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Introduction

Circulation abyssale

Le chauffage de la Terre par le Soleil n’est pas uniforme : il est maximum aux régions
équatoriales et réduit au niveau des poles. Ce réchauffement différentiel donne naissance
aux vents et produit un flux de chaleur méridien dans 'océan. Au niveau régional les flux
d’évaporation et de précipitations ainsi que les vents viennent forcer la surface des océans.
Dans les zones polaires les déperditions de chaleur et les vents violents refroidissent les eaux
de surface qui deviennent alors plus denses. La colonne d’eau peut étre rendue instable et
un flux de masse vers le fond se met en place. Ce mécanisme décrit la formation des eaux
profondes qui a lieu principalement dans les Mers du Labrador et du Groenland dans la zone
Arctique, et dans les Mers de Weddell et de Ross dans la zone Antarctique.

Les eaux denses ainsi formées plongent puis cheminent a travers les différents bassins
océaniques sous l'influence des gradients de pression générés par les différences de densité
(Stommel & Arons, 1960a,b; Stommel, 1961). La circulation de ces eaux est contrainte par
la bathymétrie et au fond de 'océan les échanges entre les bassins se réalisent au niveau des
passages profonds et des zones de fracture (Passage de Drake, seuil Island-Ecosse, détroit
du Danemark, zone de fracture Romanche). Les eaux profondes remontent ensuite progres-
sivement dans ’ensemble des bassins océaniques tout en se réchauffant a ’aide du mélange
diapycnal qui permet d’augmenter 1’énergie potentielle de la colonne d’eau. Ce mélange re-
quiert un apport d’énergie mécanique, qui est fourni principalement par le vent, mais aussi
par la marée. La circulation globale qui résulte de ces mécanismes est appelée Clirculation
Méridienne de Retournement ou MOC (Meridional Overturning Circulation). On représente
sur la Fig. 2 une partie de la MOC en Atlantique Nord, a travers la section hydrologique
Ovide sur laquelle va se baser notre étude. La MOC contribue au méme titre que la circu-
lation de I'atmosphere a 1’équilibre thermique de la planete en redistribuant la quantité de
chaleur emmagasinée par 'océan a ’échelle du globe.
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FIGURE 1 — Schéma de la Cellule Méridienne de Retournement a travers la section Ovide.

Importance du mélange dans ’océan

Sandstrom (1908) envisagea le cas d’'une circulation ou la source de chaleur serait située a
une profondeur plus faible que la source froide. Il démontra que ce cycle n’est pas moteur et
qu’'une autre source d’énergie est nécessaire pour qu'une circulation méridienne significative
se mette en place. Ce résultat est a 'origine de son theoreme : "Une circulation fermée en
état stationnaire ne peut étre maintenue dans 'océan que si la source chaude est située a une
profondeur plus basse que la source froide."

L’océan est chauffé sur un géopotentiel plus haut que celui sur lequel il est refroidi (dif-
férence de 1m entre la surface de I'océan a I’équateur et celle des pdles due a I'expansion
thermique Huang (1999)) et d’apres le théoreme de Sandstrom un autre mécanisme doit
alors exister pour expliquer que la MOC se maintienne de maniére stable (le mélange par
exemple). A partir d’'une modélisation simplifiée de la circulation dans un bassin idéalisé,
Bryan (1987) montra la sensibilité de l'intensité de la MOC a l'amplitude du mélange ver-
tical (Fig. 2). Cette circulation explique une fraction significative du transport méridien de
chaleur par 'océan vers les hautes latitudes. Puisque le mélange diapycnal influence for-
tement l'intensité de la MOC) il est alors fondamental de déterminer son amplitude dans
I'océan pour mieux comprendre et prévoir le climat.
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FIG. 7. Meridional overturning streamfunction for (a) Ay = 0.1, (b) Agy = 0.5, (¢) Ay = 2.5
(c.i. = 2.5 X 10° m* s™*, solid contours indicate counterclockwise circulation).

FIGURE 2 — Intensité de la MOC en fonction de la diffusion diapycnale (figure tirée de Bryan
(1987)).

Variabilité spatiale du mélange

Munk (1966) estime la formation des eaux profondes a un total d’environ 30 Sv entre les
deux hémispheres du globe (1Sv = 1 Sverdrup = 105m3/s). 1l considére que la circulation
est en équilibre stationnaire entre advection et diffusion verticale, tel que :

2
wa—T =K o1 (1)
0z 02?2
ou w est la composante verticale de la vitesse, T la température, 9/0z l'opérateur de dérivée
verticale et K le coefficient de diffusion. En prenant une valeur de K moyenne dans tout
'océan, il estime qu’une valeur de diffusion Kjysunr ~ 1074m? /s est nécessaire pour permettre
de remonter les 30 Sv d’eaux profondes qui ont été formées sans changer la stratification en
température. Cette valeur de diffusion est pres de 1000 fois supérieure a la valeur de diffusion
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moléculaire (K ppee. ~ 1077m?/s). Les études de Ledwell & Watson (1991) et Ledwell et al.
(1993) montrent par des mesures que les valeurs de diffusion sont plutét proches de 1075m? /s
en plein océan. Cette valeur est trop faible pour maintenir la stratification de l'océan telle
qu’on l'observe. Cela suppose que le mélange diapycnal doit avoir une variabilité spatiale
importante et que des valeurs intenses sont localisés au niveau de zones particuliéres (les to-
pographies par exemple). La variabilité spatiale du mélange est confirmée par les estimations
de Polzin et al. (1997) et les observations de Ledwell et al. (2000) dans le bassin du Bré-
sil. Les auteurs montrent que le mélange est intensifié au niveau des reliefs topographiques
de la dorsale médio-Atlantique. Ils confirment les valeurs faibles de diffusion de I'ordre de
1 X 107°m?/s en plein océan et montrent des intensifications proches de 1 x 1073m?/s au
niveau de la bathymétrie (Fig. 3).

Brazil Basin

Water depth (m)

Longitude

0 0.1 02 03 04 05 06 07 ofa OI.9 2l.0 50 80 220
Diffusivity (10" m2s1)
Fig. 2. Depth-longitude section of cross-isopycnal diffusivity in the Brazil Basin inferred from velocity
microstructure observations. Note the nonuniform contour scale. Microstructure data from the two

guasi-zonal transects have been combined without regard to latitude. The underway bathymetric data
to 32°W is from the eastward track, the balance comes from the westward track. The white line marks

the observed depth of the 0.8°C surface.

F1GURE 3 — Estimations de diffusion verticale K a partir de mesures de micro-structure dans
le bassin du Brésil (figure tirée de Polzin et al. (1997)).
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Role des ondes internes

Le mélange diapycnal tient son origine dans ’énergie mécanique principalement fournie
par le vent et la marée. Munk & Wunsch (1998) estiment qu’un total de 2.1 TW (terawatt)
est nécessaire pour faire remonter en surface les 30 Sv d’eaux profondes qui ont été formées.
L’apport net de la marée est estimée a environ 1 TW : 3.5 TW sont disponibles mais 2.5
TW sont dissipés par frottement au niveau des plateaux continentaux et ne participent pas
au mélange. L’apport du vent est estimé a environ 1 TW, bouclant ainsi le budget d’énergie
nécessaire. Ces estimations comportent des barres d’erreurs du méme ordre que leur valeur, et
elles doivent étre considérées avec précautions. On représente l’ensemble des bilans d’énergie
estimés par Munk & Wunsch (1998) sur la Fig. 4.

). O

/
32 0S5TW
(M, 2.5)
17TW
EARTH |ATMOSPHERIC
@ TIDES »-I—OJ-}-MIZ—D- TIDES o
As
SURFACE TIDES WINDS
M, 240 g
marginal seas lrrd_lff:o. sedmounts, e
1 1
M 18) 5 (M:08) gg
baroilinie l barotropic
INTERNAL TIDES
radiated | trapped
1
{14 Hawaiis) s* 9.2 0.7
INTERNAL WAVES
0.2
1
Distributed Localized
Pelagic Turbulence Turbulent Palches
Kpp = 10~ ms Kas = 10~ m?/s
LI 1
26 TW 0.2 TW 0.7TW 1.2TW
i 1 1 1
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Bes K Maintenance nfi Ahy:s]n!:::miﬁcuinn
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Fig. 4. Animpressionistic budget of tidal energy flux. The traditional sink is in the bottom boundary layer
(BBL) of marginal scas. Preliminary results from Egbert (1997) based on TOPEX/-POSEIDON altimetry
suggest that 0.9 TW (including 0.6 TW of M energy) are scattered at open ocean ridges and seamounts.
Light lines represent speculation with no observational support. “14 Hawaiis” refers to an attempted global
extrapolation of surface to internal tide scattering measured at Hawaii, resulting in 0.2 TW available
for internal wave generation. The wind energy input is estimated from Wunsch (1998), to which we have
added 0.2 TW 1o balance the energy budget. This extra energy is identified as wind-generated internal
waves — radiating into the abyss and contributing to mixing processes.

FIGURE 4 — Synthese des bilans d’énergie des forcages a l'origine du mélange diapycnal
(figure tirée de Munk & Wunsch (1998)).

15
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L’océan est forcé par le vent et la marée sur des échelles spatiales de 'ordre du millier a
la dizaine de kilometres et a des échelles temporelles de 1'ordre de la journée. En contraste
avec ces grandes échelles du forcage, le mélange a lieu dans l'océan aux échelles spatiales
de la fine-structure et de la micro-structure, de l'ordre de la dizaine de metres jusqu’au
centimetre. Des processus intermédiaires doivent étre présents pour transférer ’énergie des
forcages aux grandes échelles vers les fines échelles du mélange et de la dissipation. Ce role
est notamment tenu par les ondes internes dans 'océan. Leur dynamique couvre une large
bande de fréquences, de la fréquence inertielle jusqu’a la fréquence de Briint-Vaiséla et leurs
échelles verticales sont de 1'ordre de la centaine de meétres jusqu’au metre.

Nansen (1902) fut le premier a les observer dans l'océan. A la fin des années 1960 et
au début des années 1970 de nombreuses observations permirent d’élaborer une théorie
du champ d’ondes internes et de leurs interactions dans l'océan. Des mesures temporelles
réalisées sur le Site D au large de Woods Hole ainsi qu’au niveau de la plaine abyssale dans le
sud-est des Bermudes (IWEX experiment) montrérent un continuum d’énergie dans la bande
de fréquences des ondes depuis f jusqu’a N. L’idée de ['universalité de cette distribution
spectrale fit son apparition lorsque des jeux de données recueillis en différents endroits de
locéan confirmerent cette méme allure. Garret & Munk (1972) proposerent alors un modele
du spectre de densité d’énergie des ondes internes océaniques et 'ajusterent par rapport aux
observations. Ce modele est connu sous le nom de Modéle de Garrett et Munk et a servi
de base pour élaborer des paramétrisations du transfert d’énergie des ondes internes vers la
fine-structure. Ce sont sur les paramétrisations les plus récentes (Gregg, 1989; Gregg et al. |
2003; Kunze et al. . 2006) que va se baser notre étude du mélange turbulent dii aux ondes
internes. Cette modélisation s’enracine dans la théorie des interactions entre triades d’ondes
proposé par McComas & Bretherton (1977); McComas & Miller (1981b,a) et dans I'étude
des échanges d’énergies entre les ondes lors de leur propagation dans 'océan (Henyey et al.
, 1986).

Génération des ondes internes

La compréhension du transfert d’énergie a travers le champ d’ondes internes est complétée
par des études récentes visant a comprendre les mécanismes de génération et de propagation
des ondes internes dans l'océan. Les études de St. Laurent & Garrett (2002); St. Laurent et al.
(2003) montrent que la marée joue un roéle important dans la génération des ondes au niveau
des talus continentaux et plus généralement au niveau des topographies accidentées. Une
revue de Garrett & Kunze (2007) rappelle que les ondes peuvent se propager loin de leurs
sites de génération et qu’elles participent de maniere importante a mélanger I'océan intérieur.
De son coté 'énergie du vent contribue a mettre en place une circulation géostrophique qui
peut a son tour générer des tourbillons. Les études de Polzin (2008, 2010) ainsi que la revue
de Ferrari & Wunsch (2009) soulignent I'importance du champ de tourbillons de méso-échelle
dans le transfert d’énergie vers les échelles du mélange car des couplages et des interactions
peuvent avoir lieu avec le champ d’ondes internes.
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INTRODUCTION

Objet de la these

Notre étude se base sur l'analyse des jeux de données de la campagne océanographique
Ovide mise en place et réalisée par le Laboratoire de Physique des Océans (Ifremer / CNRS
/ IRD / UBO - Brest). Cette campagne consiste a réaliser une section hydrologique a travers
le bassin Atlantique Nord-Est, depuis le Portugal jusqu’a la pointe Sud-Est du Groenland.
La section est effectuée tous les deux ans depuis 2002, et en 2010 on dispose alors de 5
réalisations. Sa situation géographique permet de croiser les branches de surface et de fond
de la MOC. La section intercepte les transports de chaleur vers les hautes latitudes par les
différentes branches de surface de la dérive Nord-Atlantique, et le retour vers le sud des
eaux profondes formées lors des convections hivernales dans le gyre subpolaire et les mers
Nordiques. On dispose pour la campagne 2008 de mesures de dissipation qui vont constituer
le coeur de notre étude.

La variabilité spatiale du mélange verticale est encore mal connue. Un des objectifs de la
these est d’identifier les endroits le long de la section Ovide ou le mélange est intensifié. Peu
d’études ont été réalisées le long de sections hydrologiques répétées au méme endroit a travers
un bassin océanique et le large jeu de données recueilli au cours des 5 campagnes Ovide est
alors un cadre tres riche pour étudier le mélange dans 'océan. On va chercher a quantifier les
valeurs de diffusion verticale le long des sections pour les comparer aux estimations de Munk
(1966); Munk & Wunsch (1998) et aux observations de Polzin et al. (1997). Pour réaliser
des estimations de mélange notre étude va se baser sur des paramétrisations récentes de la
dissipation des ondes internes (Gregg, 1989; Gregg et al. | 2003; Kunze et al. | 2006). Une
comparaison des différentes paramétrisations nous permettra d’évaluer leur performance vis
a vis des observations indépendantes fournies par les mesures de micro-structure et on pourra
proposer des améliorations ou des variantes possibles de ces méthodes. L’estimation systé-
matique du mélange sur ’ensemble des réalisations de la campagne Ovide va nous permettre
d’estimer la variabilité spatiale du mélange d’une réalisation a ’autre de la section. En plus
des données Ovide, on dispose des observations de la campagne Fourex 1997 réalisée plus
au sud le long de la dorsale médio-Atlantique, ce qui nous conduira a étudier les différences
régionales du mélange. A la suite de cette étude du mélange associé aux ondes internes on
s’'intéressera a la fine-structure de 1'océan a travers 1’étude des échelles de Thorpe. Il s’agit
d’inversions de densité dont la présence est une signature de la turbulence dans 'océan. Les
échelles de Thorpe vont nous servir a estimer une dissipation que I’on comparera aux mesures
du VMP et aux estimations basées sur I’étude du champ d’ondes internes. On pourra ainsi
évaluer leur contribution au mélange de l'océan. La localisation des inversions de densité
et du mélange nous permettra de proposer un lien vers des forcages de plus grande échelle
présents au niveau régional. Dans cette perspective on étudiera dans une derniere partie les
mécanismes possibles qui pourraient générer le mélange que ’on observe le long de la section
Ovide. On s’attend a ce que les processus a l'oeuvre le long de la section soient multiples
(marée, vent, tourbillons) et nous tenterons de localiser 'influence régionale de ces différents
forcages.
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Chapitre 1

Présentation des données

« Now my eyes are turned

from the South to the North,

and I want to lead one more Fxpedition.
This will be the last... to the North Pole. »
— Sir Ernest Shackleton

Introduction

On présente ici les données sur lesquelles va se baser notre étude du mélange vertical le
long de la section Ovide. Cette campagne consiste en une section hydrologique réalisée a
travers 1’Atlantique Nord, depuis le Portugal, au large de Vigo, jusqu’a la cote sud-est du
Groenland. La section est réalisée entre juin et juillet, pendant environ 3 semaines de trajet
et se répete régulierement tous les 2 ans depuis I'année 2002. On dispose alors des données
effectuées lors des 5 réalisations, de 2002 a 2010. La campagne consiste a réaliser un profil de
la colonne d’eau a chaque station du navire. Ces stations se répartissent quasi-régulierement
le long du trajet. Elles sont espacées d’environ 25 km au milieu du bassin et de 5 a 10 km
au niveau des talus du Portugal et du Groenland ainsi que lors du passage au-dessus de la
dorsale de Reykjanes. Une centaine de stations sont réalisées pour chaque campagne. Leur
nombre total dépend de certains parametres lors du déroulement de la mission, selon la
présence de la glace de mer au Groenland, les incidents techniques qui peuvent arriver ou
le temps disponible. Dans cet ensemble de mesures, 92 stations sont effectuées aux mémes
positions chaque année et constituent le coeur de la campagne.

Les données recueillies sont constituées de mesures de conductivité, température et pres-
sion a l'aide d'une sonde CTD (Conductivity, Temperature and Depth). Des mesures des
vitesses horizontales sont réalisées a I'aide d'un LADCP (Lowered Acoustic Doppler Cur-
rent Profiler). Les sondes CTD et LADCP sont installées sur le chassis d'une rosette et des
prélevements biogéochimiques sont effectués a l'aide de 28 bouteilles fixées sur la structure.
Dans les travaux présentés ici seules les mesures des stations constituant a la fois des paires
CTD-LADCP sur le trajet direct entre le Portugal et le Groenland ont été utilisées. Lors
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des années 2006 et 2008 un Profileur Vertical de Micro-structure (VMP) a été déployé et a
permis d’obtenir des mesures de dissipation avec une haute résolution verticale. La sonde
a été perdue durant la mission de 2006 et a été retrouvée plus tard. On dispose pour cette
campagne des 4 profils réalisés avant 'incident. Lors de la section 2008 ont été réalisés 30
profils sur lesquels nous allons baser notre étude du mélange vertical.

Pour compléter notre étude nous avons aussi utilisé les données de la campagne Fourex
1997. Cette mission a eu lieu du 7 aott au 17 septembre 1997 et consiste comme Ovide en
une section hydrologique a travers le bassin de 1’Atlantique-Nord. Le trajet est positionné
un peu plus au sud que celui de la campagne Ovide et longe davantage la Dorsale Médio-
Atlantique (MAR). Pres de 143 stations CTD on été effectuées ainsi que des prélevements
biogéochimiques et des mesures de courantométrie. On ne s’intéressera ici qu’aux couples de
profils CTD-LADCP réalisés sur le trajet le plus direct entre le Portugal et le Groenland,
réduisant ainsi notre étude a 59 profils.

On présente la position des campagnes Ovide et Fourex 1997 sur la Fig. 1.1 ainsi que le
nombre de profils réalisés pour chaque instrument dans le Tab. 1.1. Des informations complé-
mentaires sur la réalisation des différentes sections est proposée dans le Tab. 1.2. Les mesures
effectuées et le déroulement des missions sont détaillées dans les rapports de Bacon (1998)
et sur le site internet de la mission Ovide (ifremer.fr/lpo/ovide/data/data_overview.htm).

Campagnes | Fourex 1997 | Ovide 2002 | Ovide 2004 | Ovide 2006 | Ovide 2008 | Ovide 2010
CTD 143 104 119 119 109 110
LADCP 91 103 115 115 98 92
VMP 4 30

TABLE 1.1 — Récapitulatif du nombre de profils CTD, LADCP et VMP disponibles le long
des différentes sections hydrologiques.

Campagne Date Chef de Mission Navire Départ - Arrivée

Fourex 1997 | 07.08.1997 | Sheldon Bacon Discovery Vigo (SP) - Southampton (UK)
17.09.1997 | (SOC, Southampton, UK)

Ovide 2002 11.06.2002 | Herlé Mercier Thalassa Brest (FR) - Lisbonne (PT)
11.07.2002 | (LPO/IFREMER, Brest, FR)

Ovide 2004 05.06.2004 | Thierry Huck Thalassa Brest (FR) - Brest (FR)
06.07.2004 | (LPO/IFREMER, Brest, FR)

Ovide 2006 23.05.2006 | Pascale Lherminier Maria S. Merian | Lisbonne (PT) - Torshavn (Iles Féroé)
25.06.2006 | (LPO/IFREMER, Brest, FR)

Ovide 2008 10.06.2008 | Bruno Ferron Thalassa Brest (FR) - Brest (FR)
10.07.2008 | (LPO/IFREMER, Brest, FR)

Ovide 2010 08.06.2010 | Virginie Thierry Thalassa Brest (FR) - Brest (FR)
06.07.2010 | (LPO/IFREMER, Brest, FR)

TABLE 1.2 — Informations sur la réalisation des différentes sections.
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Fourex 1997 Ovide 2002

FIGURE 1.1 - Profils CTD (cercles cyan), LADCP (points rouge) et VMP (triangles magenta)
le long des sections Fourex et Ovide.
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Dans la suite de notre étude nous estimerons le mélange vertical associé aux ondes internes
a partir de la combinaison des données CTD et LADCP. Comme on peut le voir sur la Fig. 1.1,
certains profils LADCP ne sont parfois pas accompagnés de profils CTD (et réciproquement).
Cela peut arriver lorsque des profils témoins sont réalisés séparément en début de mission, ou
lorsqu’un incident arrive sur un des capteurs. De plus, a I’arrivée sur le talus du Groenland
le fond devient moins important, les conditions météo peuvent étre délicates et pour gagner
du temps sur ’enchainement des profils les capteurs LADCP peuvent étre désactivés et les
mesures sont effectuées par un ADCP fixé sur la coque du navire. Pour notre étude on
ne conserve alors que les couples de profils CTD-LADCP réalisés aux mémes endroits, et
uniquement sur le trajet direct sans retour en arriere d'un bord a l'autre du bassin. On
n’utilise alors qu'une partie de l’ensemble des profils réalisés. Pour la campagne Fourex,
un probléme technique pour une partie des profils LADCP a limité le nombre de couples
CTD-LADCP utilisables. On récapitule les profils CTD et LADCP conservés pour former
des paires dans le Tab. 1.3. Dans la suite de notre étude la numérotation des profils sera
séquentielle : le profil n°1 correspondra au premier couple retenu et ainsi de suite. Lorsque
notre étude fera appel aux profils de VMP, ceux-ci seront associés aux couples CTD-LADCP
de la méme zone.

Section Profils conservés

Fourex 1997 CTD 34-93
LADCP | 32-91
re-n° 1-60

Ovide 2002 CTD 5-96
LADCP | 4-95
re-n° 1-92

Ovide 2004 CTD 18-24 26-119
LADCP | 15-21 22-115
re-n° 1-101

Ovide 2006 CTD 1-96
LADCP | 2-97
re-n° 1-96

Ovide 2008 CTD 3-14 15 17-95
LADCP | 1-12 13 15-93
re-n° 1-92

Ovide 2010 CTD 2-92
LADCP | 2-92
re-n° 1-91

TABLE 1.3 — Récapitulatif des paires de profils CTD-LADCP conservées pour notre étude,
pour chacune des sections, et leur re-numérotation commune.
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1.1 Données CTD

Deux sondes CTD ont été utilisées entre les différentes campagnes : une Neil Brown Mark
III et une Seabird 911. On redonne leurs caractéristiques respectives dans le Tab. 1.4. Ces
capteurs sont fixés sur le chassis de la rosette qui chute vers le fond de I'océan avec une vitesse
proche de 1 m/s. De ce fait elles sont reliées au navire par un cable électroporteur susceptible
de transmettre a la sonde les oscillations du bateau en surface. La sonde Seabird est plus
récente que la Neil Brown. La précision et la résolution de ses capteurs sont meilleures, et
on s’attend a obtenir un rapport signal sur bruit plus grand que pour la Neil Brown. On
confirmera ceci plus tard lors de notre étude des échelles de Thorpe. Une des différences
notable entre les deux sondes est que la Seabird est équipée d'un systéeme de pompage de
I’échantillon d’eau de mer. La température et la conductivité sont mesurées sur la parcelle
qui a été aspirée. Le fluide a tendance a étre homogénéisé, ce qui réduit possiblement la
variance des mesures aux plus petites échelles (< 1m). Dans I’étude sur les échelles de Thorpe
(Chapitre 5 p. 129), on s’est intéressé a la détermination du niveau de bruit instrumental
et on propose au lecteur de s’y référer pour obtenir plus d’information. Les données CTD
qu’on utilise lors de notre étude ne sont pas les données brutes échantillonnées a 24 ou 32 H z,
mais les données traitées et ramenées sur une grille verticale définie a 1 décibar. L’ensemble
des traitements effectués est disponible dans les rapports de données (Billant et al. . 2004,
20006; Billant & Lherminier, 2009: Branellec et al. . 2011). Dans le cadre de notre étude des
ondes internes et du mélange turbulent, cette résolution nous permet d’accéder a ce que I'on
nomme la fine-structure (ou encore fine-échelle). Celle-ci consiste en des échelles verticales
de l'ordre du metre a la dizaine de metre auxquelles les ondes internes sont susceptibles
d’interagir fortement entre elles et de transférer leur énergie vers les échelles inférieures.

Sondes Neil Brown Seabird
Années d’utilisation | F97 002 O04 O06 008 010
Echantillonnage 32 Hz 24 Hz

Précision absolue AP = 6.5 107! bars AP =1 107! bars

AT = 51073 degrés C | AT =1 1072 degrés C
AC=5102mS /cem | AC=310"mS / cm
Résolution rp = 0.1 107" bars rp = 0.68 107! bars

ry = 0.5 1073 degrés C | ro = 0.2 1073 degrés C
re=1102mS /em | r¢=0410"%mS / cm

TABLE 1.4 — Caractéristiques des deux sondes CTD utilisées lors des campagnes.
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1.2 Données ADCP

On dispose de profils des composantes zonales u et méridiennes v de la vitesse obtenues a
I’aide d'un LADCP. Sur chaque campagne Ovide, deux LADCP ont été utilisés : un de type
Workhorse (WH) qui échantillonne & 300 kHz, monté sur le haut du chéssis et tourné vers
la surface, et au autre de type Broadband (BB) a 150 kHz, monté a la base du chéassis et
tourné vers le fond. Ces capteurs ADCP sont fabriqués par Teledyne RD Instruments (RDI).
La résolution verticale des données est de 16m pour le BB-150 et de 8m pour le WH-300.
Ce type de sonde permet d’obtenir des profils de vitesse en transmettant dans le milieu
des impulsions acoustiques (que I'on appelle communément pings). L’effet Doppler sur les
pings réfléchis par le milieu permet de déterminer la vitesse des courants. A chaque cycle
de mesure la sonde émet 4 pings selon des directions différentes, avec une portée d’environ
300m pour le BB-150 et 150m pour le WH-300. Les mesures de vitesses sont déterminées
par trigonométrie et regroupées dans des cellules verticales uniformes (bins ou depth cells)
déterminées par la configuration de I'appareil. La vitesse associée a chaque cellule est une
moyenne des vitesses sur 1’épaisseur verticale de la cellule. La distance entre le bin et le
capteur est déterminée par le délai temporel entre un ping et son écho de retour. La distance
maximale a laquelle la mesure de vitesse est réalisée est appelée instrument range et dépend
a la fois des propriétés de l'instrument et de la présence d’éléments réfléchissants dans le
milieu (particules en suspension). Les données brutes de vitesses fournies en coordonnées
géographiques par les LADCP sont ensuite traitées pour obtenir les profils de vitesses finaux.
Le principe des traitements est d’éliminer les vitesses liées aux mouvements de la sonde dans
I'océan, pour ne conserver que les composantes dues aux mouvements de I'océan comme on
les aurait mesurées a partir d'un point fixe. Pour cela deux méthodes ont été développées.
La premiere fut proposée par Firing & Gordon (1990) et Fischer & Visbeck (1993) et utilise
["intégration des cisaillements verticaux. Une deuxieme plus récente proposée par Visbeck
(2002) se base une méthode inverse. Le détail du traitement des données de la campagne
Ovide est disponible dans le rapports de données de Lherminier et al. (2003). On résume
les deux méthodes ci-dessous.

1.2.1 Meéthode intégrale

Lors du profil de descente le chassis subit des mouvements de translation et de rota-
tion. Comme la translation horizontale affecte les mesures de vitesses de la méme facon
dans chaque bin et que ceux de rotation n’affectent pas les mesures le long du faisceau, les
mouvements de l'instrument ne contaminent pas les profils de cisaillements. Au moment
t d'un cycle de mesure, la vitesse absolue de l'océan est égale & Uycean(t) = Umesure(t) +
Upapcp(t), ol Upesure est la vitesse brute mesurée par le LADCP et Upapop la vitesse
des mouvements propres de la sonde. La vitesse de l'océan peut aussi étre décomposée
comme une somme entre une composante de référence et une composante barocline tel que
Uoctan(t) = Ureference + Ubarociine(t). Les mouvements du LADCP peuvent se décomposer
comme Upapcp(t) = Unavire(t) + Uchassis(t), 01 Upavire(t) est la vitesse de dérive du navire
pendant la station, et Ugpassis(f) la vitesse des mouvements du chéssis lors de sa chute vers le
fond. On obtient alors que Unesure(t) = Ure ference + Ubaroctine (2(t)) — Unavire (t) — Uchassis(t). La
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composante de référence sera déterminée a ’aide d’une intégration temporelle sur la durée
T de la station telle que :

1
Ureference = T (/ Umesure(t)dt - / UbarOcline(t)dt + / Unavire(t)dt> (]-]-)

Dans cette expression l'intégrale des mouvements du chéssis sur la durée de la station est
considérée comme nulle. Upgrociine st calculée en dérivant Uppesure(t) apres Pavoir interpolé
sur une grille réguliere en 2z puis en intégrant les cisaillements obtenus a partir d'un niveau
de référence arbitraire. On connait alors U,cference- A une profondeur z donnée, la vitesse
absolue de 'océan est égale a :

Uocean<z> = Ureference + Ubarocline<z) (12)

Pour plus de détails on pourra se référer au rapport de traitement de données mis en place
au LPO (Gouriou & Kermabon-Hémon, 1997) qui reprend la méthode originelle de Firing &
Gordon (1990) et Fischer & Visbeck (1993). L’intégration du cisaillement a partir du fond
accumule des erreurs importantes dans le profil de vitesse. Les premiéres études montrent
que cette méthode permet de déterminer les vitesses horizontales avec une incertitude d’en-
viron 10 ¢m/s. Les profils profonds sont plus incertains car on trouve moins de réflecteurs
(particules en suspension) a partir de 2500m. Ceci concernera tout particulierement la partie
de la section Ovide située au niveau de la plaine abyssale ibérique.

1.2.2 Méthode inverse

La méthode inverse se base sur le fait que chaque mesure de vitesse ADCP est la somme
des vitesses de l'océan, de la sonde et d’un bruit sur la mesure, tel que :

Umesure — Uocean + ULADC’P + Unoise (]-3)
Cette équation peut étre interprétée comme un ensemble d’équations linéaires de la forme :
d=Gm+n (1.4)

ou d représente toutes les vitesses ADCP aux différentes profondeurs, n le bruit di aux
imperfections de mesure et a l'absence de réflecteurs dans le milieu, et G l'opérateur qui
relie d aux vitesses m de 'océan et du LADCP. m est ici 'inconnu :

m— [ mrapcp ] (1.5)

mocean

Les dimensions du systeme a résoudre dépendent du nombre d’observation nd et du nombre
d’inconnues nm. Si le systeme est sur-déterminé, avec plus d’équations que d’inconnues tel
que nd/nm > 1, le systéme est résolu par inversion en cherchant les solutions minimisant le
carré de la différence entre les observations d et les estimations Gm. Différentes contraintes
peuvent étre ajoutées a I’ensemble d’équation, comme le suivi de la vitesse du navire et le
suivi de la sonde par rapport au fond (bottom-tracking). L’avantage de cette méthode par
rapport a la précédente est de réduire 'accumulation des erreurs de mesure sur toute la
colonne d’eau.
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La facon dont les données LADCP sont traitées nous intéresse car une étude réalisée par
Polzin et al. (2002) s’appuie sur ces traitements pour proposer un ensemble de corrections
des spectres du cisaillement. Ces corrections ont un impact important sur l’allure et le niveau
de ce spectre qu’on utilisera dans notre étude sur la paramétrisation du mélange vertical di
aux ondes internes. On étudiera ces aspects du traitement des données LADCP lorsqu’on
abordera les détails de la méthode.

1.3 Données VMP

Le Profileur Vertical de Micro-Structure (VMP) est un instrument qui mesure certains
parametres du mélange des masses d’eau océaniques, dont la dissipation d’énergie cinétique
turbulente qui nous intéresse dans notre étude. L’instrument fournit des profils verticaux
de fluctuations a haute fréquence (512 Hz) de température, de conductivité et de vitesses
horizontales. Cette haute fréquence permet d’accéder aux échelles verticales de 'ordre du
centimetre qui caractérisent ce qu’on appelle la micro-structure. Il est également équipé d'une
sonde CTD Seabird classique qui mesure la structure fine de la stratification (température
et salinité absolues). L’instrument est totalement autonome ce qui permet des mesures par
grande profondeur (maximum d’environ 6000m). Ayant une flottabilité naturelle positive,
I'instrument est lesté a bord du navire. Une fois a I’eau, il effectue un profil de la surface vers
le fond et chute a une vitesse d’environ 0.7m/s. Lorsqu’il atteint une pression pré-déterminée
par l'utilisateur, il largue ses lests pour remonter vers la surface. En surface, I'instrument
est positionné par une balise radio, une balise ARGOS (ajout LPO) et un flash (la nuit).
Les traitements effectués sur les spectres de cisaillements puis leur intégration permettent
d’obtenir des valeurs de dissipation € sur une grille verticale d’environ 150cm. Dans le cas de
notre étude nous opérons une interpolation sur les données pour les ramener sur une grille
a 1m. Le VMP permet de mesurer des dissipations comprises entre 5 x 1071 et 10~* WW/kg,
avec une incertitude d’environ 5%.

Le VMP a été utilisé lors de la campagne Ovide 2006, 2008 et 2010. En 2006, apres trois
profils réalisés sans probleme apparent, le VMP n’est pas remonté de son quatrieme profil.
Sans signal ARGOS pendant les sept jours qui ont suivi sa derniere mise a 'eau, le VMP a
été considéré comme perdu. On soupgonne a priori un défaut du systeme de largage des lests
comme étant a l'origine de la perte. L’instrument a ensuite été retrouvé apres la campagne.
Entre temps un autre instrument a été acquis pour la campagne de 2008. Lors de cette
mission 30 profils ont pu étre réalisés avec succes. Pour la campagne 2010, un premier profil
a pu étre réalisé, puis l'instrument a de nouveau été perdu comme en 2006. De la méme
facon l'instrument a été retrouvé apres la campagne. Ceci souligne la difficulté de la mise
en oeuvre des mesures en plein océan, et de ce fait la difficulté d’observations directes du
mélange océanique. Notre étude du jeu de données VMP va se limiter a la campagne de 2008.
On présente sur la Fig. 1.2 les coefficients de dissipation mesurés lors de cette mission. La
section montre des coefficients intensifiés vers le fond, autour de la dorsale de Reykjanes, au
niveau du talus du Portugal ainsi que dans la thermocline principale dans la partie sud du
bassin. C’est cet ensemble de données de micro-structure qui vont nous servir a étudier le
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mélange le long de la section Ovide et tester différentes paramétrisations du mélange associé
aux ondes internes.
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FIGURE 1.2 — Coefficients de dissipation e (Wkg™' ou m3s~2) mesurés lors de la campagne
Ovide 2008, tracés ici le long de la section et représentés en log;,. La résolution verticale a
été ramenée a 1 décibar.

On rappelle ici les notions de turbulence permettant de comprendre le principe des me-
sures du VMP. En utilisant la décomposition de Reynolds sur les équations de quantité
de mouvement et de continuité, on obtient 1’équation d’évolution de 1’énergie cinétique de
I’écoulement moyen (Kundu, 1990). Dans cette équation le terme de dissipation d’énergie

cinétique turbulente s’écrit :
1.6

ou v est la viscosité cinématique du fluide, u représente les fluctuations turbulentes de vi-
tesses, = les coordonnées du systeme, i et j représentant la notation tensorielle, et la barre
signifiant une moyenne sur un ensemble de mesures. Dans le cas d'une turbulence isotrope,
I’équation peut étre réécrite en fonction du cisaillement vertical (Batchelor, 1953) :

€E=V

€ = 7.50(0u/0z)? (1.7)

Pour obtenir la dissipation d’énergie cinétique turbulente, la variance du cisaillement est
intégrée dans l'intervalle des longueurs d’ondes de 'ordre du metre jusqu’au centimetre. La
partie haute du spectre est limitée par le nombre d’onde de coupure a I’échelle de Kolmogorov

‘ 1/4
(1941) : ke = & (V%,) / . En pratique la résolution des capteurs de vitesse n’est pas toujours
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suffisante pour échantillonner tout le spectre jusqu’a cette échelle (de I'ordre du millimetre).
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De plus les vibrations de la sonde peuvent venir contaminer le spectre mesuré. Nasmyth
(1970) montra que l'allure du spectre des fluctuations turbulentes de vitesse dans I'océan
était universelle (Fig. 1.3). Ce dernier est alors utilisé pour vérifier ou corriger le spectre des
cisaillements et obtenir une valeur du coefficient de dissipation.
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Figure 2: Universal shape of the non-dimensional turbulent shear spectrum
plotted against the non-dimensional wavenumber k/k. (full line) in the ) S . Bk
sea, derived by Nasmyth, 1970 from measurements in a tidal channel. 10° 10' ) 100
The broken line is the integral of the spectrum. wavenumber k [cpm]
(a) (b)

FIGURE 1.3 — (a) Spectre de Nasmyth, tiré de Stips & Prandke (2000). (b) Spectre
in situ du cisaillement (en rouge) comparé au spectre théorique de Nasmyth (noir).
Figure tirée de la documentation du VMP sur le site du constructeur Rockland
(http ://www.rocklandscientific.com/Products/Sensors/SPM38/tabid/96/Default.aspx).

28



Chapitre 2

Ondes internes d’inertie-gravité

« There’s no secret to balance. You just have to feel the waves. »
— Frank Herbert

Introduction

On propose de rappeler ici certaines des propriétés des ondes internes dans 'océan. I.’océan
est stratifié en densité et lorsque une particule de fluide est écartée de sa position d’équilibre
par une perturbation, la gravité va agir en tant que force de rappel en ramenant le fluide
vers sa position d’origine, créant ainsi une oscillation autour de la position d’équilibre. De
la méme fagon, la force de Coriolis va aussi jouer le role de force de rappel et étre a l'ori-
gine d’oscillations inertielles sur ’horizontale. Dans le cas de 1'océan stratifié cet ensemble
d’oscillations sont ce qu’on appelle des ondes internes d’inertie-gravité.

Ces ondes sont générées par des perturbations du champ de densité, lors par exemple de
I’arrivée du flux des marées sur les talus continentaux ou lorsque le vent met en mouvement
les couches de surface. Elles se propagent dans 'océan a des vitesses de l'ordre de 1m/s,
leur longueur d’onde verticale est de I'ordre O(1m — 100m) et horizontalement de I'ordre
O(10m — 1000m) (Thorpe, 2005). Lors de leur propagation elles peuvent étre amenées a
interférer entre elles ou rencontrer des reliefs sous-marins et ainsi déferler, dissiper leur énergie
et créer du mélange.

Dans un premier temps on va rappeler la relation de dispersion de ces ondes internes et
illustrer certains aspects de leur propagation. On présentera ensuite leur décomposition en
modes verticaux et leur énergétique. Puis on résumera brievement un modele de distribution
spectrale de leur énergie, connu sous le nom de Modéle de Garrett et Munk (Garret & Munk,
1972, 1975) sur lequel se base notre étude du mélange associé aux ondes internes le long de
la section Ovide. Pour faire le lien entre les spectres d’énergie de ces ondes et les mesures
océanographiques que l'on utilisera, on présentera différentes idées sur les échelles spatiales
d’interactions des ondes entre elles, a ’aide des spectres empiriques du cisaillement vertical
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des vitesses horizontales proposé par Gargett et al. (1981). Enfin on présentera une revue
historique des différentes paramétrisations du mélange vertical associé aux ondes internes.

2.1 Propriétés des ondes internes

Pour obtenir la relation de dispersion des ondes internes, qui relie les pulsations temporelles
des ondes a leur nombre d’onde, on a besoin des équations de la quantité de mouvement, de
la conservation de la masse, ainsi que les équations de la température et de la salinité, sur
lesquelles ont va faire un certain nombre d’hypotheses.

On définit nos quantités et opérateurs :

— x,9, 2 les coordonnées horizontales et verticales du vecteur & dans le repere cartésien
et t le temps;

— u,v,w les composantes longitudinales, méridiennes et verticales de la vitesse u des
ondes internes. Par la suite uy désignera la vitesse horizontale ;

— ¢ la composante verticale de la gravité;

— La densité p = po(z) + p/(x,y, 2,t), o po(2) est le profil de densité de référence, et
p'(z,y, z,t) des fluctuations de densité;

— Lapression P = py(z)+p(z,y, z,t), ot po(2) est le profil vertical de pression de référence
et p des fluctuations autour de cet état.
po(2) satisfait I’équilibre hydrostatique

— T la température;

— S la salinité;

— [ =2QsinL° la fréquence de Coriolis, avec €) la rotation de la Terre et L° la latitude;

— f. = 2QcosL° la co-fréquence de Coriolis;

— L’opérateur dérivée partielle par rapport é une Variable q : % ou g ;

dpo(z)
dz

= —po(2)g;

— L’opérateur dérivée materlelle e E + U= 835 + vt ay + w4 az ;

— L’opérateur divergence V- = 8m + ay + az :
— L’opérateur divergence horlzontale V = a_ + a% :
— L’opérateur Laplacien V? = 82:2 + ayQ + az2 :

— L’opérateur Laplacien horizontal V% = BIQ + ayg ;

— Le vecteur d’onde k(k,, ky, k), avec ses composantes définies selon les axes x,y, z. Par
la suite kg (k,, k,) désignera le vecteur d’onde horizontal ;

— La longueur d’onde verticale désignée par A, ;

— Le nombre d’onde vertical défini comme k, = 27/\, et f = 1/A, le nombre d’onde
vertical exprimé en cycle/m ;

— w la pulsation de I'onde;

— N? la pulsation du milieu, appelée fréquence de Briint-Viisil.

2.1.1 Hypotheses

Pour simplifier les équations on considere différentes hypotheses :
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— Le fluide est stratifié de maniere continue ;

— Les effets de la rotation de la Terre ne sont pas négligeables et on doit tenir compte
de la fréquence de Coriolis dans nos équations. Néanmoins on ne tient pas compte des
termes liés a f, car ils sont associés a des mouvements verticaux considérés comme

négligeables par rapport aux mouvements horizontaux ;

— Le fluide est considéré comme incompressible, g—f

+pV-u = 0, la masse d'une particule
fluide est conservée et le fluide est non-divergent V- u = 0;

— On considere I'approximation de Boussinesq : la densité est supposée constante p = p,.
Cette approximation simplifie I’emploi de la densité dans les équations des quantités de
mouvement horizontaux. Cependant on ne I’applique pas a la quantité de mouvement
verticale pour garder 'effet des fluctuations de densité sur les mouvements verticaux ;

— On néglige les termes diffusifs.

2.1.2 Equations

En appliquant les hypotheses présentées ci-dessus on obtient ’ensemble des équations qui
gouvernent les petites perturbations p et p’ dues aux ondes internes (Gerkema & Zimmerman,
2008). Pour simplifier les formules on utilisera a partir de maintenant la notation p a la place

/

o
ou 1 0p
ot Py Ox
v 1 0dp
a I Ty
ow 1op 1
ot P« 02 ps 9p
ou o ow
or Oy 0z
0b
— +Nw = 0
o
ou on fait apparaitre la flottabilité b
b= —gﬁ
Ps
et la fréquence de Brunt-Vaisila définie comme :
d
N2(z) =212
Py dz

(2.7)

ou o est la densité potentielle (Gerkema & Zimmerman (2008), Eq. 3.18, p. 48 de leur

ouvrage).
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2.1.3 Equation de propagation

On manipule ces équations pour obtenir une équation de propagation pour p. On note que
cette équation est aussi valable pour u,v et b :

(O + f2)8zzp + (O + NQ)V%IP =0 (2.8)

2.1.4 Relation de dispersion

A partir de cette équation on cherche a obtenir la relation de dispersion des ondes internes,
qui lie leur fréquence w a leur vecteur d’onde k(k,, ky, k.). On recherche des solutions pour
p sous la forme d’ondes planes :

On obtient alors la relation de dispersion :

2: 2 ki—i_kz +f2 kz
gy R Ry v ey

w (2.10)

Si on pose que 6 est I'angle du vecteur d’onde k(k,, ky, k) avec le vecteur d’onde horizontal
kg(ks, ky)

w? = N?cos*0 + f*sin’0 (2.11)
Et on obtient aussi que :
N2 _ w2
tan20 = m (2.12)
L2 N2 — 2
Eim T }"2 (2.13)
T Y w

Les vitesses de phase et de groupe de ces ondes sont :

k w/ky
w/k,
&%w
Cy=Viw=| Opw (2.15)
8kzw
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(ks k2)

Phase

Energy

T

FIGURE 2.1 — [llustration de la propagation des ondes internes (figure tirée de Cushman-
Roisin & Beckers (2010)).

2.1.5 Existences des ondes

Les ondes internes classiques existent dans l'intervalle de fréquence f < w < N, mais
peuvent aussi exister aux hautes latitudes lorsque N < f. Leur fréquence ne dépend pas de
la norme du vecteur d’onde k, mais de 'angle 6 qu’il fait avec I'horizontale. Leur vecteur
vitesse de phase Cy se place sur un cone de dispersion décrit par 8. Comme Cy - Cg = 0 la
vitesse de groupe Cy est perpendiculaire a la vitesse de Cy : I'énergie des ondes se propage
parallelement aux crétes (Fig. 2.1).

Cas limite n°l : régime basse fréquence En considérant une onde proche de la fré-
quence intertielle w ~ f, alors w? peut étre considéré comme négligeable par rapport a N2.
L’équation (Eq. 2.13) nous donne :

N?(kZ 4+ k2)
k2

N2
tan? 6

w? ~ 24 =2+ (2.16)

On retrouve la relation de dispersion qu’on aurait obtenue en négligeant le terme %—‘;’ dans
I’équation (Fq. 2.3), c’est-a-dire en utilisant I'approximation hydrostatique. L’angle 6 est
alors proche de 7/2 : la phase de I'onde se propage plutdt verticalement et I’énergie horizon-
talement.

Cas limite n°2 : régime haute fréquence En considérant une onde proche de la fré-
quence du milieu w ~ N, alors f? est négligeable par rapport a w?. L’équation (FEq. 2.13)
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nous donne :
_N(E R
k2 + k'; + k2

2 ~ N?cos® ) (2.17)

On se ramene au cas des ondes internes dans un référentiel sans rotation. L’angle 6 est faible :
le vecteur k est plutot horizontal et la propagation d’énergie se fait sur la verticale.

2.1.6 Propagation des rayons

On a vu que ondes internes pouvaient étre générées lors de l'arrivée du flux des marées
sur les talus continentaux. On désigne comme rayon d’ondes internes le trajet décrit par
la propagation d’énergie des ondes. On illustre ceci sur la Fig. 2.2. La figure montre bien
la génération depuis le talus, la propagation vers le fond, puis la réflexion sur la pente. Le
rayon réfléchi repart vers la surface ou il sera de nouveau réfléchi et ainsi de suite. La Fig. 2.3
illustre I'effet de la pente sur la réflexion G d’un rayon incident F'. La fréquence est conservée
lors de la réflexion et I'angle de pente apente détermine la direction de propagation du rayon
G, vers 'amont dans le cas oll aup > Qpente ('ig. 2.3a), ou vers l'aval lorsque ap < opente (Fig.
2.3b). On note la concentration de I’énergie apres la réflexion, avec la largeur du faisceau qui
diminue lorsque I'onde est réfléchie.

0 0.2
-0.2
2 0.16
-0.4
£ os 15 0.12
B
-0.
g 1 0.08
0.5 0.04
Cint =8.84 kW/m
0 (¢}
0 5 10 15 20 -150 -100 -50 0
distance (km) distance (km)

Fig. 7.17: Results from a numerical model, here applied to the Bay of Biscay. Left:
The spatial distribution tidally-averaged conversion rate, C = —p.(bW), in W/m?
(the brackets stand for tide averaging); the integrated value over the entire area is also
stated. Right: The internal tide emanating from the continental slope, here depicted
in terms of the amplitude of the cross-slope velocity 4, in m/s. The white dots denote
the position of the observed beam, derived from Figure 1.9. From [27].

FIGURE 2.2 — Représentation de rayons d’ondes internes générées depuis le talus dans un
modele numérique (figure tirée de Gerkema & Zimmerman (2008)).
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FIGURE 2.3 — Schéma de la réflexion du rayon d’ondes internes sur une pente. F' est le rayon
incident, G le rayon réfléchi. L’angle du rayon avec I’horizontale est conservé a la réflexion,
menant a un rayon réfléchi G vers le bas ou le haut de la pente selon 'angle de celle-ci (figure
tirée de Gerkema & Zimmerman (2008)).

2.1.7 Modes verticaux

11 est possible de rechercher des solutions de la forme W (x,y, z,t) = W (z) - ei(katthyy —wi)

dont la détermination analytique est simplifiée par ’emploi de conditions limites en surface
et au fond qui confinent naturellement la propagation des ondes. On obtient une équation
différentielle pour W (z) dont les solutions seront des modes verticaux :

. W + M*(2)W =0 (2.18)
N2(z2) — w?
2 2
en posant M<(z) =k o (2.19)
avec les conditions limites (H la hauteur de la colonne d’eau) :
W =0 pour z= 0 (2.20)
—H :
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Dans le cas ou la stratification est constante, I’équation peut étre résolue analytiquement
et on obtient :

W, = sin%z avec j = 1,2,3.. (2.21)
gm
k, = 2 9.9
" (222)
k2 N2 IT\2 £2
wy = +({{) f (2.23)
kg + (57)?

On montre l'allure des 3 premiers modes sur la Fig. 2.4. Dans le cas plus réaliste ou la
stratification n’est pas constante, la résolution de ce probleme se fait numériquement. On
présente sur la Fig. 2.5 un cas avec deux couches uniformes N; et Ns.

=3F

-4

FIGURE 2.4 — Les 3 premiers modes verticaux W, des ondes internes, avec H = 4000m
(figure tirée de Gerkema & Zimmerman (2008)).

36



CHAPITRE 2 ONDES INTERNES

% (km)

FIGURE 2.5 — (a-b) Les 3 premiers modes verticaux dans un cas a deux couches. (c) Structure
verticale du champ w lorsque on considére la superposition de 20 modes (figure tirée de
Gerkema & Zimmerman (2008)).

2.1.8 Energie des ondes
En multipliant respectivement Fq. (2.1) Eq. (2.2) Eq. (2.3) Eq. (2.5) par u,v,w et ff—z =

,;_ng% et en les additionnant on obtient I’équation dans laquelle apparait 1’énergie totale :

0
Py [u2+v2+w2+Bz/N2] +u-Vp=0 (2.24)

avec

E  po {uQ + 0?4+ w? + BQ/NQ} (2.25)

L’énergie totale E des ondes est la somme de leur énergie cinétique et potentielle :

1
Eery = 5o [u? + 02 + w? (2.26)
Epor = poB?*/N? (2.27)
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Nous nous intéressons dans ce travail a la quantification de la dissipation e de 'énergie
cinétique des ondes internes. On introduit dans un premier temps le modele de Garrett et
Munk qui propose une distribution de la densité d’énergie spectrale des ondes internes en
fréquence et nombre d’onde. On abordera ensuite les interactions entre les ondes qui sont
a l'origine du transfert d’énergie vers les petites échelles. On résumera enfin les différentes
paramétrisations qui permettent de calculer la dissipation en modélisant le transfert d’énergie
vers les échelles dissipatives.

2.2 Du domaine ondulatoire vers la dissipation

2.2.1 Le modéle de Garrett et Munk

Les principales sources de génération des ondes internes, le vent et la marée, produisent
des ondes de basses fréquences proches de f et M,. Les mesures ont montré des pics d’énergie
a ces fréquences caractéristiques dans le spectre des ondes. Il apparait aussi un continuum
dans la bande de fréquences des ondes depuis f jusqu’a N (Fig. 2.6), ce qui suggere un trans-
fert d’énergie vers les plus hautes fréquences. L’idée de ["universalité de cette distribution
spectrale fit son apparition lorsque des jeux de données recueillis en différents endroits de
I'océan montrerent qu’on retrouvait systématiquement cette allure. Garret & Munk (1972)
proposerent alors un modele du spectre de densité d’énergie des ondes internes océaniques,
en nombre d’onde (Fig. 2.7) et en fréquence (I'ig. 2.6), construit a partir d’observations et
de la cinématique des ondes.

Le Modeéle de Garrett et Munk a été obtenu en ajustant des fonctions analytiques pour
décrire au mieux la forme des spectres des champs de vitesse et de déplacement des isopycnes,
observés in situ a partir de profils verticaux et horizontaux et de séries temporelles. Un certain
nombre de mesures a ensuite servi a contraindre le modele (Fofonoff, 1969), a le vérifier et
a ajuster (Miiller et al. | 1978). En ce sens le modele est considéré comme semi-empirique,
déterminé par les données tout en respectant la relation de dispersion des ondes internes.
Plusieurs versions du modele existent (Garret & Munk, 1972, 1975; Cairns & Williams,
1976; Munk, 1981) et leurs différences ont été motivées par 'apport de nouvelles données.
Le modele est considéré comme universel car sa forme (I'ig 2.8) est quasi-systématiquement
en accord avec un grand nombre d’observations. On résume ici la version de 1981 dont la
formulation est détaillée dans Munk (1981).

2.2.2 Hypotheses et limitations

Le modele repose sur plusieurs hypotheses. Il représente un champ d’ondes internes iso-
trope sur ’horizontale, avec des propagations symétriques sur la verticale, dans un état
d’équilibre. Il décrit le continuum de fréquence des ondes, mais ne représente que partielle-
ment le pic d’énergie a la fréquence inertielle f et pas du tout le pic généré par la composante
semi-diurne M, de la marée (Fig. 2.9). Les zones de génération des ondes, ou ces pics sont
particulierement marqués, sont donc exclues de la représentation du modele.
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Les nombreuses mesures in situ ont confirmé que le modele représentait bien de maniere
générale I'état du champ d’ondes internes dans l'océan, lors par exemple de la campagne
IWEX (Miiller et al. | 1978). Cependant Wunsch & Webb (1979) montrérent des déviations
du modele a I’équateur, pour des régions ou les cisaillements de vitesse étaient intenses, pour
des zones proches des reliefs sous-marins, ainsi que pour des zones profondes faiblement
stratifiées. On peut donc considérer que la représentation de 'océan que propose le modele
est justifiée tant qu’on se place loin des zones de génération d’ondes internes (par exemple
dans l'océan intérieur a distance de la surface et du fond). Une autre limitation du modele
est que [ est considérée comme constante et prise a sa valeur f, o a 30° Nord, limitant ainsi
Ieffet de la latitude. Le co-parametre de Coriolis f, n’est pas non plus pris en compte dans
la relation de dispersion, ce qui peut mener a une mauvaise représentation du champ d’ondes
internes 1a ou la stratification est tres faible, au fond de 'océan par exemple (Gerkema &
Exarchou, 2008).

Le modele utilise plusieurs variables :

e La fréquence de Coriolis prise a 30° Nord f = 7.3 x 107° rad/s

e Une stratification représentée par N(z) = Noe_%, avec Ng = 72fy = 5.2 x 1073 rad/s =
3 cph fréquence de référence dans la partie supérieure de la thermocline

e Une échelle caractéristique de la profondeur de la stratification b = 1300m

e Un niveau d’énergie adimensionnel de référence pour le spectre Fy = 6.3 x 107°

e Le nombre d’onde vertical (7 = 1,2,3...) et celui de référence obtenu en prenant le mode
vertical j, = 3 :
b gm N g« N

b N b Ny

[rad.m_l} (2.28)

On donne ici les expressions générales des spectres de densité d’énergie pour la composante
horizontale ugy de la vitesse et du déplacement des isopycnes £, dans le cadre de la version
du modele de 1981 :

St = PR pong | ] (229

Suy(w,7) = Sﬁsv:b?NONWEOB(w)H(j) l;z;i_j (2.30)
_ 2 1 1

Blw) = Ww.(w2—‘f2)1/2 L‘ad.sl} (2:31)

HG) = =99 fgim) (2.32)

Y244

Dans la suite de notre étude on utilisera les spectres de densité d’énergie en fonction du
nombre d’onde vertical k, car on travaillera a ’aide de profils verticaux. On rappelle ici leurs

39



CHAPITRE 2

ONDES INTERNES

formules, dérivées par Grege & Kunze (1991) :

2

Eyb?
S{(kZ) = 2;_]
3Eb3
SUH(kZ) = 271_(}

No\ 2 m2

Les spectres du cisaillement vertical des vitesses horizontales (shear), ainsi que de la
distorsion des isopycnes (strain) sont obtenus en multipliant les spectres précédents par

k2

SazuH(kz)

k2 Se(k.) {ﬁ} (2.35)
2 S () [W] (2.36)
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POWER SPECTRUM (m'/cph)
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(a) (b)

FIGURE 2.6 — (a - en haut) Spectre du déplacement des isothermes, calculé a partir des
mesures MISERY 1 et 3 (figure tirée de Cairns & Williams (1976)). La fine courbe noire
est le spectre donné par le modele Garret & Munk (1972) que l'on présente aussi sur
la figure de droite. (b) Spectre de Garrett et Munk en fréquence qui montre le pic a f
et le continuum vers les plus hautes fréquences jusqu'a N (figure tirée de J. Klymak :
http ://hornby.seos.uvic.ca/ jklymak/GarrettMunkMatlab/).

10~ 3 ————+— )

10-4

Shear Spectral Density (8~2 /cpm)

10-5

Vertical Wavenumber (cpm)

FIG. 5. Shear spectra scaled in the vertical by 1/E,N? and in the horizontal by E,, and then
divided by a factor of 2. The thick data line represents TOPO_DEEP data above 2000 db, the
short-dashed curve WRINCLE data, the thin line TOPO_F data, and the long-dashed curve NATRE
data from 500 to 2000 m. The solid straight line represents the GM76 spectrum out to 0.1 cpm,
then falls as 717" The m~' regime has been extended to lower wavenumber for comparison purposes.
Two-piece band averaging has been employed for the NATRE spectra.

FIGURE 2.7 — Spectre de Garrett et Munk du cisaillement vertical des vitesses horizontales,
en fonction du nombre d’onde vertical et comparé a différentes mesures (figure tirée de Polzin
et al. (1995)).
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Fig. 1. A model for the encrgy spectrum of internal waves. The
top left display is Efa, #) in wave number space (o being the hori-
zontul and § the vertical wave number); the right-hund top und
bottom displays are Elor, w) and E(f, w), respectively {w is frequency).
Coordi are and plotted logarithmically, so that
plane surfaces represent power laws, as designated. The moored
spectrum (MS(w) = (Efer, w)da) ks a projection on u vertical plane,
as shown on the top right figure, and the towed spectrum and dropped
P are displayed similarly. Cob (MHC, TLC, |, ) are
related to various bandwidths, as indicated,

FIGURE 2.8 — Spectres de Garrett et Munk. Ici 8 est le nombre d’onde vertical k, /27, o le
nombre d’onde horizontal ky /27 et w la pulsation (figure tirée de Garret & Munk (1975)).
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FIGURE 2.9 — Spectre de puissance des champs de vitesses horizontales. Les fréquences
dominantes sont la composante D5 de la marée, ainsi que f. On observe aussi ses harmoniques

(D4, Dg, Ds, ...

) (figure tirée de van Aken et al. (2007)).
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Gargett et al. (1981) proposent une représentation générale du spectre du cisaillement
vertical des vitesses horizontales a l’aide de mesures en différents endroits en Atlantique
Nord. Les auteurs utilisent les mesures de trois profileurs de vitesse ayant des résolutions
et temps de réponse différents pour ainsi d’échantillonner au méme moment des bandes
spectrales différentes. L’ensemble des mesures combinées a permis d’obtenir une vision du
spectre du cisaillement sur un large intervalle de longueurs d’ondes, de la centaine de metre
au centimetre (Fig.2.10a). Une version schématique de ce spectre est présentée par Holloway
(1983) qui décrit les interactions entre les ondes aux grandes échelles spatiales, jusqu’au
transfert de leur énergie vers les échelles de dissipation (Fig.2.10c¢). En se référant a la
littérature on va présenter quelques résultats théoriques sur les interactions des ondes entre
elles dans les différents régimes de la Fig.2.10c.

; %\. K8 scoting of Record 4
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oS, L M scantendls o sear spet ey measared bl res rflers EMVE, SCINT nd CAMEL 3, Shar et el mered y e ol o boundar” s, eion o v i
‘spectra are calculated, and symbols used for each profiler are shown in the 95% (record 6). Record 7is s WKB. i in Fig. | i i i
limits are shown: details of averaging procedures differ for each profiler and are discussed in the text. of this single decper record. Appropriate 95% confidence limits are the same or smaller than those shown on Fig. 1.
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FIGURE 2.10 — (a et b) Spectre composite du cisaillement vertical des vitesses horizontales
(shear), construit a partir de différents jeux de mesures (figure tirée de Gargett et al. (1981)).
(c) Spectre schématique du cisaillement vertical des vitesses horizontales et du gradient de
température. Le nombre d’onde vertical 3 est ici exprimé en cycle/m. Le spectre est plat,
en Y, dans le domaine ondulatoire, pour des longueurs d’ondes allant de plusieurs centaines
de metres jusqu’a 10m. Le domaine de fine-structure est caractérisé par la pente en 371,
entre 10 et 1m. En dessous on accéde au domaine de la micro-structure, de I'ordre du meétre
jusqu’au millimetre, ou les termes dissipatifs deviennent significatifs (figure tirée de Holloway
(1983)).
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2.2.3 Domaine ondulatoire : O(100m — 10m)

De la centaine a la dizaine de metres, le spectre apparait comme plat avec une pente
en k2. Selon Holloway (1983) et Gargett et al. (1981) il s’agit 1a d’un régime caractérisé
par les résonances de triades entre les ondes, qui d’apres McComas & Bretherton (1977)
peuvent étre identifiées en trois classes d’interactions : elastic scattering, induced diffusion,
parametric subharmonic instability. Pour les ondes plus courtes de ce régime, les interactions
seraient trop rapides pour étre décrites par des résonances de triades (Holloway, 1983).

2.2.4 Domaine fine-structure : O(10m — 1m)

En descendant dans les longueurs d’ondes, un deuxieme régime est présenté, caractérisé
par une pente en k. !, ol les interactions entre les ondes sont plus fortes que dans le domaine
ondulatoire. On se place ici dans un intervalle de longueurs d’ondes comprises entre 1 et
10m qui définit la fine-structure. Ce domaine est sensible a la stratification et les ondes sont
susceptibles d’interagir plus fortement entre elles. Des instabilités deviennent possibles sous
forme de déferlements. Une perte d’énergie cinétique et potentielle peut alors s’effectuer au
profit des plus petites échelles. Ce domaine n’est pas uniquement ondulatoire et d’autres
processus comme la double-diffusion ou les inversions de densité peuvent y coexister avec les
ondes internes. Ses bornes et la pente de transfert ont pu étre déterminées par I’accumulation
d’observations océaniques et une discussion sur les mécanismes générateurs est abordée par
Holloway (1983).

2.2.5 Domaine micro-structure : O(1m — lmm)

On atteint ici les échelles de la micro-structure, en dessous du metre jusqu’au millimetre,
ou les termes dissipatifs deviennent significatifs. Les effets de la stratification deviennent
négligeables et les mouvements horizontaux jusque la dominants par rapport aux mouve-
ments verticaux laissent place a une isotropie tridimensionnelle ou aucune direction n’est
privilégiée.

Dans la suite de notre étude on va s’i