus est périodique. Le transport de Stokes est généralement défini comme la
différence entre la vitesse moyenne de la particule et sa vitesse moyenne Eulérienne, ce qui
peut se résumer :

Lagrange = Stokes + Euler

Dans le cas de la houle, ce transport peut étre vu comme une conséquence du fait
que les particules se déplacent plus vite vers 'avant (lorsqu’elles sont au sommet de leur
orbite) que vers l'arriere (lorsqu’elle sont au plus bas de leur orbite). Bien qu'il ne s’agisse
que d’un phénomene de second ordre, sa magnitude est souvent significative. Notons que
dans les cas particuliers ou le milieu présente un fort gradient de topographie, des eaux
peu profondes ou lorsque ’écoulement est rotationnel (cas des ondes de gravité internes
en milieu stratifié) le transport de Stokes n’est pas dirigé dans le sens de propagation de
londe (Longuet-Higgins, 1969). Dans le cas réaliste d'un train d’onde fini, le transport
en surface est contrebalancé par un transport de sens opposé au fond, si bien que sur la
totalité de la colonne d’eau le flux net de masse est nul (McIntyre, 1981).

Dans le cas simple d’une onde plane progressive : Ug = ug-cos(kx — wy), la vitesse de
Stokes s’écrit : ) )
Ug = Fw _ 1w
2w 2 c

En utilisant les caractéristiques de 'onde My : T = 44700 s, A = 1000 km et
up = 0.5 m, on trouve Ug ~ 1.2 - 1072 m.s~!. Si maintenant on considére une géométrie
approchée de I'entrée de la Manche i.e ~1.5°~180 km de largeur et ~ 50 m de profon-
deur), le transport de Stokes estimé est : Ug ~ 50 x 103, soit une valeur trés proche des
estimations issues des modeles 2D aux éléments finis présentées dans le tableau 6.1 :

Source Résolution Horizontale (km) Transport (x 103 m3.s71)
Pingree & Maddock (1977) 9 50

Sentchev et al. (2006) 1al2 45 + 4

Nguyen et Ouashine (1997) 0.5 43

Tableau 6.1 — Estimations du transport de Stokes généré par 'onde M et traversant la Manche. Les
résultats sont issus de modeles 2D aux éléments finis.
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6.1.2 La dynamique non-linéaire de la marée

La circulation résiduelle de marée est communément définie comme 1’écoulement moyen
obtenu sur un intervalle de temps beaucoup plus important que le cycle des principaux
constituants diurne et semi-diurne (Prandle, 1997). Si on s’intéresse au transport moyen
U-H généré par la circulation résiduelle d’une onde k au cours d’un nombre entier de
période on a :

UH = (u+u)(h+n) = uh+nu (6.1)

ou U et H sont la vitesse et la hauteur d’eau instantanées, u la vitesse eulérienne, h
la profondeur moyenne, u’ et 1 les anomalies de vitesse et d’élévation du niveau de la mer
générées par I'onde k, vérifiant : v/ = 0 et 7 = 0 et .=. 'opérateur de moyenne temporelle
sur un nombre entier de périodes de 'onde k.

Autrement dit, le transport moyen résiduel associé a la CRM (qu'il faut interpréter
comme un transport lagrangien) ne se résume pas au transport de Stokes (n-u/). Il com-
prend un terme supplémentaire de transport moyen : le transport moyen eulérien (ﬂﬁ)
En effet, la vitesse eulérienne moyenne n’est pas nulle au cours d’une période (u#0),
i.e génere 'apparition d’un courant moyen u. Ce courant moyen est le résultat d’inter-
actions non-linéaires dynamiques entre la vitesse eulérienne u et la topographie h qui
apparaissent dans la quantité de mouvement de 1’équation des ondes ”Shallow Water”
non-linéaire utilisée dans MOG2D-G (Carrere, 2003). Le transport résiduel de marée peut
donc schématiquement s’écrire :

Transport Résiduel = Transport Moyen + Transport de Stokes

Les contributions du transport moyen et du transport de Stokes a la CRM dépendent
de la géométrie de la région concernée. Dans le cas de 'onde de marée qui pénetre sur
le plateau continental Nord-Européen avant de rentrer en Manche, c’est le transport de
Stokes qui est la source principale de CRM au niveau du talus continental alors que le
transport moyen est prépondérant dans la partie ouest de la Manche ; au niveau des cotes
Normandes le transport de Stokes reprend le dessus sur le transport moyen alors que la
tendance s’inverse au 'entrée de la mer du Nord (Lyard, communication personnelle).

Le terme eulérien résiduel englobe notamment les interactions non-linéaires dyna-
miques entre les différentes harmoniques d’un méme fréquence. Le cas le plus connu est
celui de 'onde My qui résulte de l'interaction de Ms avec elle méme. A la différence des
modeles spectraux (e.g. FES2004), les modeles basés sur les équations hydrodynamiques
tel que MOG2D-G incluent de maniére intrinseque les non-linéarités responsables de la
génération de ces ondes. C’est aujourd’hui la facon la plus satisfaisante de les restituer
(Letellier, 2004).

La figure 6.1 (Carrere, 2003) donne I’amplitude de ’onde My calculée par MOG2D-G.
On observe une amplification de My sur les plateaux continentaux qui correspondent bien
aux zones de génération maximale de non-linéarité (Plateau des Malouines, Mer Jaune,
Plateau Européen...). Dans I'océan profond, le signal de M, est globalement trés faible :
dans I'océan Indien et le Pacifique son amplitude reste inférieure a 0.5 cm. Par contre
on voit apparaitre des structures plus énergétiques dans l'océan Atlantique sud ou son
amplitude est de 'ordre de 1 cm dans la partie la plus sud et de I'ordre de 1.5 cm au large
des cotes Brésiliennes. My est 'onde qui transporte le plus d’énergie dans ’océan global, il
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Figure 6.1 — Amplitude de 'onde M4 calculée par le modele MOG2D-G (cm)

n’est donc pas étonnant que la structure spatiale de son amplitude soit bien corrélée avec
le flux total d’énergie de la marée.

Notons que dans un modele barotrope, I’équation de conservation de la masse intégrée
sur une période (6.2) se réduit a la divergence du transport horizontal moyen (6.3). Les
perturbations 7y, et upz, sont en déphasages dans (6.4) et leur interaction non-linéaire
induit la présence de I’harmonique My.

M | s
5 TV(HU) =0 (6.2)
d’ont
V-(HU)=0 (6.3)
soit :
Ve(h 4 nap ) (u+ uar,) = 0 (6.4)

Néanmoins il ne s’agit pas d’interactions dynamiques de My avec elle méme. Il s’agit
d’une autre source de My, dont 'origine est liée a la forme de 1’équation de conservation
de la masse, qui dans le cas barotrope impose la présence de toutes les harmoniques de M
dont My. Autrement dit, il n’existe pas de solution monochromatique a I’équation 6.2. Ce
qui signifie donc que la plus part du temps on admet par abus de langage que ’expression
“onde Ms” désigne en fait implicitement la famille des harmoniques de M.
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6.2 Présentation de ’article

6.2.1 Problématique

Aujourd’hui il n’est pas envisageable de déduire la CRM & partir de données car
I’extraction d’un tel signal parmi ceux de la circulation forcée par le vent et de la circulation
thermohaline est techniquement treés délicate (Le Provost & Fornerino, 1985 ; Katsumata
& Hibiya, 2003). Néanmoins, la CRM peut étre modélisée et quantifiée grace aux modeles
numériques tels que MOG2D-G. En océanographie cotiere son importance est bien établie
et en particulier sont effet sur le transport de sédiments (Hoitink et al., 2003 ; Piedra-
Cueva & Fossati, 2007 ; Ménesguen & Gohin, 2006). A 1’échelle régionale, plusieurs études
ont montré que la CRM pouvait étre la principale contribution de la circulation moyenne
(Pingree & Maddock, 1977 ; Le Provost & Fornerino, 1985 ; Sentchev et al., 2006).

En outre, Schiller (2004) a montré dans son étude que la CRM pouvait contribuer
significativement a des échanges inter-basin. Il est arrivé a la conclusion que la CRM en-
gendrait un transport de ~ 0.7 Sv allant de 'océan Pacifique vers 'océan Indien, soit 7%
du transport total estimé par Gordon (2005) dans le détroit Indonésien.

A notre connaissance, il n’a jamais été regardé quelles pouvaient étre les conséquences
de la CRM a I’échelle globale; et la structure méme de la CRM n’a jamais fait 1’objet
d’une description a I’échelle globale. Le objectifs de ’article qui suit sont donc :

- de produire une description globale de la CRM (cf. section 2 de l'article)
- de tester les effets de la CRM dans un modéle océanique global dédié
au climat (cf. section 3 de l'article).

6.2.2 Méthodologie

La CRM a été calculée a partir du modele barotrope non linéaire MOG2D-G . La
simulation réalisée a été forcée par les composantes principales de la marée (Ma, Sa, Na,
K et O1) qui représentent a elles seules plus de 90 % du signal de marée observé. Aucune
assimilation de données n’a été appliquée, afin de maintenir une solution consistante d’un
point de vue hydrodynamique. Ce point est important car le signal que 'on cherche a
extraire (i.e la CRM) est faible comparé au signal de marée lui méme. Cependant, méme
sans assimilation, la précision globale des sorties du modele est élevée. La comparaison
des sorties du modele avec les solutions altimétriques globale les plus précises, i.e GOT00
(Ray, 1999) et FES2004 (Lyard et al., 2006), montre des différences RMS de 4.0 et 1.2
cm pour M, et Ky respectivement.

Le transport moyen résiduel a été obtenu en moyennant le transport instantané du
modele sur une période d’une année. En sortie, le champ 2D obtenu a été décomposé en
une fonction potentielle et une fonction de courant (barotrope) associées respectivement a
des parties divergente et rotationnelle. Le transport reconstruit a partir de la divergence
de la fonction potentielle est uniformément nul ou quasi-nul, ce qui indique qu’une année
est une durée suffisamment longue pour rendre les effets d’ aliasing dus a la présence de
plusieurs composantes négligeables. La CRM est donc entierement décrite par la fonction
de courant barotrope (BSF). La BSF ainsi obtenue a été interpolée sur une grille réguliere
au 1/8°, une résolution comparable au plus petit des éléments finis utilisés. Le formalisme
de la BSF a été retenu pour décrire la CRM car il possede la propriété de préserver
les transports. Cette propriété est importante si, comme c’est le cas dans cette étude, on
souhaite interpoler ce champ sur une grille d'OGCM dont la résolution et la bathymétrie
sont différentes de celle du modele hydrodynamique.
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Il est tres difficile de valider les résultats obtenus, car il est quasi-impossible a partir
des observations d’isoler le signal de la CRM des circulations forcée par le vent et/ou ther-
mohaline. Néanmoins, il est possible de valider de maniere indirecte les deux composantes
de la CRM i.e le transport de Stokes et celui induit par la dynamique non linéaire de la
marée. La qualité globale du transport de Stokes est élevée puisque sa précision dépend
directement de celle des composantes de la marée et donc de celle de la solution du modele
hydrodynamique. D’autre part, la solution de MOG2D-G pour les composantes quart-
diurne (My) est en trés bon accord avec les observations (Letellier, 2004). Puisque les
marées quart-diurne sont générées par la méme dynamique non-linéaire que les courants
moyens résiduels, on peut supposer raisonnablement que cette dynamique non-linéaire est
correctement représentée dans le modele hydrodynamique. Nous avons donc une confiance
élevée dans la solution présentée.

Afin d’étudier les effets de la CRM sur la circulation grande échelle, la CRM a été
introduite sous la forme d’un forcage extérieur dans I'OGCM NEMO . Ainsi les cou-
rants associés ont été ajoutés aux vitesses eulériennes, sur la partie advective des traceurs
seulement. Comme mentionné ci-dessus, une interpolation sur la grille de I'OGCM est
rendue nécessaire. En utilisant le formalisme de la BSF, les extrema des structures de la
CRM ne sont pas altérés apres interpolation, excepté ceux générés autour des iles Kurill
et Aléoutiennes dont les échelles spatiales sont trop proches de la résolution de 'OGCM .
Une attention particuliere a été donnée pour préserver les potentiels initiaux entre chaque
iles prises en compte dans I'OGCM . Dans le détroit Indonésien, les transports associés
a la CRM sont rigoureusement les mémes dans ORCA2-LIM et dans MOG2D-G . Le
champ tridimensionnel des courants barotropes associés a la CRM est obtenu in fine par
dérivation numérique.

Pour quantifier la réponse de I'OGCM soumis au forcage de la CRM, deux expériences
ont été menées : 'une avec un tel forcage et 'autre sans. Une intégration sur 1500 ans
est suffisante pour atteindre I’état d’équilibre i.e l'instant a partir duquel les tendances
associées a la température potentielle et a la salinité sont inférieures & 0.02° C et 0.001 psu
respectivement, en moyenne sur le globe et par millénaire. Enfin, nous avons pu diagnosti-
quer et comparer : (i) les fonctions méridiennes d’overturning des deux expériences, ainsi
que celle générée par interaction des courants barotrope de la CRM avec la topographie,
et (i1) les transports méridiens de chaleur.

6.2.3 Résumé des résultats

La CRM a été calculée pour l'océan global et son impact dans un OGCM a été
quantifié. L’obtention de la CRM s’est faite par I'intermédiaire d’un modele barotrope de
marée haute précision. La circulation se fait selon des gyres de grandes échelles
dont les intensités vont de —0.55 Sv a 0.65 Swv. Trois de ces gyres ressortent autour
des archipels des Philippines et des Célebes, de I’ Australie et du plateau des Malouines.

Ces gyres engendrent une circulation d’overturning de faible amplitude (~ 0.2 Sv) qui
est introduit sous la forme d’un forcage extérieur dans un modele d’océan dédié au climat.
Aprés avoir simulé 1500 ans, la réponse de l’océan global est du méme ordre de
grandeur en magnitude que celle du forcage (~ 0.2 Sv) et se localise principale-
ment dans les zones de forts gradients. Les effets de ce forcage sur le MOC global sont
négligeables. Nous concluons donc que la CRM peut étre négligée dans les OGCM pour
étudier le climat.
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Néanmoins des non-linéarités locales du systéme peuvent toujours conduire a des mo-
difications régionales de I'état de 'océan. Dans cette optique, un calcul de la CRM avec
une résolution plus importante permettrait de mieux prendre en compte les variations
de la bathymétrie, ce qui demeure fondamental pour résoudre correctement les schémas
de circulation de la CRM & D’échelle locale. Par conséquent, bien que la carte de CRM
demeure suffisamment précise pour les études de grande échelle, elle peut étre considérée
comme perfectible pour les études d’échelles cotieres ou régionales. En outre, une faible
perturbation de 1’écoulement dans les zones de formation d’eaux profondes peut engen-
drer une modification des caractéristiques des masses d’eau et une réponse importante du
MOC . Avec ce modele et pour la résolution utilisée ceci ne se produit pas. Cependant
les OGCM  “eddy-resolving” , dont la dynamique est bien moins linéaire, pourraient se
comporter différemment.
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Global Tidal Residual Mean Circulation: Does it Affect a Climate OGCM?
Bessiéres Laurerdi Madec Gurvan?, Lyard Florent!
1 Laboratoire d’Etudes en Géophysique et Océanbg&patiale, 14 avenue Edouard
Belin, 31 400 Toulouse, FRANCE
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100, Tour 45-55, 75 252 Paris Cedex 05, France
Communicating author: Laurent.Bessieres@legos.dpgfm
Tel : 33 + (0)5-61-33-30-06 Fax : 33 + (0)5-61-2505
Abstract

A global description of the ocean tidal residualamecirculation (TRMC) is
provided and its effect on a global ocean climamdeh is evaluated. The TRMC is
computed from a global barotropic tidal model basedgure hydrodynamical equations
and forced by the major tidal constituents. It thudludes both Stokes drift and non-
linear tidal dynamics. The map exhibits remarkablesin scale structures in the
Indonesian archipelago-Australia region and on NMavinas shelf. Regions of largest
transport are characterized by sites of high tiaaplitudes, abrupt topography and
western boundaries. Yet transport magnitude remaiires few tenth of Sverdrup. This
TRMC is introduced as an external forcing in a e@lienocean model. At equilibrium, the
thermohaline structure and the poleward heat t@hg the ocean are almost insensitive
to the TRMC. It is concluded that the TRMC is ngiifie for climate purposes in climate

ocean models.
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1-Introduction

Tides play a major role in the ocean overturnimguwation (Wunsch and Ferrari,
2004). They generate internal waves which dissipatehe interior ocean and this
dissipation induces vertical mixing that contritsute sustain the thermohaline circulation
(Munk, 1966; Munk and Wunsch, 1998). This proceass been incorporated in several
climate Ocean General Circulation Model (OGCM) (Bioms et al. 2004; Saenko and
Merryfield, 2005; Bessiéres et al., 2007), leadingall cases to an improvement of
thermohaline structure and circulation of the seedl ocean. Nevertheless mixing is not
the only aspect of tides that can influence theanc&hough quasi-periodic, tides also
generate a mean circulation, the tidal residualme#aulation (TRMC). This circulation
is due to both Stokes transport and non-linear ilyaamic (Longuet-Higgins, 1969;
Nihoul and Ronday, 1975; Zimmerman, 1979). The TR&&@ hardly be deduced from
observations, as it is almost impracticable to asolit from the mean wind and
thermohaline driven circulations. Nevertheless, TRban be evaluated using numerical
models. In coastal oceanography, its importanaeeit known, in particular its effect on
the transport of sediments (Hoitink et al.,, 2003edPa-Cueva and Fossati, 2006;
Ménesguen and Gohin, 2006). At regional scale, raéstudies have shown that the
TRMC can be the main contributor to the mean catoh (Pingree and Maddock, 1977;
Le Provost and Fornerino, 1985; Sentchev et aOpR0~urthermore, Schiller (2004) has
shown that the TRMC significantly contributes to acean inter-basin exchange. He
found that it is responsible for a transport of/~8yv from the Pacific Ocean to the Indian
Ocean, i.e. 7% of the total transport of the Indwome Troughflow (ITF). To our

knowledge the effects of the TRMC at global schlas never been addressed, and even
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more the TRMC itself has never been described.alimeof this paper is to provide such
a global description and to test its effects ihimate global ocean model.

Section 2 provides a description of the TRMC atbgl scale computed from a
barotropic tidal model. In section 3 the TRMC isradluced in a climate OGCM as an
external forcing and the ocean response is inwasiily Conclusions are given in last

section 4.
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2- Global Tidal residual mean circulation (TRMC)

In order to compute the barotropic TRMC at globahls, the Toulouse
Unstructured Grid Ocean model (T-UGOm) has been tsegenerate the global ocean
tides. The external mode of T-UGOm is identical MOG2D-G non-linear
hydrodynamical model (Carrere and Lyard, 2003). fitige element space discretisation
(triangular P1xP1 elements) allows to adapt theehoesolution with respect to the local
dynamical constraints and coastal geometry. Thelugsn spreads from ~10 km along
coasts and in steep topography or shallow wataasat® 200 km in deep Ocean. The
domain includes alinarginal seas as well as under ice-sheet Seas dfi&end Ross.
Tides dissipation is introduced with both a quadrabttom friction and an internal wave
drag dissipation parameterization. The simulatias heen forced by the tidal potential of
the major tidal constituents, namely,MS;, Np, K; and Q. This set of components
explains more than 90 % of the observed tidal $igna

We have chosen not to use data assimilation inrdodenaintain the consistency
of the pure hydrodynamical equations. This is ingoaras the signal we want to extract
(TRMC) is weak compared to tides themselves. Evéhowt assimilation, the results
show a very good global accuracy. Rms differende&®@cm (M) and 1.2 cm (K are
found when compared to the best altimetry deriMetda models, such as GOTOO (Ray,
1999) or FES2004 (Lyard et al., 2006). The residoedn transport has been computed as
the averaged instantaneous model transport overeayear period. The resulting 2D
vector field has been decomposed into a potentiattion and a barotropic stream
function (BSF) associated with the divergent anthtronal parts, respectively. The
transport reconstructed from the divergent potémtiaction is almost zero everywhere,

demonstrating that a one year average is long dndagmake the aliasing effect
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associated with the presence of several tidal coimpis a negligible level. The TRMC is
thus entirely described by the BSF. Then, the B&§ lteen interpolated onto a global
geographic mesh of 1/8° i.e. a resolution compar#&blthe smallest finite element used.
This choice of a BSF formulation has been motivabgdits capacity to preserve
transports, especially when interpolating on an ®Ggid with different resolution and
bathymetry.

The BSF associated with TRMC is shown on figure({@p panel). Its intensity
ranges from -0.54 Sv to 0.66 Sv. Areas of largestsport are located around Philippine
Islands (0.4 Sv), Australia (0.2 Sv) and over Maha shelf (0.3 Sv). All these locations
are characterized by: (1) sites of M2, K1 and M#fdaamplitudes (>75 cm), (2) abrupt
topography areas such as continental slopes anavg8)ern boundaries. In addition,
barotropic flows along boundaries induce gyreseoirculation as they have to loop back.
The global map reveals a set of remarkable cellchvhirculation loop around these
locations. Weaker but still significant cells appadng Kurill and Aleutian Islands and
north of the undersea ice shelf of Weddell Seaositive cell centred on Salomon and
Vanuatu Islands fills up the whole South Pacifice@t area, but it is quite anecdotal in
term of transport. Barotropic currents associatét the TRMC range between 0 and 14
cm.s', with a typical value of 1 crisand very localised values that can exceed 10tm.s
in few shallow places.

Two of the three main cells are located betweernfiand Indian Oceans, a key
position for water mass exchanges (cf. figure Weloleft panel). The northern cell is
centred on Philippine and Celebes archipelagoscKalse residual mean transport
induced: from 0.2 Sv up to 0.4 Sv). In this area lrgest residual mean transport is

found along Philippine trench (0.4 Sv) with a p@&knagnitude in Luzon Strait (0.5 Sv),
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what represents 10% of the eastward volume trahggtimated by Tian et al. (2006) in
this strait. The transport along Philippine trerildws southward down to Celebes Sea
where the circulation splits into two branches. éstward branch (0.2 Sv) loopbacks and
re-circulates northward. The second branch (0.2f&8lgws the eastern route of South
Pacific subthermocline waters via Molucca (0.1 $iglmahera and Seram (0.1 Sv) Seas
down to Banda Sea. At Flores Strait the circulatioopbacks and re-circulates in
Makassar Strait (0.2 Sv) up to Celebes Sea, whareeiges the western branch up to
Luzon strait via Mindoro Strait. The southern ¢gltentred on Australian continent with
a westward extension in the Indian ocean up toAtiEan coasts (counter clockwise
residual mean transport induced: —0.2 Sv). Thig ®plits into two branches before
entering the ITF. A northern branch (0.1 Sv) sunasgithe Papua New Guinea before
supplying Lombok and Ombai Straits via Banda, H&lema and Seram Seas. The
southern branch supply Timor Passage via Torrest$ix1 Sv). Finally, the overall flow
pattern in the ITF is only due to the southern tedit ultimately leads to a transport of
~0.25 Sv between Australian northern coasts anciti@pelago of Indonesia. The total
mean transport in the ITF is ~10 Sv (Gordon, 20@B¢refore the TRMC in the ITF
represents about 2.5% of the data-estimated transpbat is lower than the ~7%
estimated by Schiller (2004). The higher resolutadnthe tidal T-UGO model (15km
coastal resolution) compared to the one of the mnafdschiller (2004) (~50 km) provides
a more detailed description of the Indonesian @elhgo region. In particulan the area
between Borneo and Philippine Islands where theomaand shallow Strait of Mindoro is
open, north of Palawan Passage. This strait ishenmay back of a branch of the tidal

residual mean transport (0.4 Sv) associated wittippime and Celebes archipelagos.
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Therefore, in this study the spatial structurehe TRMC is basically different than the
one of Schiller (2004).

The third main cell of TRMC has regional extensinrthe South West Atlantic
Ocean. The patterns of the circulation draw a clos& loop around Malvinas shelf and
Scotia ridge correlated with the topography feaurgnhe flow is northward, offshore
Patagonia coasts up to Santos plateau where it do@pband re-circulates southward
along the shelf break (residual mean transportaedu+0.3 Sv) (cf. figure 1, lower right
panel). Highest magnitude areas are found abovesivde shelf break (0.3 Sv) and
around Scotia ridge (0.4 Sv). A peak of magnitidfound in the continuity of Tierra del
Fuego (0.55 Sv). Yet, the tidal residual mean farisremains two and three orders of
magnitude smaller than the transport associateld Wiestern boundary current and the
Antarctic Circumpolar Current.

These results are extremely difficult to validaas, it is almost impracticable to
isolate in the observations the TRMC from the meand and thermohaline driven
circulations (Le Provost and Fornerino, 1985). Besj simple time averaging of the
velocity data obtained at a fixed mooring statiorghth lead to a spurious material
transport (Katsumata and Hibiya, 2003). TRMC mapsputed from model are also rare
in the literature; excepted for coastal areas iedra-Cueva and Fossati, 2006) or those
showing the Stokes drift alone (Sentchev et alQ620However, an indirect validation
can be given for the two components of the TRM@: $ttokes drift and the component
induced by the non-linear tidal dynamic. The glotpaélity of the former component is
high since its accuracy is directly correlated vilie one of tidal constituents. The latter
component should be well reproduced also. Indeeel,sblution of T-UGOm for the

guarter-diurnal tidal constituents is in very goadgreement with the observed one
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(Letellier, 2004). Since the quarter-diurnal tide® produced by the same non-linear
processes as the residual mean current, some cocdidsan be given to the present

results.
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3- Climate OGCM response

In order to explore the effects of the TRMC on é&sgale ocean circulation,
integrations have been made with a climate OGCMWedifrom NEMO ocean modelling
framework (Madec et al., 1998; Madec, 2006). Thelehaonfiguration is ORCA2-LIM:
horizontal 2°x2° Mercator grid with two North Pol&] vertical levels (from 10 m in the
top first 100 m to 500 m at the bottom). The physaad the forcing are the same as in
ludicone et al. (2006a, b). The physics includesise model; free surface formulation;
lateral mixing evaluated along isoneutral surfaeesly-induced velocity; vertical mixing
computed by turbulent kinetic energy closure schetiifeusive bottom boundary layer;
convection processes parameterized by locally emhgnthe vertical diffusivity;
synchronous time step of 5400 sec. In additionntbeel uses partial-step representation
of the bottom topography (Barnier et al., 2006) adally driven bottom intensified
mixing (Bessiéres et al., 2007). At the surfacertioelel is forced by heat and fresh water
fluxes, using bulk formula and monthly climatology wind stress, air temperature,
humidity, cloud cover and precipitations. A restgriterm to PHC sea surface salinity
(Steele et al., 2001) is also added.

The TRMC is introduced in the model as an extefaading, so that its associated
currents are added to eulerian velocities on teacaivection only. Interpolation
consistent with the OGCM grid is required. Dealitigectly with tidal residual mean
transports would have lead to spurious divergeantjties when interpolating, since the
OGCM grid has different spatial resolution and tg@phy. This problem vanishes when
the BSF is chosen to be interpolated. Indeed, patsnare easily conserved when
interpolating. As a result, extrema of the previgudiscussed gyre structures have not

been altered, excepted those around Kurill and thdlauslands which spatial scales are
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too close to the model grid spacing. Attention lha&en paid to preserve the initial
potential for each island accounted for in the alenOGCM. In particular, the ITF
transport associated with the TRMC is exactly thme in ORCA2-LIM as in T-UGOm.
The 3D field of barotropic currents associated WIiRMC is then reconstructed in the
model from the BSF via numerical derivations. Iderto quantify the climate OGCM
response to TRMC forcing, two experiments have beeriormed, one with such a
forcing (RES) and the other one without (NORES). iAtegration over 1500 years was
sufficient to reach a steady state i.e. at whichetithe trends in globally averaged
potential temperature and salinity were respectiets than 0.02°C and 0.001 psu per
millennia.

The meridional overturning stream function (MSkagnosedfor RES experiment
(upper panel on figure 2) is in agreement with wisagéxpected with this configuration
(ludicone et al., 2006a, b; Bessiéres et al., 200@¢ barotropic forcing associated with
topographic variations generates an overturningutation which is represented as MSF
on figure 2 (middle panel). The resulting overtaiforcing has the same order of
magnitude as the BSF (roughly ~0.2 Sv). Its spadtalicture brings out a set of
meridional cells which location and regional extensare correlated with the main gyres
of TRMC. The OGCM feedback to such a forcing isspréged in term of MSF difference
between RES and NoORES (lower panel on figure ) miagnitude is the same as the one
of the overturning forcing (0.2 Sv) (middle panel figure 2). The spatial distribution of
the ocean response is not associated with inteagdn of meridional overturning cells.
Instead, these structures seem to be located inmmabkxgradient areas, where small
displacements induce strong differences. Therefive,weak ocean response indicates

that the TRMC has only tenuous effect on globalidi@nal overturning circulation.
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Quantitative arguments based on TRMC forcing amalghow that the meridional
heat transport (MHT) should be negligible. On onendhabarotropic flows along
boundaries induce gyres of re-circulation as thayehto loop back. Gyres are known to
be less efficient heat conveyor than meridionalrawaing circulation.n the case of the
Gulf-Stream, the circulation induced on the westasondary is about O(40) Sv near the
surface and the associated heat transport is apmpately O(0.1) petawatt (PW).
Therefore, in the case of TRMC induced gyres, smeeeirculations are about O(0.1) Sv
on the whole water column, MHT can not be highantf®(0.01) PW. On the other hand,
overturning circulation such as North Atlantic deegters induces a O(10) Sv meridional
mass transport associated with a O(1) PW MHT.dulte that the O(0.1) Sv meridional
mass transport induced by the TRMC should not teadlMHT higher than O(0.01) PW.
Consequently, neither gyre circulations inducedti®y TRMC nor overtuning ones are
likely to modify the MHT beyond a hundredth of PWfter computation, the difference
of MHT between RES and NoRES is checked to be sm#ian a hundredth of PW as
expected (not shown).

Largest changes in heat content are found in then#d¢ Ocean, south of Greenland,
where a difference of -0.2°C is found in the firgindred meters between RES and
NORES. It only results from @(10) km horizontal displacement in a strong terapee
gradient area, what does not affect deep watereadssmation in Labrador Sea. Almost
everywhere else, differences of heat content infitlseé hundred meters remain below
0.05°C of magnitude. For example, the equatoriatrttocline raise in the Pacific Ocean
is only about ~0.5 m for a transport increase 85@®v in the ITF, what is proportional to

the one appearing when the ITF is opened/closéteimodel (Gorgues et al., 2005).
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4-Conclusion

The residual mean circulation induced by tides (TRMhas been computed at
global scale and its effect on OGCM has been iny&tstd. The computation of the
TRMC has been obtained from an accurate barotrtgad model. The circulation
spreads as large-scale gyres, which intensitiegerénom -0.54 Sv to 0.66 Sv, what can
be large compare to coastal circulation but remaiegligible for mean large-scale
circulation. These gyres generate an overturningulgtion of weak amplitude (~0.2 Sv),
which is introduced as an external forcing in anelie ocean modelhe effects of this
forcing on the global meridional overturning ciratibn are negligibleTherefore, the
TRMC can be neglected in current ocean componehntadh system modelling for
climate purposes. Concerning the particular casth@fITF, it reinforces the idea that
tidally driven mixing remains the major way for é&lto affect water-masses properties
(Koch-Larrouy et al., 2006).

Nevertheless, local non-linearities may still ldadregional modification of the
ocean state. In this scope a more accurate resolafithe TRMC would better account
of the bathymetry variations, what is central idearto resolve the patterns of the TRMC
at local scale. Consequently, thought it remaihsficiently accurate for large-scale
studies, the map of the TRMC could still be peif#etfor coastal and regional studies.
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Figure 1

Global barotropic stream function (BSF) associatedwith the tidal residual mean
transport (top panel). Units in Sverdrup. Results have been computed as the
averaged instantaneous model transport over a one eperiod from the barotropic
tidal model T-UGOm. The circulation spreads as larg-scale gyres, which intensities
range from -0.54 Sv to 0.66 Sv. Zooms have been a&ddin the Indonesian
archipelago (bottom left panel) and in Malvinas shi¢ area (bottom right panel),

where TRMC induced transports are the most signifiant.
Figure 2

Meridional overturning stream functions (MSFs) for the global ocean from the
ocean general circulation model ORCA2-LIM, after 190 years of run. Units in
Sverdrup. (Panel -a-) Numerical experiment RES iflading the forcing induced by
the tidal residual mean circulation (TRMC). The cortour interval is 2Sv. (Panel -b-)
Differences between the experiments RES and NoRESIGRES is a control run
without TRMC). The contour interval is 0.1Sv. (Pané-c-) Meridional overturning

circulation induced by the TRMC alone. The contourinterval is 0.1Sv.
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Chapitre 7

L’Energie de Marée Disponible
pour le Mélange

7.1 Introduction

Nota : Cette introduction est une traduction en francais de celle de 'article qui suit.

Nombres d’arguments pertinents suggerent que le mélange vertical induit par la marée
( Tidal Mizing (TM)) est un des principal moteur de la circulation thermohaline ( THC)
et démontrent le role crucial des paramétrisations du TM dans les OGCM .

Contrairement a ’atmosphére plus instable, le milieu océanique est fortement stra-
tifié en densité sur la verticale. La coexistence dans 'océan d’une stratification stable et
d’une circulation d’ overtuning intense (la MOC cf. B) nécessite la présence de proces-
sus physiques qui compensent la perte d’énergie potentielle consommée par 1’ overtuning
(Huang, 1999 ; Wunsch & Ferrari, 2004). En se basant sur des considérations d’équilibres
énergétiques et en utilisant les données climatologiques de Levitus, Munk & Wunsch (1998)
sont arrivés a la conclusion qu’une énergie de 2.1 TW était nécessaire pour maintenir la
distribution abyssale de la densité observée sur le globe, néanmoins ce chiffre reste contro-
versé (Webb & Suginohara, 2001). Le vent et les marées océaniques sont les deux seules
sources d’énergie mécanique susceptibles d’engendrer ce mélange a l'intérieur de 'océan.
Les modeles de marée (Le Provost & Lyard, 1997; Jayne & StLaurent, 2001 ; Niwa &
Hibiya, 2001) et laltimétrie satellite (Egbert & Ray, 2000; 2001) suggerent que sur les
3,5 TW d’énergie apportée par le potentiel astronomique et dissipée par la marée dans
I'océan, approximativement 1 TW est converti par le flux barotrope de la marée en marées
internes, et devient ainsi susceptible de mélanger 1’océan abyssal. Ainsi, 50% de ’énergie
requise pour maintenir la MOC pourrait étre apportée par le TM, le reste étant procuré
par le vent. Les forcages thermohalins de surface conditionnent I’établissement du gradient
méridien de densité prérequis au démarrage de la MOC ; néanmoins s’ils sont nécessaires
pour actionner la MOC, ils ne sauraient I’entretenir a eux seuls (Sandstrém, 1908 ; Pa-
parella and Young, 2002). Le véritable moteur de la MOC est alimenté par les sources
d’énergie mécaniques que sont les vents et les marées.

Il est naturel de considérer la diffusivité verticale (K,) qui quantifie le mélange du
fluide sur la verticale. Cependant, le parameétre K, est I'un des moins bien connus dans les
modeles climatiques. Les estimations issues des méthodes inverses et des bilans d’énergie
aboutissent a des différences sur la valeur globale moyenne du K, pouvant aller jusqu’a un
facteur 5. Le K, uniforme estimé pour le globe par Munk (1966), bien qu’en bon accord
avec les études menées sur le bassin Brésilien (Hogg et al. 1982; Morris et al., 2001) ne
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correspond pas aux mesures de diffusivité turbulente observées directement et pourtant
précises. Dans la partie haute de 1'océan, mais sous la base de la couche mélangée ( CM
), les mesures sont consistantes et révelent des valeurs de la diffusivité plus faibles : ap-
proximativement O(0.1)cm?.s~! (Ledwell et al., 1993 ; 1998). Ceci semble témoigner de la
présence d’un seuil minimal de turbulence, entretenu par ’existence d’un continuum dans
le spectre des ondes internes (Garrett & Munk, 1979 ; Munk, 1981). Néanmoins, aujour-
d’hui les mesures de diffusivité turbulente dans 'océan demeurent trop rares et éparses
pour pouvoir les compiler en une carte globale. En outre, localement sur les topographies
accidentées, les estimations comme les mesures révelent cette fois des valeurs de la dif-
fusivité plus importantes, qui peuvent étre plusieurs ordres de grandeur au-dessus de la
magnitude du seuil de turbulence : de O(1)em?.s~! & O(100)em?.s~! (Polzin et al., 1997 ;
Ferron et al., 1998 ; Ganachaud & Wunsch, 2000 ; Ledwell et al., 2000).

Encore tres récemment, en dépit de sa grande variabilité horizontale et verticale avérée,
la fagon usuelle de paramétriser le mélange vertical océanique dans les OGCM se résumait
souvent a fixer une fois pour toute la valeur du K,. La spécification de la valeur du K,
est encore souvent utilisée dans les modeles comme un moyen de tuner correctement les
transports méridiens de chaleur et de masse. Méme des schéma de mélange plus réalistes
tels que ceux dépendants de la stratification (Cummins et al., 1990), ou ceux treés répandus
qui utilisent un profil de diffusivité “ad hoc” en arctangente (Bryan & Lewis, 1979) sont
rendus rationnels a posteriori. Cet ensemble de schémas n’a donc pas la propriété de
pouvoir faire évoluer sa diffusivité en fonction de I’état de 'océan, a fortiori dans le cas
particulier d’un systeme soumis aux conditions d’un changement climatique. De plus,
des schémas de mélange basés sur des arguments énergétiques locaux on aussi été testés
dans les modeles océaniques (Pacanowski & Philander, 1981 ; Large et al., 1994). Dans
I’océan intérieur, ces schémas utilisent souvent un K, relié au nombre de Richardson et
sont généralement dominés par le seuil de diffusivité. En outre, ces schémas basés sur le
nombre de Richardson ne peuvent pas rendre compte du TM sans étre utilisés avec la
résolution numérique nécessaire a ’existence d’'un large spectre d’ondes internes et a la
possibilité de faire cascader leur énergie, ce qui a ce jour est irréalisable a I’échelle du globe.
Cependant, des études de modélisation numérique ont montrés que le transport de chaleur
de 'océan et donc le climat sont extrémement sensibles aux variations du K, (Bryan, 1987 ;
Marotzke, 1997 ; Zhang et al., 1999; Dalan et al. 2005a; 2005b; Lee et al., 2006)). 1l a
aussi été montré que dans les modeles climatiques, la capture et la stockage modélisés
de traceurs aussi important pour le climat que la carbone pouvait étre significativement
affectés par les variations de la diffusivité (Sokolov et al., 1998).

En dernier lieu, quelques études ont investigué 'effet d’un K, intensifié au-dessus des
topographies accidentées : dans les OGCM (Hasuni & Suginohara, 1999) et les modeles
régionaux (Huang & Jin, 2002). Ces expériences démontrent clairement que la distribution
du mélange vertical est un facteur important de contréle de la circulation abyssale. Plus
récemment, en utilisant la trainée barocline formulée par Jayne & StLaurent (2001), une
paramétrisation du TM a été proposé par StLaurent et al. (2002) et testée dans quelques
OGCM (Simmons et al., 2004a; Saenko & Merryfield, 2005 ; Saenko, 2006). Ces résultats
viennent conforter I'idée qu’'un mélange intensifié par le fond et spatialement variable
est une composante essentielle des équilibres requis par le maintient de la stratification
abyssale.

7.2 Article a sousmettre dans Ocean Modelling
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Abstract
1 Introduction

Many relevant arguments suggest that tidally driwexing (TM) is one of the major
driving mechanisms of the meridional overturningcgiation (MOC), and also demonstrate
the paramount role of TM parameterization in ocgameral circulation model (OGCM).

Unlike the atmosphere the deep ocean has a stabtdication. The coexistence of
this stable stratification and a strong MOC suggésat processes are necessary to re-supply
the potential energy removed in the interior by dwerturning (Huang, 1999; Wunsch and
Ferrari, 2004). Referring to global energy balanmensiderations and using Levitus
climatology, Munk and Wunsch (1998) came to thectsion that 2.1 TW were required to
maintain the global abyssal density distributioltha@ugh this amount has been disputed by
Webb and Suginohara (2001). Wind and tidal forcarg the only possible source of
mechanical energy to drive the interior mixing. dlignodels (Le Provost and Lyard, 1997;
Jayne and 'S8aurent, 2001; Niwa and Hibiya, 2001) and satekitémetry (Egbert and Ray,
2000; 2001) suggest that of the 3.5 terawatts (DWjdal energy dissipated in the ocean,
nearly 1TW is converted in the deep ocean from tbapa to internal tides, and thus is
available to mix the abyssal ocean. Therefore, @pmrately 50% of the energy needed to

maintain the MOC could be brought by TM, with thenavproviding the remainder. Surface
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thermohaline forcings are preconditions for the MtBfbugh the setting up of the meridional
density difference. However, the MOC is not drivbg surface thermohaline forcing
(Sandstrom, 1916; Paparella and Young, 2002), adsteis driven by mechanical energy
sources such as wind stress and tides.

It is natural to worry about the vertical (or maenerally diapycnal) diffusivityK)
that quantify how much the fluid is mixed in thert@al (cross-isopycnal) direction.
However, theK; in the ocean is one of the least known paraméterarrent climate models.
Inferences from inverse methods and energy budgetiest as much as a factor of 5
differences in the global mean value of Kxe The global uniforni, of 1cn’s™ estimated by
Munk’s (1966), thought in relatively good agreemeiith some studies in the Brazil Basin
(Hogg et al. 1982; Morris et al., 2001) doesn’t liith accurate direct measurements of
turbulent diffusivities. In the upper ocean, butobe the mixed layer depth, like in the
thermocline or in the full ocean depth over smotdpography, these measurements
consistently reveal smaller diffusivities of appiroately O(0.1crfs?), (Ledwell et al., 1993;
1998). This seems to represent a background levalrbtilence supported by the internal
wave continuum (Garrett and Munk 1979; Munk, 19&81dwever, measurements of this
diffusivity remain sparse and insufficient for coifimgy a global map. Furthermore, over
rough topography, measurements and estimationslrbigher diffusivities that can be many
orders of magnitude above background level, randiogn O(10cmis?) to O(100cms™)
(Polzin et al., 1997; Ferron et al., 1998; Ganadhend Wunsch, 2000; Ledwell et al., 2000).

Up to a recent time, in spite of this large horiabrand vertical variability, common
way for parameterizing diapycnal mixing in OGCMesftcomes down to a fixed value of the
K.. The specification of a fixeld, is usually used as a means of tuning the modedisdmonal
transports of heat and mass. In that way, even meaéistic mixing scheme such as

stratification dependent mixing scheme (Cummingalgt1990) and the widely used ad hoc
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arctangent diffusivity profile (Bryan and Lewis, 1% were rationalized a posteriori. Thereby,
it has no real ability to evolve with a changingean, and thus with a changing climate
system. Furthermore, mixing schemes based on lecalgy arguments have also been
implemented in ocean models (Pacanowski and Platari®81; Large et al., 1994). In the
ocean interior, these schemes often us&;arelated to Richardson number, generally
dominated by a background diffusivity profile. Moer, these Richardson number based
schemes cannot account for TM without the necesgsarmyerical resolution capable of
supporting an internal wave spectrum and cascaliehws not realizable to date, at global
scale. Yet, modelling studies have shown that dceamat transports and thus climate are
extremely sensitive to variations of tKe (Bryan, 1987; Marotzke, 1997; Zhang et al., 1999;
Dalan et al. 2005a; 2005b; Lee et al. 2006). It &dlas been shown that the modeled uptake
and storage of tracers such as carbon could beeably affected by variations of the
diffusivity (Sokolov et al., 1998).

Lastly, few studies have investigated the effeatmfianced, over rough topography
in OGCM (Hasumi and Suginohara, 1999) and regiomadel (Huang and Jin, 2002). These
experiments clearly point out the importance ofdrstribution of vertical mixing as a control
on the abyssal circulation. More recently, basedlayne and St Laurent (2001)’s internal
wave drag (IWD) formulation, a TM parameterizatlmave been proposed by St Laurent et al.
(2002) and tested in OGCMs (Simmons et al., 200df@rfed as SIM0O4a hereafter); Saenko
and Merryfield, 2005; Saenko, 2006, Canuto e807). These results reinforce the idea that
spatially varying bottom intensified mixing is assential component of the balances required
for the maintenance of the abyssal stratification.

Following these antecedents, the present work comt#sn the scope of TM in
OGCMs. However, compared with previous studiess thork presents many specificities.

First, different numerical models have been usedniike Jayne et '3 aurent (2001)’'s IWD
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formulation, the IWD used is proportional to theuare slope of the topography and has the
direction of the topogaphy gradient rather thandinection of the barotropic current (Carrére
and Lyard, 2003). Sensitivity experiences have shtvat this second formulation is better
suited for the observed energy transfer (Lyard.e2806). ii) Concerning the ocean general
circulation, a relatively low-biases ocean climatedel (NEMO) including sea-ice modelling
and geothermal heat flux has been run (Madec @988, 2006). Secondly and may be more
specifically, it has been tried to respect a certaiergetical approach. The is valuable to
quantify the mixing, but it fails in quantifying ¢hability to mix of a fluid. In a turbulent
stratified ocean, small-scale mixing due to turbtii@ternal waves raise the center of mass.
As a result, gravitational potential energy (GPEYme of the most important forms of energy
driving the oceanic circulation. Calculations inidealized sector model have suggested that
the rate of the overturning circulation is propontkl to the net rate of generation of GPE by
the vertical mixing (Huang, 1999). So, models sdadnsider the available GPE (AGPE) for
mixing, rather than the value of the mean vertdilisivity coefficient. iii) In that way, the
AGPE has been partially fixed in the model, thoymt of it remains dependent of the
stratification, accounting for radiating low-mod#drnal waves generated by tides or near-
inertial waves generated by winds. iv) Most of #lle conservation of the AGPE per level
requires a numerical adaptation of the TM paraneton. Partial-step vertical coordinates
are used to get rid of the vertical resolution aefemcy of the TM parameterization. v) In
addition, sub-grid scale topography (SGST) has lbeend to have a non-negligible role on
the vertical AGPE profile, especially at thermoelitkepth; what suggests, although not tested,
that SGST in OGCM could have a non negligible affatthe MOC. A third aspect of this
work is: vi) the quality of the solution, in goodraement with Levitus’ climatology and data
based estimates (Ganachaud and Wunsch, 2000),j@bptar the Antarctic Bottom Waters

(AABW).
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This paper is structured as follows: Section Z@nés the numerical experiment based
on partially fixed AGPE attributed to tides, the Tp&rameterization is described being
focused on the way to get rid of its vertical resioin dependency. Results are analyzed in
Section 3. Though it has been suggested to lodkeahet rate of generation of GPE by the
vertical mixing rather than the mean value of Kaevertically averaged horizontal map and
average vertical profil of th&; have been discussed for comparisons with pre\studies.
The impact of the TM parametrization on the abyssaulation has been analysed through
meridional mass and heat transport using a spedifignostic for diapycnal fluxes and
comparisons with Levitus’ climatology. The possibbde of SGST on the MOC is discussed
in Section 4, and Section 5 summarizes the resfilthis study and discusses some natural

extensions.

2 Numerical experiment based on partly fixed energyor mixing

2.1 Parameterization of vertical mixing

TM is a consequence of the energy transfer froroth@pic to baroclinic internal tides via
internal wave generation over topographic featuteet ultimately dissipate generating
mixing. In order to estimate this energy transfeerca tidal period, a wave drag dissipation
parameterization (D(x,y)) is used in the barotroglobal ocean tide model MOG2D-G
(Carrére and Lyard, 2003). In the case of smalbgoaphic structures (i.e. typical horizontal
lengths smaller than the local tidal excursion)ndagind SLaurent (2001) have proposed a
parameterisation that can be found with more os Esphisticated forms in the litterature
(Lewellyn Smith and Young, 2002; Egbert et al., £00This parameterisation is valid for
topographic scales that are typically of the orderO(1000m) and less. From altimetry
observations, the main sources of internal wavesl@ated on much larger topographic

structures, such as volcanic ridges. In order &l déth large topographic scales, a specific
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IWD parameterization is used (Carrere and Lyar®320the major differences of which are
that: (i) the wave drag has the direction of th@otgraphy gradient and not the direction of the
barotropic current, (ii) the wave drag is propartbto the square slope of the topography

rather than the square topography, according to

D(x,y) = p,[C, k™ IN [OH « G)J OH (1)
where p, is the reference density of sea water,the wave numberN a depth-weighted
average buoyancy frequency, with weights decredsiegrly from bottom up to the surface
to account for the vertical velocity upward decegad the ocean mean depth addthe
barotropic tidal velocity predicted by the modg]. is a tuning coefficient calibrated with
FES99 tidal atlas assimilated solution and ST9al tanstants data set, in order to obtain a
consistent energy balance on the domain. It isdaiat 1.1TW of energy is dissipated by
this internal wave drag parameterization in thenopeean for M2, K1 and S2, in agreement
with other independent estimates (Egbert and R@9022001; Jayne andLBurent, 2001).
High IWD values and rough topography are closelyatated (cf. figure 1). The energy flux

per unit area is deduced from (1) as

E(xy) = (D x0), = p, [T, k™ ENE{(EH ><a)2>T @)

where (01 is the temporal mean operator over a tidal perfodelation between the two-
dimensional map of energy fluE(x,y) and the time varying three-dimensional field 0§
have been proposed bit 8urent et al. (2002) according to

Exy)IF(xy.2)

K,xvyzt)=K,+ql x
, (X, y,z,1) otq ,OENZ(x,y,z,t) -

where it is assumed that the portion of energy flissipating locally isg = 1/3, with the
remaining2/3 being radiated away by low modes (St Laurent anshN2004)/, the mixing

efficiency (Osborn, 1980) is set to 0.2, its widased upper bound value. Therefore 20% of
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the local turbulent kinetic energy is convertedi@PE via theK,. F(x,y,z) is a bottom

intensified vertical structure function that sae'sff _OH F(x,y,2z) dz=1 and

s HO +21¢

F(xy,2=
(X y Z) {[El_e—H(X,y)/Z}

(4)

whereH is the total depth of the water column agd= 500 m is the vertical decay scale for
turbulence. Kandp are respectively the Briint Vaisala Frequency hediensity taken from
the ocean modeK, = 0.1cns? is a weak background diffusivity, its estimatifinwith
observed data (Ledwell et al., 1993, 1998). It barconsidered that it takes into account of
other sources of mixing as radiating low-mode mérwaves generated by tides or near-
inertial waves generated by winds. In additionthe deep ocean, vertical diffusivity coming
from (3) is both constrained by limitifg ?to be larger thai0 ®s* andK; to be lower than
300 cn’s?, which occurs only at a few points.

2.2 Vertical resolution dependence

The rate of the overturning is proportional to tied rate of AGPE for mixing rather than
the mean value of thi€, (Huang, 1999). Therefore, the conservation ofARHPE in the TM
parameterization defined by (3) is of paramount antgnce. However, in (3) the total
available energy for mixing at a fixed depth isedity linked to its bottom’s distance and this
with an exponential decrease. Yet, in z-coordi@a@&CM the topography is represented as
staircases whose steps have the size of the medial levels: this is the “full step” (FS)
topography, which approximates the true ocean depthe closest model level. Therefore,
the deepest level a¢f,, which is also the level with the strongest magptat of K, (cf. eqs (3)
and (4)), is always roughly located 500m over tb#dm. This numerical constraint can be
seen as a numerical sink of AGPE which spreadfhiemwhole water column, since for each

level of the model its bottom distance is overeatad. Thereby, it makes the TM
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parameterization numerically dependent of the waktresolution near the bottom, all the
more so since the vertical decay scale of turb@dsé = 500 m. Increasing the vertical
resolution in order to minimize the bottom distant¢he last level oK, enable to reduce the
loss of AGPE, although it significantly increase ttost of numeric resolution.

2.3 Using partial-step bottom topography

A “low-cost” solution that enables to get rid ofigmumerical dependency is the use of
partial-step (PS) vertical coordinatésdcroft et al., 1997; Pacanowski and Gnanadesikan,
1998). By making the depth of the bottom cell vialesand adjustable to the real depth of the
ocean. PS topography can lead to far smaller bé&ttdietancedz = O(10m) compared to the
Az =0O(500m) of FS topography. The bottom adaptability of ti& €ordinate produces a
local increase of the vertical resolution. Subsetlyethe decrease of the distance between
the bottom cell and the topography, added to thmeantial decrease of th& results in
strongerK,, notably abouB000m depth at the top of ridges (cf. figure 3). This phenoweis
also well observed on figure 4, where strong défifees in globally averaged vertical profiles
of K, are exhibited, according to the type of verticainates.

2.4 Implementation in an OGCM

The TM parameterization is tested in a climate OG@Mt can be integrated a few
thousand years. The model used is NEMO (Madec.e1298; Delecluse and Madec, 1999)
in its ice—ocean coupled configuration ORCA2-LIMirimermann et al. 2005). LIM is a
fully dynamical-thermodynamical sea ice model (lefelt and Morales Maqueda, 1997). The
horizontal mesh is based on a 2°x2° mercator wmipgtid with an increased resolution at
equator. There are 31 levels in the vertical, whih highest resolution (10 m) in the upper 150
m. The upper boundary uses a free surface fornoulgfRoullet and Madec, 2000). Lateral
mixing is evaluated along isoneutral surfaces. Gaadt McWilliams (1990) parameterization

is used for the eddy-induced velocity. The latenading coefficient depends on the baroclinic
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instability growth rate spreading from 15 to 300&™ (Treguier et al., 1997). The vertical
mixing scheme uses a turbulent closure (BlankeReldcluse, 1993) and a diffusive bottom
boundary layer parameterization (Beckmann and Deisd®97). At surface the ocean model
is forced by computing fluxes of heat and freshwédgaporation) by means of bulk formulae
and using monthly climatologies. A penetrative $lvarve solar radiation formulation is used.
A restoring to climatological surface salinities svalso added. Blended products such as
climatological ERS1/2 scatterometer monthly meandnstresses were used for the tropics
while the NCEP/NCAR climatology was used polewaf®@°N and 50°S. The time step is
set to 5475 both for velocity and tracers, without accelematiechniques. Concerning the
TM parameterization, as previously suggested, aemizal key point is the use of PS vertical

coordinates (Barnier et al., 2006).

3 Results

Two numerical experiments (NDV02 and NDVO01) wer@ Ab00 years in order to
reach a stable equilibrium of the ocean generalulation, at which time the trends in
globally averaged potential temperature and sglingre less than 0.02°C and 0.001 psu per
millennial. In NDV02 the TM parameterization is &kinto account, while in the control run
NDVO1, a constank,= 0.1cnm’s™is applied. Model results presented are annual meser
the final year of integration.

Following Warren and Johnson (1992) and GanachaddVdunsch (2000), we use
“bottom water or layer” to describe the layer rolyglocated below 3500m depths and “deep
water or layer” for the layer roughly located beténe2000 and 3500m depths. “Abyssal’
refers to both deep and bottom layer. In the Raaifid Indian Oceans, the bottom layer lies

below o, = 4589 kg.m? surface (neutral surface lying below 28.11 kglmand the deep

layer lies betweeno, = 457 kg.m*> and 4589 kg.nt surfaces (neutral surfaces lying
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between 27.72 and 28.11 kg®nIn the Atlantic Ocean, the presence of the NABNghtly
modifies these conventions. We are interested pars¢ing on one hand, the deep southward
flux compound with lower NADW and upper AABW and dine other hand, the bottom
northward flux of AABW. Both, the a posteriori ND¥OMSF in density coordinateg,
(MSFs) and WOCE vertical zonal section satl_24paiéntial density relative to 4000 dbar

suggest that in our model, the bottom layer inAHantic Ocean lies belovw, = 458 kg.m?

surface and that the deep layer lies betwegr 456 kg.m*® and 45.8 kg.n surfaces.

3.1 Vertical diffusivity

3.1.1 Horizontal map

Figure 3 represents the glob&l at 3000m depth (top panel) and on the last ocean
level of the model (bottom panel) for NDV02 expeeimh, at equilibrium state and with a
logarithmic scale. It enables to get an idea of gpatial variability of theK,. These maps
consistently reveal that the highdst are generated over bottom topography like ridges,
continental slopes or archipelagos. Not surpriginigis well correlated with the IWD spatial
source of energy (cf. figure 1). Moreover, it regean relatively good agreement with
measurements and estimations tkatcan be many orders of magnitude above background
level (0.1cmis?), ranging from O(1cfs™) to O(100cms™) (Polzin et al., 1997; Ferron et al.,
1998; Ganachaud and Wunsch, 2000; Ledwell et @DQR

3.1.2 Average vertical profile

Figure 4 represents globally averaged verticalilg®fof K,, performed for different
experiments in different OGCM. NDVO02 (red line) aN@DVO01 (turquoise line) have been
obtained after 1500 years of run with the OGCM OREA.IM. SIM (blue line) and BL
(yellow line) have been reported respectively fr&M04a and Bryan and Lewis (1979).

NDVO01 and BL profiles have been mentioned to rememthe shape of commonly used
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uniform K, in OGCM. It appears that the structure and thensity of the meaK; are very
different in NDV02 and SIM. In the first 300m, thralues of NDVO02 are stronger than those
of SIM (from 0.5 to 5crfs™* in NDV02 compared to 0.1c3" in SIM). It results from the fact
that contrary to SIM, NDVO02 takes into account bt tcontinental shelves over which
barotropic currents and thus IWD are known to bpadrtant. In the rest of the water column,
thought a bottom-intensification of th& is in both cases observed, the structure of NDV02
reveals a much less linear behaviour than in SIMeE2nces of mean intensities can reach
some peaks, between 2500 and 3000m depth, wher&,tlsan be 20 times stronger in
NDVO02 than in SIM. Thought IWDs are computing frahfferent barotropic tidal model, it
has been checked that the amount of available gnsrgomparable (1.1TW). One of the
main difference between SIM and NDVO02 is that SI&& Hbeen computed with a simple FS
vertical coordinate (SIM04a), while a PS verticabinate has been used in NDVO02. The
use of PS coordinate have been proposed to rerhedyettical resolution dependence of the
TM parameterization (see section 2.2 and 2.3)nrtam effect (in this context) of which is to
produce expected much more energy on near bottem@isleThus we infer that these
significant differences of globally averaged valti&, can be explained by the vertical
resolution dependence of the TM parameterizational The highest difference of meldp
occurring between 2500 and 3000m depilresponds with the rough bottom topography of
mid-oceanic ridges, but is more specifically duethe mid-Atlantic ridge. Below 3500 m
depth intense level of medf are essentially generated in the Indian Ocean toléger and
the western part of the Pacific bottom layer, adocwy to the magnitude and the spatial
distribution of the IWD.

These resulting mearK, are somewhat stronger in magnitude than recent
microstructure data estimated by Lowered ADCP, ChIgh resolution profiler and deep

absolute velocity profiler (Kunze et al, 2006; Dmadt and Luther, 2007), nevertheless they
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are consistent with inverse model large-scale bisddgasin-scale inverse model estimates of
turbulent diffusivities for the bottom and deep &rathave been obtained using sections of
temperature and salinity in conjunction with cutrereter and bio-geochemical data from the
World Ocean Circulation Experiment (see e.g Ganadhand Wunsch (2000) referred as
GWOO hereafter). For comparison, table 1 gather nmka computing from OGCM
experiments (NDVO1, NDV02 and SIM04) with those ideg from an inverse model
(GWO00). Results have been presented for each ssibh-bad for both deep and bottom layers.
In each sub-basin bottom layer (i.e Atlantic, Racifndian), NDV02 bottom meaK, are
within stated error bars of GWO0OQ'’s estimatiolmsdeep waters, thought of similar magnitude,
NDVO02 turbulent diffusivities are somewhat strondarthe Indian and Pacific sub-basins, an
extensive deep layer lying between 1200-3500m gslired to obtain similar meal,. In
Atlantic deep waters, NDVO02 turbulent diffusivitiepproximately remain twice GWO00’s
higher bound, even with the use of the former esitendeep layer. Substantial value of mean
K. in the Atlantic Ocean deep waters are clearlylatted to the use of the PS coordinates
associated with the presence of rough bottom t@pdgr over the mid-Atlantic ridge.
However large values of me&a do not automatically signify “strong mixing” sindeis not
necessarily associated with significant AGPE foking. Besides, it will be shown (section
3.2.1) that in term of MOC, the ocean model respdasot significantly different from the

one of previous studies (SIM04a; Saenko, 2006; @asiual., 2007).

3.2 Abyssal circulation
3.2.1 Meridional mass transport
Figure 5 represents NDVO1 (left column) and NDV@3Ht column) total meridional

overturning streamfunctions (MSF) after 1500 yedraun for the global ocean (top row) and
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the Atlantic Ocean (bottom row). MSF main resultsl Zonally integrated mass transport
estimations have been summarized in table (1),chddtd those of GWOO for comparison.

Similar MSF structures are recognized in both expents. However, some aspects
have to be pointed out concerning cells assochtddNorth Atlantic Deep Waters (NADW)
and Antarctic Bottom Waters (AABW). NADW sink inesrs of deep convection (Labrador
and Norwegian Seas) and reach between 40°N and &@fdeper maximal depth in NDV02
(3800m) than in NDVO01 (3200m). At 45°N, NDVO02 intated mass transport in the Atlantic
deep layer is approximately 14 Sv, in agreemernt @YV00’s estimation (15+2 Sv). During
its southward outflow, the spatial structure of M&DW is strongly affected, resulting from
intense variations d; along the Atlantic Western Boundary where DWBGnE0 At 25°N,
NDVO02 integrated mass transport in the deep layapproximately 11 Sv, what is the lower
bound of GWO0OQ'’s stated error bars (13£2 Sv). In NRMWvhere high level oK, have been
made possible, the maximal intensity of the celoagsmted with the NADW (without the
upper stratum of southward AABW) is 1 Sv strondent the one of NDVOL1 in the southern
hemisphere (14 Sv in NDV02 compared to 13 Sv in dDMrom 10°N to 30°S).

The magnitude of the cell associated with the AABMificantly increases between
NDVO01 and NDVO02 with some local peaks up to 10 Av30°S the maximal intensity of the
AABW goes from 10 Sv in NDVOL1 to 19 Sv in NDV02, athget far closer to inverse model
estimations of 21+2 Sv (GWO00) and 27 Sv (Sloyan Rimdoul, 2001a; 2001b). This surplus
of AABW spreads in all sub-basins, leading to moealistic bottom integrated mass
transports. This substantial improvement is corganwvhen comparing NDV02 and GWO0O
bottom layer integrated mass transports acrosstedldaydrographic sections (see table 1).
All bottom layer mass transports are at least witBWO0O stated error bars, what is not the
case for NDVO1. At 30°S (resp. 20°S and 30°S), NRMibttom layer integrated mass

transport is 6 Sv (resp. 9 and 4 Sv) in the Atlacean (resp. the Pacific and the Indian
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Oceans), while GW00’s estimation is 6+ 1.3 Sv (ré&p2 and 8% 4 Sv). Regarding NDVO01
versus NDVO02 bottom layer integrated mass transparé infer that TM parameterization is
able to treble (resp. double) the intensity of AABWVthe Atlantic Ocean (resp. the Pacific
and Indian Oceans) in agreement with inverse dasad estimates.

3.2.1 Zonal mass transport in the southern Ocean

TM generates a 10 Sv transport increase in Dralssdge (135.18 Sv in NDV02
against 125.78 Sv in NDVO01). This value comes m ¢ror bars of some estimation: 136.7
Sv (£7.8) (Cunnigham et al., 2003) and 140 Sv (€&J)V 2000). It is also closer to the 143 Sv
estimated by altimetry. Similarly TM generates &9 mass transport increase south of
Tasmania (147.10 Sv) in agreement with Sokolov &idtoul (2000)'s measurements
(147£10 Sv) and GWO0O estimation (157£10 Sv).

3.2.2 Meridional heat transport

Changes in the oceanic heat transport can havege lanpact on atmospheric
temperature gradients and thus on climate (ManabeSaouffer, 1988). Figure 7 represents
the meridional heat transport for the global oceapetawatt (1 petawatt = 1V). The two
ORCAO2-LIM experiments are represented: NDVO02 (re€d), whereK; is parameterized by
taking into account of TM and NDVO1 (black dottedel), the background constant mixing
case wher&,=0.1cn’s™. In the north hemisphere, the polward heat trartsigosimilar in
both experiments, whereas, between 10°S and 5% $ltibal meridional heat transport in
NDVO02 is 10% higher than in NDVO1. The vigorous therard transport in the South
Atlantic does not change, while the net southweaddport in all sub-basins increases in close
correlation with the intensification of the AABW.irf8e meridional heat transport is
proportional to the strength of the MOC times tmanperature difference across the

pycnocline, one expects to stronger poleward heatsport in the south hemisphere.
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Nonetheless, our results still remain in close aegrent with inverse data-based estimates (cf.
table 1).

3.2.4 Temperature and salinity biases

The TM parameterization global impact on the oc#agrmo-haline structure is
represented on figure 8 where temperature andityalmases have been measured as a
departure from climatology (WOA98) for NDVO1 and ND2. Note that from 2500m depth,
the temperature and the salinity biases are sysimatig twice smaller with the T™M
parameterization (NDV02) than without (NDVO01). Owetcontrary, the situation in NDVO02 is
more contrasted in the first 2000m depth wherebibs is weak in temperature but slightly

increase in salinity.

5 Conclusions

Following previous studies (SIMO4a; Saenko and Wfexid, 2005; Saenko, 2006;
Canuto et al., 2007), the present work comes with& scope of tidally driven mixing in
OGCMs and its impact on the MOC. Showing that presi TM parameterization of the, K
(SLaurent et al., 2002) is numerically dependenthefvertical resolution, we propose to use
partial-step vertical coordinates, a solution thpartly enable us to get rid of these
dependence. In this way we obtain major improvemaitthe MOC, especially for the
AABW, in close agreement with inverse data-basetimasions and climatology. These
results not only reinforce the idea that spatialgrying bottom intensified mixing is an
essential component of the balances required gBnthintenance of the abyssal stratification,
but they are also an established fact that caniighered by all OGCM'’s users concerned
with the role playing by south bottom waters. Nélveless, further studies should be realized
to understand how TM can affect surface conditiansl climate change on decadal to
centennial and longer time-scales. At first, thedenced SGST dependence of the TM

parameterization might be quantified.
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GWO00

NDVO1 NDVO02 Ganachaud &
Wunsch (2000,2003
Atlantic MSF (Sv)
at45° N 12 14 15+2
NADW at30° S 11 20 23+ 3
Max. Depth (m)
at 40° N 3200 3800
Global MSF (Sv) _ - -
A0S 10 19 2116
Atlantic MSF (Sv) -2 -6 -
AABW at30° s
Pacific MSF (Sv) - - -
at 30° S 6 9
Indian MSF (Sv) - - -
at 30° S 2 4
Atlantic bottom
nie bt 6x+1.3
Pacific bottom
Zonally 220 2
Indian bott;
integrated mass " Znso?som 84
transport (Sv) Atlantic deep -11 -20 -23+3
at 30°S -
Pacific deep - - -
s 2 5 9+3
Indian deep -
at 30°S g ! 35
Atlantic bottom 0.1 5.15 9+4
Pacific bottom © 9.83 9+2
Zonally dian b “ ¥
integrated K, In |an- ottom 16.5 12+ 7
(szs-l) Atlantic deep “ 13.04 3+15
Pacific deep “ 6.06 4+1
Indian deep “ 9.02 4+2
Global 30°S -0.85 -0.94 -0.6+£0.3
meridional heat 19°S -1.05 1.14 -0.8+0.6
transport oaoN ' ' E—
PW) 1.24 1.22 1.8+0.3
47°N 0.53 0.53 0.6+£0.1
Table 1

Summary of figures 4 and 5 reported with zonally itegrated mass transport (Sv) and, (cm’s?).

Results arise from different ocean general circulabn model (OGCM) experiments (NDV01 and

NDV02) and data-based estimates (GW00). In NDVO2¢ K, is tidally driven (TM). NDVO1 has

a uniform K, (K,=0.1cm’s™). Note the close agreement between NDV02 and GWfil bottom and

deep mass transports, as for bottoniK,. NDV02 deepK, are somewhat stronger in magnitude

than those of GWO0O0, what is clearly attributed to he use of partial-step vertical coordinates

associated with the presence of rough bottom topoagphy over deep ridges.Global meridional

values of heat transport have been also mentioneB\).
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NDVO1 NDVO0O2 Cunningham Rintoul & Ganachaud &
et al. (2003) Sokolov (2000) Wunsch (2000)

Transport in 125.78 135.18 136.7+7.8 - 14016
Drake Passage (Sv)

Transport south of 138 56  147.10 - 147+10 157+10
Tasmania (Sv)

Table 2

Summary of mass transport estimations in Drake Pasge and south of Tasmania (Sv)Results
arise from World Ocean Circulation Experiment hydrographic sections (Rintoul and Sokolov,
2000; Cunningham et al., 2003), inverse data-basedodel (Ganachaud and Wunsch, 2000) and
ocean general circulation model experiments (NDVOand NDVO02). In NDVO02 thekK, is tidally

driven while NDVO1 has a uniformK, (K,=0.1cm?s™).
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Figure 1

Global map of the internal wave drag (IWD) thansfers energy from barotropic to
baroclinic internal tides (lag w.m?). Results have been computed from the global
tidal hydrodynamic model MOG2D-G in which the IW®proportional to the square

slope of the topography, rather than the squaregt@phy (Carrére and Lyard, 2003).
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Figure 2

Globally averaged vertical profiles of available tilal energy (ATE) for mixing (log;, w.m?).
Assuming an upper bound mixing efficiency of 0.20tidal energy conversion rates from
barotropic to baroclinic mode (cf. figure 1) have leen associated with a bottom intensified
exponential profile (cf. equation 4). The resulting3-dimensional field has been derived on the
ORCA2-LIM ocean general circulation model grid acceding to the type of vertical coordinates:
z-coordinates (black dotted line) and partial-stegPS) coordinates (red line). Note that the ATE

for mixing is systematically stronger with PS coorihates.
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NDVO02 : Log(Kz) (cm2.s-1) - 3000m depth (year 1500)

Latitude

Longitude
Champ en couleur (-): Min=-1.00, Max= 2.48, Int= 0.25

0.50 1.00 1.50 2.00 2.50 3.00

NDVO02 : Log(Kz) (cm2.s-1) - bottom depth (year 1500)

Latitude

Longitude
Champ en couleur (-): Min= -1.00, Max= 2.48, Int= 0.25
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Figure 3

Vertical diffusivity (K, at 3000m depth (upper panel) and bottom depth (leer panel) (logg
cm?.s?). Results arise from the ocean general circulatiomodel ORCA2-LIM when the K, is

parameterized by taking into account of tidally driven mixing.
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Figure 4

Average vertical profiles of vertical diffusivity (K,), performed for different experiments in
different ocean general circulation models (OGCM) dr the world ocean (cnis®). NDVO02 (red
line) and NDVO1 (turquoise line) have been obtainedfter 1500 years of run with the OGCM
ORCAOQ2-LIM. SIM (blue line) and BL (yellow line) have been reported respectively from
Simmons et al. (2004a) and Bryan and Lewis (19790 NDVO02 and SIM the K, is tidally driven
(TM). Thought NDV02 and SIM K, have been parameterized in the same way, NDV02 rabeen
performed with different internal wave drag field, type of vertical coordinates and OGCM.
NDVO1 has a uniformK, (K,=0.1cm’s™), while an arctangent profile is applied in BL. Nde the
significant differences of meanK, between the two TM experiments (NDV02 and SIM). Tase
differences derive from the TM parameterization degndence with the vertical resolution, what is

treated in NDVO02 by using partial-step vertical coodinates.
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Figure 5

Total meridional overturning streamfunctions arising from the ocean general circulation model
ORCAZ2-LIM after 1500 years of run for two different experiments (NDV0O1 and NDVO02, left and
right column respectively). In NDVO02 theK; is tidally driven while NDVO1 has a uniform K,
(K=0.1cm?s™). The contour interval is 2Sv for the global ocearitop row) and 1Sv for the Atlantic
Ocean (bottom row). Note that in NDVO02, there is arappreciable intensification of the cell
associated with the Antarctic Bottom Waters (AABW)for the global ocean. The intensity of the
AABW at 30°S goes from -10 Sv in NDVO1 to -19 Sv iNDV02, what is in relatively good
agreement with inverse data-based model (Ganachauhd Wunsch, 2000; Sloyan and Rintoul,
2001a; 2001b). For the Atlantic Ocean at 40°N, theris a deepening of the cell associated with the
North Atlantic Deep Waters (NADW) that goes from 3®0m in NDV01 to 3800m in NDV02. In
NDVO02, the spatial structure of the NADW is strongy modified during its southward path,
revealing intense K, variations along deep western boundaries. BetweeP0°N and 20°S, the

NADW transport only slightly increase from -13 Sv NDVO01) to -14 Sv (NDV02).
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Figure 6

Total meridional overturning streamfunctions (MSFs) arising from the ocean general circulation
model ORCAZ2-LIM after 1510 years of run when the vetical diffusivity ( K,) is parameterized by
taking into account of tidally driven mixing (NDVO02 experiment). The MSFs have been
converted into a transformation per density classdj: referenced at 4000m) using a density-
binning method with a 0.1 kg.m® binning interval (Nurser et al., 1999). MSFs havebeen
performed with 5-day outputs averaged over the tetast years. The contour interval is 2 Sv for
the global ocean (upper-left panel) and 1Sv for théitlantic, Pacific and Indian sub-basins
(upper-right, lower-left and lower-right panels, respectively). Note that in the Atlantic Ocean the
southward flux formed of lower NADW and upper AABW is almost completely concentrated

around 45.75 kg.n.
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Figure 7

Meridional heat transport for the global ocean as prformed by the ocean general circulation
model ORCA2-LIM for two different experiments, namey NDVO1 (black-dotted line) and
NDVO02 (solid red line) (units: petawatt, 1petawatt= 10"°W). In NDVO2 the K, is tidally driven
while NDVO1 has a uniformK, (KZ:O.lcmzs'l). Note that between 10°S and 55°S the meridional

heat transport in NDV02 is 10% higher than in NDV01
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Figure 8

Average vertical profiles of temperature (left pan® and salinity (right panel) biases measured as
a departure from climatology (Levitus, 1998) for tle world ocean. Results have been performed
with the ocean general circulation model ORCAOQ2-LIMfor two different experiments, namely
NDVO1 (red line) and NDVO02 (blue line).In NDVO02 the K, is tidally driven while NDVO1 has a
uniform K, (K,=0.1cm?s?). Note that from 2500m depth, temperature and sality biases are
systematically twice smaller in NDV02, while conclsions are more reserved in the first 2000m

depth. Modifier
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Conclusions et Perspectives

Conclusions

Ce travail est une étude des effets de la marée sur la circulation océanique grande échelle
a I’équilibre. Les effets potentiels de la marée ont été explorés a travers trois mécanismes
caractéristiques : (7) le réchauffement interne lié a la dissipation de ’énergie de marée,
(17) V'existence d’une circulation résiduelle d’extension mondiale associée a la dynamique
non-linéaire de la marée et (iii) le mélange vertical induit localement par la dissipation de
I’énergie de marée.

* Le réchauffement interne L’essentiel de ’énergie de marée est dissipée en énergie
interne par frottement sur le fond (~3/4) ou lorsque la marée génere du mélange vertical
(~80% du 1/4 restant). Néanmoins, a des profondeurs caractéristiques de la formation de
AABW, cette énergie, bien que notable, est au moins un ordre de grandeur inférieure a celle
associée au flux géothermique, soit 10 %. Par comparaison, ’augmentation de I'intensité
de la circulation profonde associée a la AABW est donc au maximum de 0.5 Sv, soit ~2.5
% des 20 Sv communément attribués a la AABW . Contrairement au flux géothermique,
I'impact de ’énergie de marée dissipée en chaleur sur la circulation profonde doit donc
rester du second ordre.

* La circulation résiduelle de marée (CRM) La CRM est générée par le transport
de Stokes et le transport associé a la dynamique non-linéaire de la marée. L’obtention de
la CRM s’est faite par 'intermédiaire d’'un modele barotrope de marée haute précision,
et nous en donnons pour la premiere fois une description globale. La circulation se fait
selon des gyres de grandes échelles dont les intensités s’étalent de —0.55 Sv a 0.65 Sv.
Les trois gyres qui présentent un transport maximal sont situées au-dessus du plateau des
Malouines, autour de 1’Australie et autour des archipels des Philippines et des Célebes.

Ces gyres engendrent une circulation d’overturning de faible amplitude (~ 0.2 Sv)
qui est introduite sous la forme d’'un forgage extérieur dans un modele d’océan dédié au
climat. Apres avoir simulé 1500 ans, la réponse de 'océan global est du méme ordre de
grandeur en magnitude que celle du forgage (~ 0.2 Sv), et se localise principalement dans
les zones de forts gradients. Les effets de ce forcage sur le MOC global sont négligeables.
Nous concluons donc que la CRM peut étre négligée dans les OGCM pour étudier le
climat.

* Le mélange vertical induit (TM) Le TM est associé a la dissipation de I’énergie
des ondes internes générées par la marée (~1/4 de Iénergie totale). Seuls ~20% de cette
énergie est transformée en flux turbulent de flottabilité et in fine en mélange vertical.
D’un point de vue technique, nous avons montré que 'utilisation de la paramétrisation
du TM qui préexistait, nécessitait des aménagements numériques pour étre pertinente.
Comme solution, nous suggérons d’utiliser la coordonnée verticale “partial-step”. Ainsi, la
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paramétrisation du mélange vertical induit par la marée dans un OGCM confirme le réle
fondamental joué par le TM sur le transport des masses d’eaux abyssales. A 30° S, I'inten-
sité du transport associé a la AABW est doublée (19 Sv) dans le cas ol 'on tient compte
du TM, et ce en bon accord avec les estimations issues des modeles inverses (21+2 Sv).
Cette intensification de la AABW est associée a une augmentation du transport méridien
de chaleur vers le sud de ~10%. Concernant la NADW , nous constatons que I'introduction
du TM a pour effet (i) d’approfondir les eaux formées entre 40° N et 50° N d’environ
500 m, et (i¢) d’altérer son écoulement vers le sud le long du bord Ouest. Néanmoins,
Iintensité du transport associé a la NADW est nettement moins influencée par le mélange
vertical intérieur que celle associé a la. AABW (entre 10° N et 30° S le transport d’eaux
profondes vers le sud associé a la NADW est augmenté de 1 Sv dans les cas avec TM). A
partir de 3000 m de profondeur les biais du modele en température et salinité pris sur le
globe sont systématiquement divisés par deux. Néanmoins, en surface ou localement sur
toute la colonne d’eau, les caractéristiques des masses peuvent étre moins proches de la
climatologie avec le TM que sans.

Par conséquent nous concluons : (1) que leffet des marées sur la circulation grande
échelle et in fine sur le climat ne peut étre significatif qu’a travers le mélange verti-
cal qu’elles génerent en se dissipant; (2) que lorsque ce mélange vertical induit est pa-
ramétrisé “correctement” dans les OGCM, les transports de la circulation abyssale sont
considérablement modifiés en accord avec les estimations et (3) pour en savoir plus il est
maintenant nécessaire de tenir compte des 2/3 de I'énergie de marée qui sont rayonnés
loin du site de génération.

Discussion-Perspectives

La section suivante présente les perspectives directes de ce travail de these, mais aussi
les perspectives qui apparaissent pertinentes a travers les travaux en cours de la commu-
nauté scientifique.

* Diagnostique & Validation Devant les obstacles expérimentaux auxquels se heurte
inévitablement la connaissance de la THC | la seule solution accessible resta longtemps
la construction de modeles conceptuels assujettis a de nombreuses hypothéses et étayés
par des expériences de laboratoire (e.g Stommel & Arons, 1960). Aujourd’hui les obs-
tacles expérimentaux demeurent mais la construction de modéles numériques permet une
approche complémentaire. Néanmoins, pour étre réellement productive ’approche OGCM
requiert deux aspects fondamentaux : (i) la mise en place de diagnostiques performants
pour comprendre et interpréter les mécanismes mis en jeux dans la circulation abyssale et
(1) la validation des résultats issus des simulations.

Des diagnostiques récents ont été développés pour étudier la transformation des masses
d’eaux dans 'océan Austral (Iudicone et al., 2007a; 2007b). Ces études permettent de
clarifier le role joué par les flux de surface et celui tenu par le mélange vertical. Des diag-
nostiques lagrangiens suggerent que ~40% de l'export net de NADW “upwell” (remonte)
dans I'océan Austral, au sud du front polaire, tandis que ~40 autres % sont transformés
en eaux Antarctique de fond, soulignant le réle fondamental de 'océan Austral dans la
transformation des masses d’eaux. En outre, une analyse quantitative de la dynamique
montre que le mélange vertical est responsable pour moitié de la transformation des eaux
modales subantarctiques ( SAMW ) en eaux intermédiaires (IW ) et en eaux profondes
circumpolaires hautes (UCDW ).
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Concernant la validation de la circulation abyssale, une des seules méthodes pertinentes
aujourd’hui consiste a regarder la répartition de traceurs passifs de 'océan profond tels
que I'hélium 3 (H?3) ou les chlorofluorocarbures (CFC-11). La répartition de ces traceurs
est particulierement bien décrite par les données, et la paramétrisation d’une source qui
injecte de ’H? au niveau du manteau lithosphérique permet de comparer et d’évaluer la
circulation profonde des OGCM avec les données (Dutay et al. 2002 ; 2004). II serait donc
intéressant d’analyser les effets du TM sur la circulation abyssale a travers son impact
sur la répartition de I’H3.

D’autres méthodes existent pour mesurer la circulation abyssale, mais elles n’ont pas
encore atteint un niveau de maturité suffisant pour étre exploitées. C'est le cas (i) des
mesures des variations du champ électromagnétique effectuées a partir du fond par des
instruments sysmologiques (Lefebvre J-M, 2007 -communication personnelle-), (i7) de I’en-
registrement de certains “profileurs” de courants déployés sur la totalité de la colonne d’eau
(Wilson, 1994) et (iii) des mesures des variations du géoide issues de la mission GRACE!
(Wahr et al., 2002 ; Jayne, 2006).

* Applications Directes Dans les perspectives possibles & ces travaux on peut aussi
mentionner un certain nombre d’applications directes de la paramétrisation du mélange
vertical induit par la marée. Les domaines d’application concernent entre autre : la dis-
sipation de I’énergie de marée dans les mers semi-fermées, 1’étude de la formation d’eaux
profondes dans les modeles couplés, le mélange des eaux douces a ’embouchure des grands
fleuves, le role du mélange vertical sur 1’écosystéeme marin ou la dissipation de I’énergie de
marée au cours du dernier age glaciaire.

Koch-Larrouy et al. (2006) ont démontrés le role fondamental joué par I’énergie de
marée disponible pour le mélange vertical dans la détermination des caractéristiques des
masses d’eaux de I’ ITF . La validité de cette approche repose sur deux caractéristiques
intrinseques de la zone étudiée : (i) 'existence d’un signal de marée trés important dans I’
ITF et (i7) la présence de mers et de bassins semi-fermés dans lesquels I’énergie rayonnée
par les marées est entierement piégée. La reproductibilité de ’approche menée par Koch-
Larrouy et al. (2006) est donc soumise & ces deux conditions, on peut donc raisonnablement
penser pouvoir I’appliquer d’une part a la baie d’Hudson, dans laquelle on releve un signal
de marée intense et dans une moindre mesure aux mers de Weddell et de Ross dans
lesquelles on note des signaux baroclines intenses (Robertson, 2005a,b).

En Atlantique Nord les eaux légeres apportées par les rivieres et la glace des zones
cotieres sont advectées en mer du Labrador et au Sud du Groéenland. Dans les OGCM
un mélange vertical sous évalué a pour effet d’inhiber la convection et la formation d’eaux
profondes caractéristique de cette zone. Cet effet est a I’origine de biais en salinité dans les
modeles au niveau des couches de surface. A partir d’'une paramétrisation du K, basée sur
les valeurs du nombre de Richardson, Lee et al. (2006) ont étudié les impacts du TM dans
un modele couplé océan-atmosphere. En se focalisant sur I’ Atlantique Nord, ils ont montré
que le TM était susceptible de modifier les conditions de surface de la mer en augmentant
sa salinité et in fine sa densité. Ainsi en mer du Labrador et au sud du Groéenland, la
ventilation des masses d’eaux est plus importante dans un modele incluant le TM que
sans, et les eaux qui y sont formées sont plus jeunes. En outre, les biais en salinité du
modele sont réduits en surface. La paramétrisation du TM étudiée au cours de cette these
peut donc concerner tous les modélisateurs qui s’intéressent a 1’ Atlantique Nord et dont
les modeles présentent des biais en salinité importants dans les couches de surfaces. La

LGRACE pour Gravity Recovery And Climate Experiment

137



problématique qui apparait dans les modeles de 1I’Atlantique Nord est transposable a un
certain nombre d’autres régions ou le mélange vertical des eaux douces de surface avec les
eaux plus denses environnantes joue un role crucial. On peut donc également s’attendre a
des impacts significatifs de cette paramétrisation dans les mers de Ross et de Weddell ou
dans les embouchures des fleuves qui présentent un débit et un signal de marée important
(e.g I’Amazone, le Congo, le Niger, le Parand, le Yangtsé, la Gironde, etc.).

Le mélange vertical induit par la marée a-t-il un impact sur 1’écosysteme marin? En
effet, I'intensité du K, est maximale sur les marges continentales et pres des cotes, il est
donc susceptible : (i) de modifier la distribution des nutriments dans la couche euphotique,
(71) de moduler ainsi la production primaire et in fine (iii) de jouer sur la production
de carbone exportée en profondeur par la pompe biologique i.e d’impacter les puits
océaniques de C'Oz. Schmittner et al. (2005) ont étudié la question a 'aide d’un modele
global de I’écosystéme marin dédié a des simulations longues durées i.e ~1000 ans. En
étudiant la sensibilité de leur modele au mélange diapycnal, ils sont arrivés a la conclusion
que le meilleur accord entre leur modele et les mesures globales de température et de
salinité, de concentration de radiocarbone profond, de nutriments et de chlorophylle était
obtenu lorsqu’ils tenaient compte du mélange vertical induit par la marée. L’impact du
TM ne se résume donc pas a modifier la distribution des traceurs actifs, sur le long terme
et a I’échelle globale, il agit aussi directement sur les traceurs passifs.

Enfin, au cours du dernier age glaciaire (LGM)? le niveau moyen des océans était plus
de 100 m en dessous du niveau actuel. La fraction de la bathymétrie représentée par les
marges continentales et le BF caractéristique de ces marges étaient donc plus faible durant
le LGM qu’aujourd’hui. Par conséquent, le flux de la marée étant moins dissipé, il devait
étre plus rapide en plein océan, conduisant in fine & un réle quantitatif des marées plus im-
portant. Egbert et al. (2003) ont estimé que durant le LGM, la dissipation de la marée sur
le globe était plus intense de 50%. A contrario de toutes les paramétrisations préexistantes,
celle étudiée et implémentée au cours de cette thése permet de rendre compte dans les
OGCM d’un mélange vertical induit par la marée évoluant de paire avec I’état de I'océan
a chaque instant. Cette propriété en fait le dernier chainon pour étudier I’augmentation
de 50 % du mélange vertical induit par la marée au cours du LGM . Des études en cours
suggerent néanmoins que cette augmentation du TM au cours du LGM conduirait a une
faible augmentation de l'intensité de la THC id.e de l'ordre de 1 % (Montenegro et al.,
2007 -a paraitre-).

* Améliorer la qualité de la CRM Concernant la circulation résiduelle de marée,
I’étude menée sur la CRM montre qu’elle peut étre négligée dans les OGCM pour étudier
le climat. Néanmoins des non-linéarités locales du systéeme peuvent toujours conduire a
des modifications régionales de ’état de 'océan. Dans cette optique, un calcul de la CRM
avec une résolution plus importante permettrait de mieux prendre en compte les variations
de la bathymeétrie, ce qui demeure fondamental pour résoudre correctement les schémas
de circulation de la CRM a I’échelle locale.

* Améliorer la paramétrisation du K. En sus des applications directes de la pa-
ramétrisation du TM, il est encore possible d’améliorer la paramétrisation du mélange
vertical induit par la marée pour trois raisons : les estimations de certains parametres ont
un caractére empirique (g, &, la formes de F(z,y, z) et celle de E(x,y)), les approxima-
tions faites dans le modele d’Osborn (1980) sont parfois discutables (I'), enfin approche
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énergétique suggere un traitement a priori de ’énergie de marée disponible pour le mélange
afin de la prescrire dans le modeéle.

L’estimation ¢ = 1/3 repose sur des expériences menées dans la région Hawaienne.
En réalisant des tests de sensibilité sur ce parametre et en recherchant a minimiser les
biais en température et en salinité, Canuto et al. (2007 -a paraitre-) suggerent une valeur
globale pour ¢ de 'ordre de 0.7. Des études ont montrées I'importance des instabilités
paramétriques subharmoniques ( PSI) au niveau de la latitude critique® (MacKinnon &
Winters, 2005). Les PSI entrainent un transfert d’énergie des premiers modes baroclines
vers des modes subharmoniques ¢.e dont le nombre d’onde horizontal est divisé par deux
et dont 'amplitude est plus faible. Cette instabilité est générée par des termes d’advection
non-linéaires du gradient horizontal des courants de marée. Autour de la latitude critique
(plus exactement la ou les rayons d’énergie de la marée barocline traversent la latitude
critique) les PSI sont donc susceptibles d’engendrer des valeurs de ¢ trés supérieures a
1/3, et ce particulierement en surface et au fond i.e la ou le premier mode barocline est
dominant. Ces processus de cascade de I’énergie d’une onde primaire relativement grande
échelle vers deux ondes incidentes d’amplitude plus faible et de fréquence deux fois moins
importante engendrent une dépendance latitudinale de la distribution des * hotspots” de
mélange vertical induit par la marée (Hibiya & Nagasawa, 2004 ; MacKinnon & Winters,
2005 ; Hibiya et al. 2006 ; Kunze et al., 2006). On peut donc suspecter que cette dépendance
latitudinale se retrouve également dans la distribution du parametre q.

L’estimation de la fonction de répartition verticale (F'(z)) résulte de profils microstruc-
tures établis au-dessus du bassin Brésilien (StLaurent et al., 2001), sa forme exponentielle
est également sujette a caution. Des études récentes basées sur un grand nombre de me-
sures hautes résolutions issues de profils microstructures L-ADCP et CTD (Kunze et
al., 2006 ; Decloedt & Luther 2007 -a paraitre-) plaident en faveur d’un profil de K, en
loi de puissance plutot qu’une intensification exponentielle du K, en allant vers le fond.
F(z) possede également un dépendance en (x,y) liée a la topographie locale, cependant
la topographie limitrophe joue également un role similaire qui conduit a une décroissance
exponentielle horizontale (Decloedt T., 2006 -communication personnelle-).

L’estimation du taux de conversion de la marée barotrope vers les marées internes
(E(z,y)) reste un champ actif d’investigation. Soumise & un banc d’essai sur des cas
théoriques avec solutions analytiques, la formulation de E(z,y) o<V H? semble démontrer
une meilleure capacité a rendre compte des bons transferts d’énergie que la formulation
ocH?(Lyard F., 2007 -communication personnelle-).

Plus fondamentalement, le modele d’Osborn (1980), sur lequel repose la paramétrisation
du TM ainsi que toutes les estimations du taux de dissipation de TKE, requiert des ap-
proximations qui ne font pas l'unanimité de la communauté scientifique (Marchal O.,
2006 -communication personnelle-), a savoir : 'hypothése de turbulence stationnaire et
I’hypothese que les flux turbulents de flottabilité admettent avant tout une dépendance
linéaire aux gradients verticaux des parametres moyens. Ces deux hypotheéses pourraient
étre mises a défaut lors de processus fortement non-linéaires a ’origine de la dissipation de
Pénergie de marée. Tres récemment Canuto & Dubovikov (2006) ont introduit une efficacité
de mélange gouvernée par la méso-échelle et qui, contrairement au modele d’Osborn-Cox,
possede une dépendance verticale.

Concernant 'approche énergétique suggérée dans le chapitre 3 de la partie -III-, elle
plaide en faveur d’un traitement a priori de 1’énergie de marée disponible pour le mélange,

3La latitude critique correspond & la latitude ot le paramétre de Coriolis (égal & la composante verticale
locale de la vitesse angulaire de la terre) coincide avec la fréquence de la marée de surface (soit 30° pour la
marée diurne et 75° pour la marée semi-diurne). Dans ce cas, toutes les composantes de la force de Coriolis
deviennent importantes, c’est-a-dire que la composante horizontale locale ne doit plus étre négligée.
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afin de la prescrire correctement dans le modele. Ce traitement répond a la contrainte
liée a la présence de niveaux verticaux discrets dans le modele. L’intégration verticale de
la fonction de répartition verticale F' devant rester unitaire, il est nécessaire de traiter
ce probleme numérique tout en respectant la quantité d’énergie totale disponible sur la
colonne d’eau et sur le globe.

Postulant que la majeur partie de la dissipation de la marée est réalisée dans la couche
limite de fond, y compris en plein océan, Canuto et al. (2007 -a paraitre-) ne font de la
paramétrisation du TM qu’un ingrédient parmi d’autre pour résoudre l'effet de la marée
sur la circulation grande échelle. Les autres ingrédients utilisés dans cette étude découlent
de 'ambition de mettre en place une couche limite de fond controlée par l'intensité des
courants de marées, pensée de fagon entierement analogue a la couche limite du surface de
l'océan i.e la couche de mélange. Pour ce faire, le frottement sur le fond, le coefficient de
trainée et la vitesse de frottement sur le fond doivent étre reconsidérés pour tenir compte
de I'intensité des courants de marées qui peut étre élevée au fond. En outre un cisaillement
intensifié par le fond est mis en place pour tenir compte du fait qu’au fond les courants
moyens de marée sont généralement plus intenses que les courants moyens. En dépit de
la paramétrisation de nombreux processus concernant la marée, les résultats démontrent
que 'impact le plus significatif est du a la paramétrisation du TM.

* Les 2/3 d’énergie rayonnées Un des principaux défauts de cette paramétrisation
réside dans le fait qu’elle ne tient pas compte de la fraction d’énergie qui rayonne (~2/3).
Pour cette raison fondamentale, I'exercice qui consiste a regarder les effets de la marée a
I’échelle climatique nous oblige a considérer un certain nombre de méthodes alternatives.

Le travail mené par Koch-Larrouy et al. (2006) est entre autre, une tentative de tenir
compte de cette énergie rayonnée. Cependant la reproductibilité de cette approche est
soumise a la présence dans la zone étudiée de mers semi-fermées et de courants de marées
intenses, ce qui en restreint le champ d’application.

Des alternatives orientées sur les mesures tres haute résolution de la dissipation semblent
possibles. Hibiya et al. (2006) suggerent une carte du K, estimée au niveau de la ther-
mocline et que 'on peut interpréter comme la signature de ondes internes qui rayonnent
préférentiellement dans les zones de forts gradients de densité. On peut imaginer qu’une
telle carte du K, associée a la paramétrisation de TM témoignent de la totalité de I’énergie
de marée dédiée aux ondes internes (~1 TW). Une approche beaucoup plus satisfaisante est
probablement 1'utilisation d’une nouvelle paramétrisation du K, pour laquelle il est pos-
sible de remonter a 1’énergie disponible pour le mélange. Decloedt et al. (2007 -a paraitre-)
proposent un carte tridimensionnelle du K, sur le globe, basée sur un nombre important
de mesures hautes résolutions et qui dépend de la rugosité de la topographie. A partir
des mesures de N? effectuées simultanément avec celles du K, il est possible de retrouver
I’énergie disponible pour le mélange vertical (K,N?).

D’autres approches tentent de résoudre la propagation des ondes internes de fagon
plus ou moins directe. Simmons et al. (2004b) utilisent un modele de marée barocline
global haute résolution comprenant de 2 a 10 couches avec une résolution de 'ordre du
1/8%me de degré, le tout forcé par une marée barotrope. Ainsi ils aboutissent & une carte
globale du taux de conversion de la marée calculé de maniere directe et de la direction
de propagation des Ol. Néanmoins dans cette étude, la génération des Ol est considérée
comme un phénomene adiabatique i.e controlée entierement par la physique adiabatique
des premiers modes internes. Par conséquent les modes élevés, la turbulence et le mélange
diapycnal qui controlent la fraction d’énergie dissipée localement et celle qui rayonne ne
sont pas résolus. L’énergie de marée rayonne essentiellement au travers de la propagation
des premiers modes internes. Rainville & Pinkel (2005) ont mis au point une méthode que
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permet de calculer la direction de propagation des rayons d’énergie associés aux premiers
modes internes en présence de courants barotropes méso-échelle. Leur étude suggere que
la modulation de phase des Ol par les courants méso-échelle est capable d’expliquer en
partie leur dissipation. Enfin, notons I’existence de projets d’avant garde dont ’objectif est
d’arriver a résoudre la génération, la propagation et la dissipation des Ol : (i) grace a des
modeles non-hydrostatiques, tridimensionnels, tres haute résolution, basé sur une grille
éléments finis non-structurés (Lyard et al. projet T-UGOm -communication personnelle-)
ou (i7) en imbriquant un modele de marées barotrope et barocline sur la grille d'un OGCM
trés haute résolution (Arbic, 2006)*.

Dans le méme ordre d’idée, nous concluons ces perspectives en mentionnant un travail
entrepris au début de cette these, dont I'objectif était d’introduire une marée explicite dans
un OGCM haute résolution, afin d’étudier I'impact des marées sur la circulation grande
échelle. Seule la premiere étape de ce travail a été réalisée dans le cadre de cette these, au
profit des méthodes alternatives présentées. Initialement, nous avons donc mis au point
une surface libre explicite capable de résoudre le mode externe rapide de la marée par la
méthode de time-splitting. Le bon comportement de la solution a permis d’implémenter
cette surface libre explicite dans la version de référence de NEMO . Aujourd’hui cette
dynamique est prolongée dans le cadre du projet MERCATOR dont I'un des chantiers est
de simuler une marée explicite globale avec une version de NEMO au 1/12¢™¢ de degré,
i.e avec une topographie réaliste et une résolution suffisante pour résoudre la propagation
du premier mode interne.

cf. http ://www.ig.utexas.edu/people/staff/arbic/ : Embedding a forward model of barotropic and
baroclinic tides into a high-resolution general circulation model. Sole PI on five-year award for 553.115
dollars from Naval Research Laboratory, starting September 1, 2006... :-)
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Annexe A

Ondes Internes de Gravité

Les ondes dans un fluide

Les ondes dans un fluide doivent leur existence a la présence de forces de rappel. Ces
forces agissent au cours d’une perturbation du milieu, lorsque le fluide est écarté de sa
position d’équilibre. Elles vont amortir la perturbation et permettre de ramener le milieu
vers sa position d’origine. Au cours de ce retour, en raison des forces d’inertie, la position
d’origine va étre a nouveau dépassée dans 'autre sens. Le sens des forces de rappel va
s’inverser et le phénomene se répéter. Ce mécanisme génere une oscillation autour de la
position d’équilibre

Le type des ondes ainsi générées dépend des caractéristiques de la force de rappel.
Pour un fluide géophysique tel que 'océan, cela peut étre les forces de gravité (e.g les
ondes internes ou les ondes de surface du type houle), mais aussi la tension de surface
(pour les ondes capillaires), la gradient de pression (pour les ondes acoustiques) ou la
force de Coriolis (pour les ondes de Poincaré et de Rossby). Dans tous les cas!, si ’énergie
associée a la perturbation se propage, les particules elles, ne font qu’osciller et transmettre
Pénergie, apres quoi elles retrouvent leur position d’équilibre (dans approximation de la
théorie linéaire). Quels types d’ondes est-il pertinent de prendre en compte ? La réponse
dépend des échelles et du cadre d’intérét. A I’échelle de 'océan, les ondes de Rossby sont
visibles tandis que pour un voilier, les vagues générées par le vent sont plus importantes.

Dans cette étude il est question d’un type d’ondes spécifiques, celles qui se propagent
a l'intérieur des fluides, dont 'amplitude est maximale sous la surface et que nous avons
abordées dans les deux sections précédentes : les ondes internes (Ol). Un témoignage
historique de 'observation des Ol est donné par Benjamin Franklin dans une lettre de
1762. A bord d’un bateau, il observe dans une “lampe Italienne” des mouvements impor-
tants de l'interface huile-eau, tandis que la surface semble immobile; ce qu’il n’a aucun
mal a reproduire grace a des expériences en cuve. Ces ondes se produisent dans des eauz
stratifiés en densité et/ou dans des fluides tournants, ce qui rend leur étude pertinente a
Péchelle géophysique (grand lacs, océan, atmosphere, magma). En déferlant les Ol sont
susceptibles de produire un mélange vertical (cf. figure 2.4) & l'origine du maintient de la
stratification abyssale (cf. chapitre 1). Dans cette section il est donc proposé une synthese
des principaux résultats de la théorie linéaire des ondes internes. Pour une discussion
des résultats et des calculs plus détaillés, le lecteur est invité a consulter les ouvrages de
référence (Lamb, 1945 ; LeBlond & Mysak, 1978 ; Gill, 1982 ; Pedlosky, 1987 ; 2003).

'La houle génére néanmoins une circulation résiduelle appelée dérive de Stokes, ce processus n’apparait
pas dans la théorie linéaire (cf. chapitre 1 partie -III-).

156



Les ondes de gravité de surface? ne sont pas & proprement parlé des Ol. Cependant
il est souvent possible de faire un parallele entre les processus régissant les Ol et ceux des
ondes externes qui sont plus intuitifs car observés en surface. De plus le mode externe de
la marée se propage comme une onde de gravité de surface shallow-water, c’est pourquoi
nous rappelons la relation de dispersion des ondes de gravité de surface.

w? = gk-tanh(kH) (A1)

* En eau profonde (H >> X i.e tanh ~ 1) elle devient :

— Q — Q R K . .
W = gk — { o ak g (Milieu dispersif) (A2)
¢ = ok = Col2

* En eau peu profonde (H << X i.e tanh(x)~z) elle devient :

w? = gk*H = ¢, = ¢, = \/gH (Milieu non dispersif) (A.3)

ou ¢, est la vitesse de phase de I'onde (correspond a la vitesse de propagation de la
créte de l'onde) ; ¢4 est la vitesse de groupe de l'onde (correspond a la vitesse de pro-
pagation de I’énergie de 'onde, ainsi que celle a laquelle se déplace un paquet d’ondes a
travers l'océan). En eau profonde, la vitesse de phase dépend de la longueur d’onde. Les
ondes longues se déplacent plus vite. Dans ’approximation d’une eau profonde, la vitesse
de groupe est la moitiée de la vitesse de phase. Ceci signifie que si on pouvait suivre un
paquet d’onde se déplacant sur I’océan, on verrait les crétes des ondes apparaitre a ’arriere
du train d’ondes puis se déplacer a l'intérieur du train et finalement disparaitre a ’avant,
et ceci & une vitesse deux fois plus importante que celle du groupe. Cette propriété de
dispersion des ondes de surface océaniques est utilisée pour localiser les orages.

Pour les ondes océaniques de surface, la direction de propagation de I’énergie est per-
pendiculaire a la créte des ondes. Plus généralement, pour d’autres types d’ondes telles
que les ondes de Kelvin ou de Rossby, la vitesse de groupe n’est pas nécessairement per-
pendiculaire a la crete des ondes.

2Les ondes de gravité de surface sont aussi appelées ondes externes.
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Equation du mouvement dans un fluide continiment stratifié

Les équations du mouvement dans un fluide continiment stratifié (i.e pour lequel
le profil vertical de densité a 1’état de repos est une fonction continue p(z)) permettent
d’établir une relation de dispersion qui relie les pulsations temporelles et spatiales des
ondes présente.

Pour obtenir un telle relation il est nécessaire de faire un certain nombre d’hypotheses, a
savoir ici que : le fluide est continiment stratifié et incompressible (i.e il y a conservation
de la quantité de chaleur et de sel), la densité est supposée constante excepté dans sa
contribution a la quantité de mouvement verticale ( i.e approximation de Boussinesq),
les effets de viscosité sont négligés et I’amplitude des ondes considérées est suffisamment
faible pour qu’on s’autorise & négliger les termes non-linéaires dans toutes les équations.

Les équations de conservations de la quantité de chaleur (T') et de sel (S) sont linéarisées
autour d’un état de repos du fluide, définit par p(z) (i.e T(z) et S(2)), p(z) et 1 = 0.
Cette hypothese revient a considérer que les anomalies de densité sont dues uniquement
a ladvection verticale du profil de densité p(z).

A contrario, un certain nombre d’hypotheses ne sont pas retenues car elles s’averent
trop restrictives dans un cadre d’application assez large. L’approximation hydrostatique
n’est pas retenue car on s’intéresse a des cas ou la longueur d’onde horizontale n’est pas
nécessairement tres supérieure a la longueur d’onde verticale. En outre, la fréquence des
ondes considérées n’est pas nécessairement tres supérieure a la fréquence de Coriolis. Les
effets de la rotation de la terre ne sont donc pas négligeables. Enfin, la propagation des Ol
de 'océan ayant lieu préférentiellement dans la thermocline, il est important de considérer
une fréquence de Briint-Vaisdild (N?) non constante (i.e N?(z) = —p%%).

Finalement les équations de conservation de la quantité de mouvement, de la masse,
de la quantité de chaleur et de sel peuvent s’écrire :

(';1:_ Yy — _plogi (A.4)
% ~ poéVQw _ 0 (A7)
gz N gz N 8815 _ 0 (A.8)

ol po est la densité de référence, f le parametre de Coriolis, p et p les perturbations res-
pectivement des champs de pression et de densité de 1’état de repos, (u,v) les composantes
horizontales de la vitesse et w la vitesse verticale.
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Ondes internes dans un fluide contintiiment stratifié

* Cas sans rotation Pour une onde propagative de la forme w(z,y, z) = Wo-etkatlytmz—wt)

et en éliminant toute les autres variables dans les équations (A.4-A.8), on peut obtenir
une équation de w :
82

ﬁv% + N*VHw = 0 (A.9)

Rve 2 Afini ; 2 = 9 4 9 | 9 2 — 9 4 9%
ou V# et V¥; sont définis respectivement par V* = a2t o5 +o2 et Vi = 52 T By

L’équation de dispersion s’écrit alors :

(A.10)

T R r2+m? e =0

k2 112 w = cos() N
: . @

Cq
* Cas avec rotation Pour obtenir (A.11) on procede comme dans le cas sans rotation,
en considérant une onde propagative cette fois-ci de la forme w(z, y, 2z) = w(z)-e'krHy—wt)
ce qui donne :

0? 0w
soit :
0% (N? =) (k2 +1?) .
9.2 I 2 w =0 (A.12)
En posant :
k2 4+ 12)(N?%(2) — w?
m*(z) = ( 3&_}2) ) (A.13)
L’équation (A.12) se simplifie :
2 A
‘22’ + m2(2)b = 0 (A.14)
z

Pour des m? < 0, les solutions de (A.14) sont de la forme e?, ce qui signifie que

le dynamique est piégée en surface, il s’agit donc d’ondes de surface qui se propagent
horizontalement. Pour des m? > 0, (A.14) admet des solution trigonométriques en z, ce
qui traduit un propagation des ondes internes sur la verticale. D’aprés I’équation (A.13)
une condition nécessaire a l'existence des Ol est que :

f<w<N

ou il est supposé que f < N, ce qui est vérifié dans la quasi-totalité de I’océan.

L’approximation de Wentzel-Kramer-Brillouin (WKB) permet d’obtenir la relation
de dispersion (A.16) en stipulant que les variation de N(z) sont faibles i.e les variation
relatives de N (z) sur une longueur d’onde verticale sont inférieure a 1. Sous cette condition,
les variations de m(z) données par (A.13) sont également faibles. Fondamentalement,
I'approximation WKB revient donc a considérer que les ondes se comportent localement
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comme des ondes planes, a condition que les variations de N(z) restent faibles. Dans ce

cas on a :

2n2 2
m) = S
Aot = v —
m2

En posant tan(f) = m/k, (A.16) prend la forme suivante :

2

w- =

f2sin0 + N%cos?0

(A.15)

(A.16)

(A.17)

L’intervalle d’existence des Ol (f < w < N) est important, de ce fait un certain
nombre de cas limites sont possibles suivant les valeurs de w (cf. tableau A.1).

Régime Basse fréquence Moyenne fréquence Haute fréquence
Approximation || Hydrostatique | Hydrostatique et Coriolis négligeable | Coriolis négligeable
Fréquence w~ f f<w<N w~N
Tableau A.1 — Les différent régimes et leur approximations.
1. Régime haute fréquence : w~ N mais w < N
Dans ce cas f2 est négligeable devant w? par conséquent d’aprés (A.15) :
E2(N2(z2) — w? N2E2
m? ~ (V(2) ) i.e w (A.18)

w? T m? 4k

On retrouve donc une équation de dispersion similaire a celle du cas sans rotation
i.e (A.10). Fondamentalement lorsque w ~ N mais w < N on peut négliger les effets
di & la force de Coriolis.

2. Régime basse fréquence :

w~ f mais w<N

Dans ce cas w? est négligeable devant N2, d’apres (A.15) on a donc :

m2~

k2N2
2 _ f2

T w

k2N2

e w24 3
m

(A.19)

Dans le régime basse fréquence on considére donc que dw/dt est négligeable dans
I’équation de la quantité de mouvement verticale, ce qui revient a formuler I’hy-
pothese hydrostatique.
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3. Régime moyenne fréquence : f <w < N
Dans cet intervalle (A.15) devient :

(A.20)

Par conséquent ce régime requiert les hypothéses d’hydrostatisme et de fluide en
rotation i.e pour lequel la force de Coriolis est non négligeable.

Energie associée a la propagation des ondes internes

A partir des équations du mouvement et en considérant les approximations de Boussi-

nesq, hydrostatique et de viscosité nulle, il est possible d’obtenir une égl)lation d’évolution

de I’énergie totale (£) qui fait intervenir la densité du flux d’énergie (J) (Gill, 1982) :

o€
5 +div] =0 (A.21)
ou I’énergie totale est définit comme la somme de ’énergie cinétique et potentielle :
e= mrvrmps L2y (A.22)
2 N2"po

et la densité du flux d’énergie est donnée par :

J=p(W+7+0) (A.23)

Le flux d’énergie (<7>) est donnée par la moyenne temporelle de 7 sur une longueur
d’onde ou sur une période. L’intégration de la composante normale de ce flux au travers
une surface permet de connaitre la quantité d’énergie qui traverse cette surface.

La figure A.1 représente le flux d’énergie de la marée interne (intégré sur la verticale)
générée par interaction de 'onde My avec I’archipel Hawaiien. Ce flux dérive d’un modele
numérique tridimensionnel, basé sur les équations primitive, non-linéaire, hydrostatique et
a coordonnées sigma. 7) est obtenu en intégrant sa composante normale sur les frontieres
de 5 domaines rectangulaires, placés a cheval sur l’archipel Hawaiien (domaines ou appa-
raissent les vecteurs). Comme dans le cas de Parchipel des Tuamotu, ’énergie des ondes
internes rayonne de part et d’autre de ’archipel dans une direction perpendiculaire aux
flancs.
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Figure A.1 — Flux d’énergie de la marée interne générée par interaction de 'onde M; avec ’archipel
Hawaiien et intégré sur la verticale (W.m ™). D’aprés Merrifield et al, 2001.
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Annexe B

Publication

Cette annexe est acceptée dans la revue Geophysical Research Letter :

Koch-Larrouy A., G. Madec, P. Bouruet-Aubertot, T.Gerkema, L. Bessiéres
and R. Molcard : On the transformation of Pacific Water into Indonesian ThroughFlow
Water by internal tidal mixing. Geophys. Res. Letter
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[1] The Indonesian archipelago is characterized by strong
internal tides, which are trapped in the different semi-
enclosed seas of the archipelago. Using tidal model results a
parameterization of the associated 3d tidal mixing is
developed. The resulting average vertical diffusivity is
1.5 cm?/s, which independently agrees with the estimates
inferred from observations. Introduced in a regional
OGCM, the parameterization improves the water mass
characteristics in the different Indonesian seas, suggesting
that the horizontal and vertical distributions of the mixing
are adequately prescribed. In particular, the salinity
maximum of the inflow water is reduced along the main
route, mainly in the Dewakang sill area. But also it is erased
in the Halmahera and Seram seas, the entrance of the eastern
route, so that salty waters doesn’t penetrate the Banda Sea.
As a result the simulated Indonesian Throughflow Water are
in good agreement with observations. Citation: Koch-
Larrouy, A., G. Madec, P. Bouruet-Aubertot, T..Gerkema,
L. Bessiéres, and R. Molcard (2007), On the transformation of
Pacific Water into Indonesian Throughtlow Water by internal
tidal mixing, Geophys. Res. Lett., 34, LXXXXX;, do1:10.1029/
2006GL028405.

1. Introduction

[2] The Indonesian Throughflow (ITF)uis the only low-
latitude passage between two oceans. Due to its strategic
position, it plays an importantirole in the global ocean and
climate regulation [Hirst and Godfiey, 1993; Wajsowicz and
Schneider, 2001]. ThewITF is divided into three main
branches that advect either north or south Pacific waters.
The main route drives Notth Pacific water, characterized by
a salinity maximum (34.8"psu, North Pacific Subtropical
Water, NPSW, black curve box 1 (Figure 1)), through the
Sulawesi Sea and the Makassar Strait, and exits through the
Lombok and Ombai Straits and through the Timor Passage
(Figure 1) [Gordon and Fine, 1996]. About 90% of the ITF
thermocline water flows through this main route with an
estimated transport of 10 £ 5 Sv (1 Sv = 10° m*/s) [Gordon,
2005]. The second route advects subthermocline water of
South Pacific origin through the Maluku Sea and the
Lifamatola Strait. It has a transport of ~1.5-3 Sv [Van
Aken et al., 1988; Gordon et al., 2003]. South Pacific waters
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characterized by a highes salinity maximum around
35.45 psu (South/Pacific Subtropical Water, SPSW, black
curve box 4 (Figure 1)) flow through the last route passing
by the Halmahera, Seram and Banda Seas [Gordon and
Fine, 1996]. About 10% of the thermocline water is
advected by this last branch with a transport of ~1 or 2 Sv
inferred from the balance between the exit and the entrance
[Gordon, 2005].

[3] In the Banda Sea, where the two routes of thermo-
cline-waters converge, there is no more signature of the two
salinitysmaxima. Instead, transformations of these Pacific
incoming waters has led to a unique water mass that has a
constant salinity below 20°C (34.58 psu, box 8 (Figure 1)).

[4] Several studies suggest that internal tides are respon-
sible for the intense mixing required for this transformation in
the ITF region [Schiller, 2004; Hatayama, 2004; Robertson
and Ffield, 2005]. The Carrére and Lyard [2003] model
gives the amount of energy transferred from barotropic tides
to baroclinic tides, which is particularly strong in this area
(Figure 1, middle plot). Over the Indonesian semi-enclosed
seas 0.11 TW is transferred, which represent 10% of the
energy transfer in the global ocean (1.1 TW) for a surface of
0.5% of the entire ocean. So the energy transfer averaged
over this area is 20 times higher per unit of area than the
averaged value over the entire ocean.

[5] The mean vertical diffusivity required to reproduce the
observed water mass transformations has been estimated
using an advection-diffusion model to be 1-2 cm?/s [Ffield
and Gordon, 1992; Hautala et al., 1996]. However, this
value is deduced from a T-S budget over the whole area and
cannot describe the spatial distribution of mixing. A few sets
of measurements and numerical experiments suggested that
mixing is highly variable in the Indonesian seas with clear
enhancement at sills and continental shelves (up to 60 cm?/s)
[Hatayama, 2004], as opposed to the sub-basins interiors
(0.09 cm?/s) [Alford et al., 1999; Ffield and Robertson,
2005; Robertson and Ffield, 2005]. Nevertheless the precise
locations of water mass transformations remain unclear.

[6] This study investigates the role of internal tidal
mixing on water mass transformation in the archipelago
sub-basins. With this purpose an OGCM (section 3) is used
with a specific parameterization that mimics the internal tide
effect in this particular region (described in section 2). The
main results about where this tidal mixing occurs and how it
affects water masses are presented in section 4. Conclusions
are given in section 5.

2. Tidal Mixing Parameterization

[7] Our parameterization of tidal mixing follows the
general formulation for the vertical eddy diffusivity pro-
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Figure 1. Mag of barotropic to baroclinic tides energy transfer (E) from the Carrére and Lyard [2003] model (logarithmic
scaling, TW/m”). Significant vertical diffusivitytis only generated in the red patches. Plots show horizontally averaged
properties in the 9 boxes indicated on the map: (left) T-S diagram of the World Ocean Data Base 2001 (solid black line),
Levitus et al. [1998] (dashed blaek line)y NOTIDES (blue line), and TIDES (red line) and (right) vertical profile of the

energy transfer [E(x,y).F(z)] (purple) éi&n‘i\fitlo_“ TW/m? and the vertical diffusivity (green) given in cm?/s. Vertical scale

is the temperature.

o
[ 4

posed by St. Laurent et al. [2002] and implemented by
L. Bessieres et al. (Improved tidally driven mixing in a
numerical model of the 0ceanigeneral circulation, submitted
to Ocean Modeling, 2006) in the OGCM used in this study.
In this formulation the vertical diffusivity resulting from
internal tide breaking, Ki;qe 18 expressed as a function of the
energy transfer from barotropic tides to baroclinic tides
which is a function of space and stratification:

qUE(x,y)F(2)

e 1)

ktidex =

Where I' = 0.2 is the mixing efficiency, N the Brunt-Visald
frequency, p the density, ¢ the tidal dissipation efficiency,
E(x,y) the energy transfer per unit of area from barotropic
tides to baroclinic tides and F(z) its vertical structure.

[8] In this formulation three key parameters have been
adjusted to the ITF region: ¢, E(x,y), F(z).

[v9] 1. The Indonesian archipelago is a complex geo-
graphic region with a series of large, deep, semi-enclosed
basins connected via numerous narrow straits. Once gener-
ated, internal tides remain confined within this semi-
enclosed area and hardly radiate away. Therefore all the

internal tides energy is consumed within this area. So it is
assumed that ¢ = 1.

[10] 2. E(x,y) has been inferred from a finite element
barotropic ocean tidal model [Le Provost et al., 1994;
Carrere and Lyard, 2003]. Four main regions of high
energy transfer can be distinguished on the map displayed
in Figure 1 (middle plot): In the eastern route (Halmahera,
Seram and Maluku Seas) 4.1 107> TW (40% of the energy
within the semi-enclosed seas) is dissipated. The western
route (Makassar, Flores Seas), accounts for 2.4 102 TW
(21%). The Timor Passage accounts for 1.9 107> TW
(17%). Finally, in the entrance of the Sulawesi Sea
1.1 107% TW (10%) is converted. The energy distribution
is therefore highly heterogeneous with clear enhancement
before and after the Banda Sea.

[11] Once generated the internal tides propagate and
remain confined in each semi-enclosed sea where they have
been generated. We successively tested applying either the
mean E(x,y) over each semi-enclosed sea or the local value
of E(x,y). The transformation of the water mass remains
unchanged. In the following we use for E(x,y) the energy
transfer displayed in Figure 1.

[12] 3. The vertical distribution of the energy dissipation,
F(z), is a key point of the parameterization. This distribution
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Figure 2. (a) Vertical section of the energy of the semi=

diurnal, M2, baroclinic tide along the Maluku Strait vertical
section. (b) E,N as a function of N in (log, log) eoordinates
for the Maluku Sea, the Makassar and Timor straits vertical
sections; E,N scales like N* in the ocean interiormupsto the
depth of maximum of N* and scales like N aboye.

depends on the specificities of internal-tide generation and
thus can vary strongly from one'reégion toranother. In order
to determine the vertical distributionyofiinternal tides (and
hence that of their induced dissipation and mixing), an
internal-tide generation model [Gerkema et al., 2004] was
applied to several vertical sections in the most important
straits of the ITF. The model ivolves a 3D velocity field,
but assumes full uniformity in the along-slope direction.
The forcing mechanism inyolves three ingredients which
need to be prescribed: the barotropic cross-slope flux, the
topographic profile (uniformity is assumed in the along-
slope direction), and the buoyancy frequency N(z). The
model is linear and hydrostatic, in the horizontal cross-
slope direction a fourth-order central-difference scheme is
used (resolution of 400 m), in the vertical a Chebyshev
collocation method is used involving 60 polynomials. Time-
integration is done using a third-order Adams-Bashforth
scheme. We start from rest and carry out a calculation over
20 tidal periods; by the end, all transients have left the
domain of interest, and have been absorbed by sponge
layers placed at the outer ends.

[13] The bathymetry was inferred from the TOPEX data-
set (http://topex.ucsd.edu/cgi-bin/get_data.cgi). Buoyancy
frequency is set from observations and the barotropic
cross-slope flux is arbitrarily prescribed to a constant value.
The two dominant tidal components, M2 and K1, are used
separately. An example of the spatial distribution of the tidal
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energy is shown in Figure 2a for the semi-diurnal M2
baroclinic tide along the Makassar Strait vertical section.
The baroclinic tide is mainly generated where the bottom
slope is critical (i.e. corresponds to the direction of propa-
gation of the baroclinic tide).

[14] The purpose is to provide a vertical profile of energy
dissipation, namely F(z) in equation (1), inferred from the
spatial distribution of the energy of the baroclinic tide. It is
assumed that the energy dissipation scales like E,N, where
E, is the energy of the baroclinic tide. In doing so, the
typical time scale for energy dissipation is set to be 1/N. The
physical argument behind this scaling is that the duration of
wavebreaking events scales with the smallest period of
internal waves. This parameterization of energy dissipation
is consistent with that presented by D ’Asaro and Lien
[2000] for high energy level of the internal wave field.

[15] The depth dependence of the energy dissipation, and
more precisely F(z), is inferred from the vertical profile of
E Nl (2)'s E,,N/_f E,N dz, which is then substituted into
equation (1).

[16]" Alternatively one could look for a formulation of the
energy dissipation as a function of the stratification alone,
which would allow to deal with varying stratification during
the numerical simulation. These two quantities are dis-
played in Figure 2b. Interestingly two scaling laws were
found depending on the sign of the vertical gradient of N:
E,N ~ N when dN/dz < 0 (above the core of the thermo-
cline) and E,N ~ N* when dN/dz > 0, which are then
substituted into equation (1):

qFE(x,y)/(p /dez) when dN [dz < 0

qTE(x,y)/ (pN / dez) when dN /dz > 0. 2

ktid?s =

Figure 1 displays the key parameters involved in the
parameterization: E(x,y), the vertical profiles horizontally
averaged over different boxes of the energy transfer
[E(x,).F(z)] and of the eddy diffusivity kz. The profile of
the energy transfer is maximum in the thermocline. On the
lower part of the thermocline and below the vertical
diffusivity becomes uniform on the vertical (equation (2)).
The irregularities near the bottom are only due to the
average on the vertical of ocean water columns that do not
have the same depth. In the regions of strong concentration
(Seram and Halmahera Seas, Makassar Strait, Timor
passage), the averaged energy reaches its maximum in the
thermocline (2.107" to 8.10™* TW). Averaged vertical
diffusivities reach values of a few cm?/s, with a maximum
of a dozens of cm?/s above sills in agreement with
Hatayama [2004]. The vertical diffusivity averaged over
all the semi-enclosed seas is about 1.5 cm?/s. This result
based on tidal energy constrain is in very good agreement
with the estimation of advection diffusion model based on
independent data set [Ffield and Gordon, 1992; Hautala et
al., 1996]. This suggests that the tides energy is a major
source of energy to explain the strong vertical diffusivity
found in the Indonesian region.

3. Ocean Model Configuration

[17] The model configuration is a sub-domain of the
global ocean model ORCAO025 described by Barnier et al.
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[2006]. It uses the latest version of the NEMO/OPA Ocean
General Circulation model (G. Madec, NEMO = the OPA9
ocean engine, note du pole de modelisation, 2006, Institut
Pierre-Simon Laplace, available at http://www.lodyc.
jussieu.fi/NEMOY/). The model has a 0.25° horizontal reso-
lution with eddy resolving capabilities which is a good
compromise between CPU consumption and complex
strait configuration. The vertical grid has 46 levels, with
a resolution ranging from 5 m at the surface to 250 m
at the bottom. Partial step for bathymetry modeling has
been implemented. The background vertical diffusivity is
0.1 cm?/s. The domain extends from 95°E to 145°E in
longitude and from 25°S to 25°N in latitude. Open bound-
ary conditions are provided by the reference simulation
ORCAO025 [Barnier et al., 2006]. The model is forced by
daily climatological wind stress fields derived weekly from
the European Remote Sensing satellites (ERS) during the
period 1992-2001. Surface heat fluxes and evaporation are
computed with bulk formulas using climatologies from the
ERS satellites and the Climate Prediction Center Merged
Analysis of Precipitation (NCEP/NCAR) for surface air
temperature, specific humidity and observational climatol-
ogy of cloud cover. The surface fresh water flux is derived
from the CMAP precipitation maps to which is added a
weak relaxation to the surface salinity of Levitus et al
[1998].

[18] To investigate the influence of the tidal mixing
parameterization on the water mass transformation in the
Indonesian region, two 10-year simulations were performed
that only differ by the vertical mixing parameterization:
NOTIDES (without the tidal mixing parameterization),
TIDES (with the tidal mixing parameterization). Two addi-
tional experiments were performed in order to iselate the
influence of tidal mixing along the western route and the
eastern routes: TIDES-E (with tidal mixing parameterization
only on the eastern route), TIDES-W(with the tidal mixing
parameterization only in the western route):

4. Results

[19] In terms of tramsport, the TIDES and NOTIDES
experiments are roughly. identical(no more than 5% differ-
ences). In both, the total'transport (16.6 Sv) is 30% larger
than the observed estimates (10 = 5 Sv) but is in good
agreement with the Island Rule calculation [Godfiey, 1989]
applied to the model wind stress forcing. The paths within
the Indonesian archipelago are well represented by the
model. The major route is passing through the Makassar
strait with a North Pacific origin. The transport through the
3 exits and their relative balance compares well with
observations, even if they are 10—40% larger than observed:
2.6,6.3,7.7Svvs. 1.7,4.3,4.5-7 Sv, for the Lombok Strait
[Arief and Murray, 1996], the Ombai Strait [Molcard et al.,
2001], and the Timor Passage [Molcard et al., 1996;
Cresswell et al., 1993] respectively. Part of the flow
recirculates west of Banda Sea before exiting through the
Timor passage. On the eastern route, a deep flow enters the
Indonesian seas from the South Pacific (2.6 Sv) and from
the North Pacific (1.8 Sv) via Maluku and Lifamatola Strait
(50% larger than in the work of Gordon et al. [2003]).
Furthermore, annual transport via the last route, advecting
thermocline water from South Pacific Ocean through the
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Halmahera and Seram Seas is 0.25 Sv in the surface layer,

286

almost zero in the density range of the salinity maximum of 287

the SPSW, and 0.25 Sv in the density range of the South
Pacific Central Water. Seasonally, the flow reverses and, all
along the year, eddies induce large recirculations. In the
upper thermocline, maximum southward transport occurs in
April whereas for the lower thermocline the flow is south-
ward from October to February with a value that does not
exceed 1 Sv. The transport along this route is slightly
underestimated (0.5, Sv) compared to the value of 1 Sv
deduced from observation [Gordon, 2005].

[20] Even though the transports are similar, the water
mass transformation strongly differs in the TIDES and
NOTIDES experiments. The water mass transformation is
shown in Figure ["which displays observed and simulated
T-S diagram in several sub-basins along the pathways
within the Indonesian archipelago. In the observations, the
North and South™ Pacific subtropical salinity maxima are
attenuated ‘all along their respective western and eastern
route (black curves in Figure 1). In particular the SPSW
salinity maximum is strongly eroded from its entrance in the
Halmahera Sea (box 5, Figure 1) and vanishes in the Seram
Sea (box 6—7, Figure 1). Therefore, these observational
results clearly show that this mixing of the SPSW happened
before entering the Banda Sea. The NOTIDES experiment
cannot reproduce these transformations; the SPSW salinity
maximum signature is still visible in the Seram and Banda
Seas in opposition to what is observed. In contrast, the
TIDES run reproduces well the transformations in all the
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314

sub-basins, eroding the subtropical salinity maximum of 315

the western and eastern route as observed. It leads to a
significant improvement of the outflow in the Timor
Passage. Results from TIDES-W and TIDES-E (not shown)
reveal that half of this improvement is due to the transfor-
mation in the western route and the other half to the
transformation in the eastern route, suggesting that mixing
in both routes has its importance in setting the water mass
characteristics even though the respective transports differ
strongly.

[21] For the western route, the North Pacific water mass
presents a bias (box 1, Figure 1) at the entrance still visible
within the Makassar Strait and the Flores Sea. The maxi-
mum of salinity is progressively eroded in Makassar Strait
and in Flores Sea. The salt content is conserved and
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redistributed on the vertical. This route receives 21% of 330

the tidal energy of all the semi-enclosed seas (0.024 TW).
This generates a mean vertical diffusivity of 1 to 2 cm?/s in
the thermocline with local maximum of 14 cm?/s above
Dewakang Sill (separating the southern Makassar Strait
from the Flores Sea). This improves the profiles in the
Flores Sea (box 3). Figure 3, which displays the salinity in
the upper and lower thermocline for both TIDES and

331
332
333
334
335
336
337

NOTIDES experiments, points out the particular role of 338

the Dewakang Sill on the water masses transformation.
Along the upper western route, the salinity decreases due
to strong vertical mixing at the Dewakang Sill (34.65 psu in
NOTIDES, to 34.58 psu in TIDES run (Figure 3)). This
causes the salinity difference in the Southwest Banda Sea
between the two experiments. The salinity change is weak
but it concerns 90% of the ITF thermocline water. There-
fore, this confirms Hatayama’s [2004] results that demon-
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Figure 3. Salinity in the upper and lower thermocline for the TIDES and NOTIDES run.

xe

o
strated the major role of the Dewakang Sill in water masses
transformation induced by vertical tidal mixing.

[22] On the eastern route, the effect of internal tldal
mixing is even more striking than for the western route.
The South Pacific water mass at the entrance isweproduced
in good agreement with observations (box 4y Figure 1). In
the Halmahera and Seram Seas (boxes 5-6), the available
tidal energy is greater than 0.041 TW, (F1gure , middle
plot) representing 40% of the enetgy corltalned in the semi-
enclosed seas of the archipelago. Thls cnerates an averaged
vertical d1ffusw1ty as high as 6 cm?/s V%iﬂqa local maximum
of 14 cm?/s in the thermocling. This mixing reduces the
salinity maximum in the Halmahera Sea from 35.2 psu
(NOTIDES run) to 35.0 psu (TIDES run) and in Seram Sea
from 35.0 to 34.7, inggood agreement with observations
(black curves). At the Seram Sea) ‘exit (box 7, Figure 1) and
in the TIDES experiment,/the water column has no more
signature of the SPSW, asiobserved. Therefore, the trans-
formation of the SPSW clearly occurs before the Banda Sea.
Furthermore, within the Banda Sea, the average vertical
diffusivity is weak, with values of about 0.3 cm?®/s and a
local maximum that does not exceed 0.5 cm?/s. This
suggests that the Banda Sea does not play an important
role in vertical mixing for either route since the energy is
much higher before entering this Sea.

[23] Figure 3 illustrates the invasion in the Banda Sea of
South Pacific salty waters when no enhanced tidal mixing
parameterization (NOTIDES experiment). Indeed, without
any specific representation of vertical mixing, the eastern
route pollutes the upper thermocline of the Banda Sea and
the Timor exit with salty water, despite the relatively weak
transport along this route. Using the tidal vertical parame-
terization (TIDES experiment) prevents such a penetration
(Figure 3). The salt content of the Banda Sea is partly
redistributed on the vertical but also is reduced. Indeed tidal
mixing erases the salinity maximum at the entrance of

;;,:

Halmahera Sea in the core of the southward baroclinic flow
" (not shown). Some of the salt contained in the SPSW is
redistributed in the vertical without entering the Indonesian
Seas. Moreover the rest of the salty water from SPSW
remains confined in the Seram Sea in good agreement with
Gordon [2005, Figure 3D]. In addition, the lower thermo-
cline in the Banda Sea is also improved by vertical mixing,
with the signature of the salty waters from the SPSW still
visible, in good agreement with observations [Gordon,
2005].

[24] The Banda Sea salinity characteristics are therefore
strongly influenced by the eastern route, even if its associ-
ated transport is weaker than its western counterpart. The
mixing in the Halmahera and Seram Seas controls the
salinity in the Banda Sea and the effect of vertical tidal
mixing plays a major role in determining the T-S profiles in
that area and in the Timor Passage (TIDES-E, not shown).

5. Conclusion

[25] The role of tidal vertical mixing on water mass
transformation in the ITF has been investigated using a
set of regional OGCM simulations. In this region, the
energy transfer from barotropic tides to baroclinic tides, E,
is highly heterogeneous and its area mean magnitude is
20 times higher than for the global ocean. Moreover the ITF
is a unique area where this strong internal tidal energy
hardly radiates away due to the existence of multiple semi-
enclosed seas, and remains confined. Based on St. Laurent
et al.’s [2002] work, we developed a specific parameteri-
zation to mimic the internal tides effect in this particular
region. The parameterization relies on the following
3 points: (1) all the energy generated is available for mixing;
(2) the horizontal distribution of the energy dissipation is
constrained by E provided by the Carrére and Lyard [2003]
tidal model results. (3) Using a 2D linear model of internal
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tide generation [Gerkema et al., 2004] applied to several
vertical section of the Indonesian straits, the vertical distri-
bution of the energy dissipation is found to be proportional
to N? below the core of the thermocline and to N above. The
model results show a maximum of energy dissipation within
the thermocline. The resulting vertical diffusivities vary
from a few cm?/s to a dozen of cm?/s. The vertical
diffusivity is constant bellow the core of the thermocline
and its average over the semi-enclosed seas is 1.5 cm®/s, in
good agreement with the independent estimation of Ffield
and Gordon [1992], who used an advection diffusion
model. This agreement suggests that the tidal energy is a
major source of energy to explain the strong transformation
of Pacific water mass within the Indonesian archipelago.
When applying the parameterization in the ;> OGCM used
here, the T-S properties in all the Indonesian basins, are
considerably improved and reach a good agreement with in
situ observations. This suggests that the spatial distribution
of the vertical diffusivity is adequately prescribed and able
to reproduce the heterogeneity of the mixing. In particular,
20% of the tidal energy is dissipated along the western route
and related to the very localized transformation that occurs
in the vicinity of the Dewakang Strait. The associated
salinity change is relatively modest, but it significantly
influences the T-S characteristics at the exits of the archi-
pelago as it involves 90% of the flow in the thermocline:
Furthermore, 40% of the tidal energy is concentrated in'the
Halmahera and Seram Seas where a major improvement of
the water mass occurs. Indeed, even if it concerns a minor
pathway its impact on the Banda Sea and the'Indonesian
Throughflow Water T-S characteristics isipredominant.
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Influence of oceanic tides upon the mean
oceanic circulation in a climate
perspective

Tides have long been considered as a high frequency phenomenon which was supposed
to be limited to continental shelves. Thereby, tides were not likely to interact with the
oceanic general circulation and thus on the climate’s low frequency dynamic. Since altime-
tric data and global tidal hydrodynamic solutions have reached a centimetric resolution, a
connection between tides and climate is now conceivable. The goal of this study is thus to
explore what are the effects of the tides on the oceanic general circulation. These effects
take place through two essential physical processes : (i) the highly non-linear dynamic of
the tides and, (ii) the dissipation of their energy in deep ocean as vertical mixing or heat.

In order to examine each of these aspects, the chosen method consists in parameterizing
the tides in a three-dimensional ocean general circulation model (OGCM) dedicated to
climate : NEMO. For this, the off-line outputs of a two-dimensional hydrodynamical tidal
model (MOG2D-G) are used. At first, a map of the global residual mean circulation (CRM)
generated by the tidal non-linear dynamic is computed for the first time and described.
This CRM, obtained with MOGD2-G is then introduced as an external forcing in the
OGCM NEMO. In a second time, the tidal energy dissipation is examined. At first, the
fraction of tidal energy dissipated as heat is quantified. This enables to determine if,
like geothermal flux, it could play a significant role in the abyssal circulation, and it is
concluded that it is not the case. Then, the fraction of tidal energy dissipated locally as
vertical mixing via internal waves is considered. This tidal mixing (TM) results from the
energy transfer of the barotropic mode to the baroclinic ones i.e the tidal conversion rate.
This transfer is diagnosed using MOG2D-G and integrated in NEMO through a vertical
turbulent mixing parameterization.

It is concluded that : (i) the sole TM can have a significant impact on the oceanic
general circulation and thus on climate, (ii) that introducing local TM in OGCM is a key
point for a proper modeling of abyssal water masses transport and, (iii) that from now on
it is crucial to consider the fraction of TM which is generated away from the generation site.

Keywords : oceanic general circulation / tidal dissipation / internal waves / tidal
conversion rate / residual mean circulation / ocean general circulation model (OGCM) /
tidal mixing (TM) parameterization



Impact des marées sur la circulation
générale océanique dans une perspective
climatique

La marée océanique a longtemps été considérée comme un phénomene haute fréquence
dont la zone d’influence se limitait aux plateaux continentaux. Ainsi, la marée n’apparais-
sait pas susceptible d’interagir sur la circulation océanique grande échelle et in fine sur
la dynamique basse fréquence du climat. Ce n’est qu’a la fin des années 1990, lorsque la
mesure altimétrique et les solutions hydrodynamiques globales de marées ont atteint une
précision centimétrique, qu'une connexion entre les marées et le climat est devenue envisa-
geable. Dans cette perspective, I’objectif de cette étude est d’explorer quels sont les effets
de la marée sur la circulation océanique grande échelle. Ces effets ont lieu a travers deux
processus physiques essentiels liés a la marée : (i) sa dynamique fortement non-linéaire et
(ii) la dissipation de son énergie en plein océan, sous la forme de mélange vertical ou de
chaleur.

Pour examiner chacun de ces aspects, la méthode retenue consiste a paramétriser
les effets de la marée dans un modele tridimensionnel de circulation générale océanique
(OGCM) dédié au climat : NEMO. Pour ce faire nous utilisons les sorties ’off line’ d’un
modele hydrodynamique bidimensionnel dédié a la marée : MOG2D-G. Dans un premier
temps nous déterminons et nous décrivons pour la premiere fois une carte de la circulation
résiduelle de marée (CRM) mondiale générée par la dynamique non-linéaire de la marée.
Cette CRM obtenue par 'intermédiaire de MOG2D-G est alors introduite sous la forme
d’un forcage extérieur dans ’'OGCM NEMO. Dans un second temps, nous examinons la
dissipation de I’énergie des marées. Tout d’abord nous quantifions la fraction de I’énergie de
marée qui est dissipée en chaleur, ceci afin de déterminer si, a I'instar du flux géothermal,
elle est susceptible de jouer un réle important sur la circulation abyssale. Aprés avoir
écarté cette possibilité, nous considérons la fraction d’énergie de marée qui se dissipe
localement en mélange vertical via les ondes internes : le "tidal mixing” (TM). Le TM
résulte d’un transfert d’énergie du mode barotope vers les modes baroclines. Ce transfert
est diagnostiqué grace au modele MOG2D-G et intégré dans NEMO par l'intermédiaire
d’une paramétrisation du mélange turbulent vertical.

Nous concluons : (i) que l'effet des marées sur la circulation océanique grande échelle
et in fine sur le climat ne peut étre significatif qu’a travers le TM, (ii) que I'introduction
du TM local dans les OGCM est essentielle pour représenter correctement le transport des
masses d’eaux abyssales et (iii) qu’il est désormais crucial de considérer le TM engendré
loin du site de génération des ondes internes.

Mots clés : circulation générale océanique / dissipation de la marée océanique / ondes
internes / transfert d’énergie du mode barotrope vers les modes baroclines / circulation
résiduelle de marée / modele de circulation générale océanique (OGCM) / paramétrisation
du mélange vertical induit par la marée / “tidal mixing” (TM).



