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Chapitre 1

INTRODUCTION

1.1 La circulation océanique de grande échelle

Dans le contexte actuel de réchauffement climatique, il est essentiel de réussir à mieux
comprendre la dynamique globale du système terre afin de pouvoir anticiper les change-
ments à venir. Une partie de la compréhension de cette machine complexe qu’est le climat
de la terre se fait par l’étude de la circulation océanique. En effet, les océans permettent
de stocker l’excédent de chaleur de l’atmosphère et d’emprisonner une partie du dioxyde
de carbone. Ils impactent les variations du climat à des échelles temporelles allant de
l’interannuel au centennale et au-delà.

Bien que l’océan mondial couvre près de 70% de la surface de la terre, la difficulté
d’obtenir des informations sur sa structure interne a longtemps limité son étude aux
processus de surface. A la fin des années 1940, les premières théories de Sverdrup (1947);
Stommel (1948); Munk (1950) ont permis d’expliquer les structures de grande échelle
que l’on nomme gyres océaniques. Ces gyres consistent en une circulation horizontale des
masses d’eau avec une forte intensification des courants sur les bords ouest des bassins, qui
forment des structures telles que le Gulf Stream en Atlantique subtropicale ou le Kuroshio
dans le Pacifique. La circulation de grande échelle de ces gyres est liée, loin des côtes, à
l’action du vent et à la variation latitudinale du paramètre de Coriolis. L’intensification
des courants sur les bords ouest a longtemps été associée à des effets visqueux. Mais
des études plus récentes par Hughes and De Cuevas (2001); Schoonover et al. (2016)
ont montré le caractère non-visqueux de ces courant de bord au profit d’une dynamique
liée à l’effet de la topographie. L’amélioration des moyens techniques a permis dans les
dernières décennies d’obtenir de nombreuses observations de l’océan dans les 2000 premiers
mètres, en particulier grâce à des programmes internationaux tels que WOCE (World
Ocean Circulation Experiment), dans les années 1990, ou le réseau de flotteurs ARGO
mis en place au début des années 2000. Ces observations ont permis de développer nos
connaissances sur la dynamique océanique globale (Fig. 1.1, Lumpkin and Johnson (2013))
et de confirmer la validité des différentes théories.

Les premières théories supposaient que les gradients de pression horizontaux étaient
faibles en profondeur (Sverdrup, 1947; Munk, 1950) et négligeaient donc les courants de
fond. L’idée d’une circulation profonde a émergé plus tard avec la théorie des couches
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Figure 1.1 – Vitesse moyenne des courants (couleurs, cm.s−1 à partir des données de
flotteurs de surface avec les lignes de courants (lignes noires). Les lignes de courants sont
calculées et lissées spatialement de manière à indiquer la direction du courant et d’illustrer
la circulation grande échelle. L’insert (en haut à gauche) montre la répartition des vitesses
moyennes de 0- à 100- cm.s−1 par pas de 3.125 cm.s−1 en fonction du nombre de flotteurs
(de 0 à 25 000) (Lumpkin and Johnson, 2013).

profondes de Stommel and Arons (1959), qui a anticipé les observations des courants
profonds dans l’Atlantique Nord. Cette théorie est basée sur l’hypothèse que les couches
profondes sont formées dans les régions froides (dans l’Atlantique Nord et en mer de
Weddell) par plongée de masses d’eau denses. Ce flux descendant d’eaux denses au niveau
des pôles est compensé par une remontée sur l’ensemble du bassin par mélange avec les
eaux environnantes lors du trajet vers les régions tropicales. Plus récemment, des sections
hydrographiques dans l’Atlantique Nord, 53◦ N (Fischer et al., 2004)/ 48◦ N (Lumpkin
et al., 2008)/ RAPID (Haines et al., 2013) / OVIDE (Daniault et al., 2016)/ OSNAP, ont
confirmé la présence de courants profonds en direction de l’équateur et permis d’étudier
leurs variabilités.

La superposition de ces deux types de circulation, sur un plan horizontal et longitudinal-
vertical, permet de mettre en évidence une circulation globale qui forme une cellule mé-
ridienne de retournement, aussi appelée le "grand tapis roulant" qui se schématise par la
Fig. 1.2. Cette figure permet d’illustrer à la fois la dynamique de surface, majoritaire-
ment bidimensionnelle, qui advecte les eaux chaudes et salées des zones équatoriales vers
les pôles. Elle met aussi en avant les zones où les eaux plongent, par perte de flottabi-
lité dû à l’échange de chaleur avec l’atmosphère, alimentant ainsi les couches profondes.
Les premières observations atmosphériques ont permis de montrer l’importance de cette
circulation horizontale sur le transport de chaleur des tropiques vers les pôles avec un
maximum vers 20◦ N de 2 PW (Trenberth and Caron, 2001; Colin de Verdière et al.,
2019).
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Figure 1.2 – Représentation schématique de la circulation générale globale (Marshall and
Speer, 2012). Les flèches indiquent la direction de l’écoulement et le dégradé de couleur
du rouge (surface) au bleu (fond) indique sa position dans la colonne d’eau. Les zones de
convection sont indiquées par des cylindres bleus.

1.2 La circulation de l’Atlantique Nord subpolaire

Bien que connaissant le principe sur lequel fonctionne cette cellule de retournement,
une partie des études de climat s’intéresse à l’ajustement de cette structure par rapport à
l’augmentation de la quantité de gaz à effet de serre d’origine humaine. Le gyre subpolaire
par sa contribution au fonctionnement du "grand tapis roulant" et la plongée des masses
d’eau denses représente une zone d’étude où se porte beaucoup l’attention. C’est également
ici que la concentration en dioxyde de carbone anthropique est la plus importante (Fig.
1.3, Sabine (2004)), ce qui en fait une région clef pour le climat.

La circulation moyenne du gyre subpolaire Nord Atlantique peut se schématiser selon
la Figure 1.4, présentée dans Daniault et al. (2016), qui combine les données des cam-
pagnes OVIDE et des études précédentes sur la région. On trouve dans cette région une
superposition d’une circulation de surface (en rouge, orange et vert) et de profondeur (en
bleu) qui représentent chacune les parties haute et basse de la cellule de retournement.

La branche haute de cette cellule est principalement nourrie par des eaux chaudes et
salées en provenance du gyre subtropical par l’intermédiaire du Courant Nord Atlantique
(NAC). Le NAC représente l’extension du Gulf Stream après son décrochement de la
topographie à "Cape Hatteras". Lors de son trajet vers le nord, le NAC est dévié vers
l’ouest, dans ce que l’on nomme le Coin Nord Ouest (NWC), aux alentours du "Flemish
Cape" (50◦ N, 45◦ O), où il croise les eaux de fond issues de la mer du Labrador. Après
cette bifurcation vers l’ouest ce courant traverse la ride médio-atlantique dans les zones
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Figure 1.3 – Répartition de la quantité de CO2 (mol.m−2) d’origine anthropique intégrée
verticalement dans l’océan mondial (Sabine, 2004).

de fracture Charlie-Gibbs (52.5◦ N), Faraday (50.5◦ N) et Maxwell (48◦ N). Tandis qu’une
majorité des eaux se propage vers le nord, une partie se dirige vers le sud dans le bassin
Européen (Daniault et al., 2016). Le NAC se propageant vers le nord s’écoule dans le bassin
d’Islande et le Rockall Trough. Bower et al. (2002) montre en utilisant les trajectoires de
flotteurs Argo que la trajectoire préférentielle de l’écoulement se fait par le jet de Hatton
bank sur la bord ouest du Rockall Plateau (57◦ N, 20◦ O) et très peu d’eau passe dans le
Rockall Trough. Plus récemment Holliday et al. (2015), en utilisant la section "Extended
Ellet Line" qui joint l’Ecosse à l’Islande en passant par le Rockall Trough et le bassin
d’Islande, a montré un transport net des eaux de surface (qui englobe les eaux du NAC)
vers le nord de 6.7± 3.7 Sv (1 Sv = 106 m3.s−1) avec une contribution de 2.3± 1.3 Sv du
Rockall Trough. Ces observations remettent en cause l’importance de cette zone dans la
représentation de la cellule de retournement.

Suite à cela, une partie des eaux chaudes de surface traverse la ride entre l’Islande et
les Shetland en direction des mers nordiques (Rossby and Flagg, 2012). Le reste recircule
cycloniquement dans le bassin d’Islande et est rejoint en profondeur par l’"Iceland Scotland
Overflow Water" qui sont des eaux denses ayant traversées la ride plus au nord. Ces
masses d’eau circulent ensuite anticycloniquement autour de la dorsale de Reykjanes et
la traversent dès que la topographie s’approfondit suffisamment (Petit et al., 2018b). Sur
le bord ouest de la dorsale, le courant d’Irminger se forme par le mélange des eaux ayant
traversé la ride avec celles issues des bassins plus à l’ouest et s’enroule cycloniquement
dans le bassin d’Irminger (Petit et al., 2019). Le courant de bord est nourri en profondeur
par des eaux froides et salées qui sont passées par le détroit du Danemark (Jochumsen
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Figure 1.4 – Schématisation de la circulation dans le gyre subpolaire Nord Atlantique.
La topographie est représentée en couleur avec des changements à 100-,1000-m et tous
les 1000-m en dessous. Les courants de surface sont représentés en rouge, orange, jaune
et vert tandis que les branches profondes sont indiquées en bleus (Daniault et al., 2016) .

et al., 2012). Il suit les côtes du Groenland avec une forte composante barotrope, autant
sur le bord est que sur le bord ouest (Pickart and Spall, 2007; Daniault et al., 2011; Hall
et al., 2013). Les courants finissent leur trajet dans le gyre subpolaire en longeant la côte
du Canada, toujours sous la forme d’une superposition d’un courant de surface et d’un
courant de fond, donnant une uniformité au courant du Labrador sur la verticale (Fischer
et al., 2004). A sa sortie de la mer du Labrador, le courant profond originaire du bassin
d’Irminger forme le "Deep Western Boundary Current". Il constitue en partie la branche
inférieur de la cellule de retournement dans l’Atlantique Nord. Lorsqu’il croise le NAC
dans le NWC, il se scinde en deux. L’une des branche suit le NAC et s’écoule dans la
partie est du bassin par la zone de fracture Charlie-Gibss (Petit et al., 2018b) tandis que
l’autre suit la pente vers le sud.

En plus de l’apport d’eaux denses en profondeur par les détroits au nord, la formation
d’eaux en profondeur est également rendue possible par la convection profonde, notam-
ment en mer du Labrador et dans le bassin d’Irminger (Pickart et al., 2003). En hiver,
les échanges avec l’atmosphère refroidissent les eaux de surface et les alourdissent ce qui
provoque un mélange par convection. En fin d’hiver, l’augmentation des flux de chaleur
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permet la restratification des couches de surface, ce qui arrête ce phénomène et empri-
sonne en profondeur des masses d’eau qui forment l’eau de la mer du Labrador. Cette eau
se caractérise notamment par une faible salinité et forme une masse d’eau intermédiaire
vers 1000-m de profondeur (Yashayaev et al., 2007; Daniault et al., 2016) à l’intérieur
du gyre subpolaire qui se répand par advection dans les différents bassins (Rhein et al.,
2002).

On remarque bien que la dynamique de ce gyre est complexe avec de nombreuses
masses d’eau qui viennent se superposer et interagir. Cette complexité se traduit dans les
modèles numériques par de nombreuses difficultés pour représenter correctement la circu-
lation dans cette région. De gros biais existent notamment pour l’intensité des courants
dans le voisinage de la ride de Reykjanes (Treguier et al., 2005) ou encore sur le chemin
suivi par les masse d’eaux à l’interface entre le gyre subtropical et subpolaire (Spence
et al., 2012). Cependant l’augmentation de la résolution des modèles permet des amélio-
rations significatives de la représentation de la dynamique (Smith et al., 2000; Treguier
et al., 2005; Bryan et al., 2007; Marzocchi et al., 2015).

1.3 L’effet de la topographie

Les premiers modèles utilisés pour comprendre la dynamique des gyres océaniques
étaient des modèles en boites avec des murs verticaux sur les bords. Dans ces condi-
tions, l’intensification du courant de bord ouest est majoritairement due à la variation
du paramètre de Coriolis avec la latitude (Stommel, 1948). Pour compenser cet apport
de vorticité planétaire, les modèles de Stommel (1948); Munk (1950) prennent respecti-
vement en compte la friction sur le fond et la friction latérale. Malgré cela, le transport
associé au Gulf Stream est sous estimé de plus de moitié dans les modèles comparés
aux observations. Des travaux de Hughes (2000); Hughes and De Cuevas (2001); Jackson
et al. (2006); Schoonover et al. (2016) ont montré que la prise en compte de la topographie
permettait d’améliorer la représentation du transport des courants de bords ouest. Ceci
démontre que les effets visqueux ne sont pas nécessaire pour clôturer la circulation des
gyres. Cet effet de la topographie est communément appelé le couple de pression de fond
(Bottom Pressure Torque) et se déduit de l’interaction du courant de fond avec la pente.
Ce terme n’est pas seulement lié à la pente mais aussi à l’inclinaison des isopycnes le long
de celle-ci. Il peut se séparer en deux composantes, une barotrope liée à l’étirement de
la colonne d’eau (Bottom Vortex Streching) et une partie barocline liée aux isopyscnes le
"Join Effect of Baroclinicity And Relief" (JEBAR).

Dans le cas d’un océan idéalisé adiabatique sans stratification, la partie barocline du
couple de pression de fond est nulle. L’écoulement en équilibre géostrophique va suivre les
contours de f/H où f est le paramètre de Coriolis et H la topographie (Pedlosky, 1979).
Lorsqu’une stratification est mise en place, la prise en compte du terme JEBAR permet
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Figure 1.5 – Fonction de courant barotrope calculée en utilisant la densité et le vent
moyen climatologique avec (gauche) et sans (droite) prise en compte de la partie associée
au terme JEBAR. Les contours sont représentés tous les 10-Sv. Les lignes pointillées
indiquent des valeurs négatives et les lignes pleines les valeurs positives. Le contours 0 Sv
n’est pas représenté (Greatbatch et al., 1991).

de découpler le courant de la topographie, ce qui autorise le courant à traverser les lignes
de f/H (Mertz and Wright, 1992). La présence de se terme permet aussi d’expliquer le
transport important des courants de bord ouest comme le Gulf Stream (Holland, 1972),
sans lui le gyre subpolaire est presque non existant (Fig. 1.5, Greatbatch et al. (1991)).

Ces quelques éléments montrent l’importance de la topographie dans la dynamique des
structures de grande échelle, notamment dans le gyre subpolaire où son effet couplé à la
baroclinicité du fluide impacte grandement la circulation. Dans les modèles numériques,
cet effet topographique passe par une représentation de la bathymétrie qui, pour la plupart
des modèles même les plus récents, est représentée en coordonnées-z et peut s’illustrer
comme une série de bloc. Cette représentation bien que simple à implémenter et à utiliser
présente comme problème principal d’avoir la présence de murs verticaux entre deux
blocs ce qui a pour effet de surestimer la dissipation latérale. Une autre vision, nommée
coordonnées-σ, consiste à suivre la topographie et d’éviter une diffusion trop importante
proche du fond. Bien que cette vision n’est pas parfaite et nécessite certaines précautions
pour son utilisation, on peut s’interroger sur l’impact d’une topographie plus réaliste sur
la circulation.

1.4 L’activité méso-échelle

Comme nous l’avons dit la dynamique grande échelle est relativement bien comprise
avec les théories de Sverdrup (1947), puis de Holland (1972). Plus récemment, les observa-
tions par satellite ont mis en avant (Fig. 1.6, Chelton et al. (2011)) la présence d’une forte
activité tourbillonnaire dans de nombreuses parties du globe (McWilliams, 1985; Chelton
et al., 2007), notamment aux voisinages des grands courants tels que le courant Antarc-
tique ou les courant de bord ouest (Gulf Stream ou Kurushio). Ces tourbillons rentrent
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Figure 1.6 – Tourbillons de méso-échelle par mesure satellite de la surface libre le 28 Août
1996 issue de la fusion des données T/P et ERS-1 dans les séries de référence d’AVISO
(Chelton et al., 2011)

dans la catégorie de la méso-échelle et leurs tailles sont de l’ordre du premier rayon de
déformation de Rossby qui varie de la centaine de kilomètre dans la zone subtropicale à
la dizaine de kilomètre dans la zone subpolaire (Chelton et al., 1998). Comparé à l’échelle
temporelle des gyres, ces tourbillons ont des durées de vie courtes, de l’ordre de quelques
jours à plusieurs mois, mais ils permettent d’extraire une partie de l’énergie potentielle
de l’océan et de la redistribuer sous forme d’énergie cinétique.

Ces tourbillons se forment généralement par la déstabilisation de courants de grandes
échelles (D’Asaro, 1988; Dewar et al., 2015; Gula et al., 2015; Molemaker et al., 2015) par
des processus d’instabilité barotrope (cisaillement horizontal) ou barocline (cisaillement
vertical). A une échelle locale, ils favorisent les échanges côtes-large, ce qui a un impact sur
la dynamique côtière, l’écologie ou encore la production biologique (Blanton et al., 1981;
Lee et al., 1981; Yoder et al., 1985). A une échelle plus globale cette activité méso-échelle
va avoir un impact sur le transport de chaleur (Zhao et al., 2018a) et de sel (Treguier
et al., 2014).

Pour revenir au cas de l’Atlantique Nord, on retrouve de nombreuses régions où la
génération de ce type de structure est importante. Dans le gyre subtropical, la zone la plus
connue est le Gulf Stream et son extension le NAC où l’on retrouve des tourbillons allant
de la méso-échelle (O ≈ 10-100 km) à la sous méso-échelle (O ≈ 100-m-10- km). La sous
méso-échelle joue un rôle dans le transfert de l’énergie vers les fines échelles en provenance
des structures plus larges (McWilliams, 2016) et est responsable d’une grande partie des
flux verticaux de masse ou de flottabilité dans la partie haute des océans. De son coté
le gyre subpolaire présente aussi des zones de forte activité tourbillonnaire dans les trois
bassins que sont la mer du Labrador avec les "Irmingers Rings" (Lilly and Rhines, 2002),
le bassin d’Irminger le long de la Ride de Reykjanes (Fan et al., 2013) et dans le bassin
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d’Islande avec la présence de tourbillons semi-permanents le long de Hatton Bank (Read
and Pollard, 2001; Zhao et al., 2018b). L’omniprésence de ces tourbillons influence les
masses d’eau en modifiant le flux méridien de chaleur (Zhao et al., 2018a) mais contribue
aussi dans les zones de convection profonde (notamment en mer du Labrador) en favorisant
la restratification des masses d’eau (Couvelard et al., 2015).

La présence de méso-échelle et de sous méso-échelle va donc impacter la dynamique,
mais du fait de leur échelle spatiale, la représentation de ces structures dans les modèles
va fortement dépendre de la résolution horizontale choisie. La majeure partie des modèles
globaux ont des résolutions horizontales de l’ordre du degré ou du quart de degré, qui
ne permettent pas de résoudre cette dynamique. Même les modèles globaux dits "eddy-
resolving", avec des résolutions de l’ordre du douzième de degré, ne permettent pas de
résoudre entièrement l’activité de méso-échelle et encore moins la sous méso-échelle, en
particulier aux hautes latitudes comme dans le gyre subpolaire. Il est donc justifié de
se demander quel serait l’impact de cette activité tourbillonnaire de méso-échelle sur la
dynamique du gyre subpolaire.

1.5 Objet de la thèse

L’Atlantique Nord est une zone largement étudiée et l’on connaît bien la structure des
masses d’eau de cette région grâce à divers moyens d’observations que sont le réseaux de
flotteurs ARGO, les sections OSPNAP, OVIDE, AR7 ou les campagnes comme RREX
2015 et 2017. Toutefois, ces observations ne couvrent que de petites zones et ne permettent
pas de déterminer les composantes principales qui dominent la dynamique de la région.

On s’intéresse donc dans cette thèse à identifier les éléments essentiels qui participent
à la circulation du gyre subpolaire Nord Atlantique. Pour ce faire nous avons choisi l’outil
de modélisation numérique qui va nous permettre de reproduire la dynamique du gyre
dans toute sa complexité. Dans une première partie nous détaillons notre approche en
présentant la méthodologie pour la construction de nos simulations (Chapitre 2). Celle-ci
repose sur la mise en oeuvre de deux simulations grâce à une technique d’emboîtement
et ayant des résolutions horizontales de 6- et 2-km. Le modèle utilisé a pour particularité
d’utiliser des coordonnées-σ, qui permettent de mieux appréhender le rôle de l’interaction
courant-topographie sur la circulation par rapport aux modèles utilisant des coordonnées-
z.

Ces configurations permettent notamment de mettre en évidence l’effet de l’activité
méso-échelle sur la circulation du gyre (chapitre 3). Nous montrons que la dynamique
interne du gyre est fortement liée à une activité non-linéaire remettant ainsi en cause
l’équilibre de Sverdrup dans cette région. Il ressort également qu’une plus haute résolution
permet de corriger certains bais inhérents aux modèles utilisant des résolutions plus faibles.
Ce qui peut modifier la dynamique de l’écoulement en particulier autour de la ride de
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Reykjanes.
Dans le chapitre 4, nous aborderons l’impact que peut avoir la méso-échelle d’un

point de vue plus local. Pour cela nous nous intéresserons au chemin qu’emprunte une
branche du NAC dans le "Rockall Trough", dans la partie est du gyre, et au changement
de dynamique lié à une résolution plus fine.
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Chapitre 2

STRATÉGIE DE SIMULATION

2.1 Le modèle CROCO

Dans cette thèse nous utilisons le Regional Oceanic Modelling System (ROMS) (Shche-
petkin and McWilliams, 2005) dans sa version CROCO (Coastal and Regional Ocean
Community) (Debreu et al., 2012). CROCO est un modèle régional utilisant une grille
courbe curvilinéaire de type Arakawa C sur l’horizontale. Ce modèle résout les équations
primitives obtenues en utilisant les hypothèses hydrostatique et de Boussinesq (varia-
tion de masse volumique faible sauf pour les termes de flottabilité) dans les équations de
Navier-Stokes.

Dans notre configuration nous utilisons le schéma d’advection "up-stream" d’ordre 3
défini par défaut. Celui-ci est légèrement dissipatif et permet de gérer les chocs numériques
sans utiliser de viscosité explicite. Des schémas d’advection centrés sont aussi disponibles,
mais comme ils produisent peu de dissipation, ils nécessitent le rajout de viscosité expli-
cite (par un laplacien ou bi-laplacien). En comparaison, certains modèles océaniques tels
que NEMO dans ses versions ORCA2-ORCA025-ORCA12 (Dussin et al., 2012; Lecointre
et al., 2011) utilisaient des schémas centrés d’ordre 2 ou 4, appelés "Centred schemes"
ou "Flux Corrected Transport scheme" (Manuel NEMO, (IPSL)). Pour les traceurs, un
schéma d’ordre 3 en espace est également utilisé dans notre configuration. Afin de réduire
le mélange diapycnal et limiter l’altération des masses d’eau, la partie diffusive du schéma
est tournée le long des surfaces isopycnales (Marchesiello et al., 2009).

La particularité de ce modèle CROCO vient de sa représentation des coordonnées ver-
ticales qui suivent la topographie (appelées coordonnées σ). Cette caractéristique permet
de représenter la bathymétrie de manière plus réaliste par rapport aux modèles en coor-
données z (que ça soit en "full step" ou "partial step"). La différence entre les coordonnées-z
et σ est clairement visible sur la Fig. 2.1, où la pente est de mieux en mieux représentée
en passant de "full step" à "partial step", et enfin à σ. L’approche "partial step" est la plus
commune dans les simulations NEMO et représente un compromis entre les coordonnées-z
et σ. Cette configuration permet de représenter plus fidèlement la topographie par rapport
au coordonnées-z simple mais également de mieux représenter les courants de fond (Pa-
canowski and Gnanadesikan, 1998). La représentation coordonnées-σ évite la présence de
viscosité et/ou de diffusion importante proche de la topographie dû aux murs verticaux.
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Figure 2.1 – Représentation de la topographie dans des modèle en (a) coordonnée-z, (b)
coordonnée-z en partial-step et (c) en cordonnée-σ

Ce système de coordonnée verticale a fait ses preuves dans sa capacité à représenter les
courants de bord, notamment le Gulf Stream (Schoonover et al., 2016), en améliorant
les effets baroclines associés au terme "Joint Effect of Baroclinicity and bottom Relief"
(JEBAR) (Ezer, 2016). Un autre avantage de ce type de coordonnées est la possibilité
de pouvoir resserrer les niveaux du fond. Ceci permet une meilleure représentation des
interactions entre les courants et la topographie, notamment à très haute résolution, avec
des résolutions verticales de l’ordre de 2-m (Gula et al., 2016) ce qui permet de résoudre
convenablement la couche limite de fond. A notre connaissance, peu de simulations avec
des modèles en coordonnées-σ ont été réalisées sur le gyre subpolaire.

Bien qu’ayant de nombreux points positifs, il faut être conscient des limites que pré-
sentent les coordonnées-σ. Le principal défaut attribué à ces dernières est l’erreur commise
lors du calcul du gradient de pression (Haney, 1991). En effet puisque nos coordonnées ne
suivent pas les géopotentiels, le calcul du gradient de pression horizontal va nécessiter une
interpolation, ou extrapolation, afin d’être calculé correctement. Dans le cas d’une pente,
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on va donc devoir extrapoler les valeurs de pression. Lorsque la pente est faible, l’erreur
associée au calcul sera faible mais plus la pente va être importante plus l’erreur va aug-
menter. Ces erreurs interviennent ensuite dans les équations de quantité de mouvement
et se répercutent sur les champs de vitesses. Toutefois l’apparition de ces erreurs peux
être réduite en lissant la topographie ou en augmentant la résolution horizontale (Beck-
mann and Haidvogel, 1993). La version d’un schéma présenté par Shchepetkin (2003) est
également implémentée dans CROCO et limite l’apparition d’erreurs.

Comme nous l’avons vu dans l’introduction, le premier rayon de déformation de Rossby
est faible dans cette région, inférieur à 15-km au nord de 50◦ N (Chelton et al., 1998), ce
qui nous oblige à avoir des simulations à haute résolution si l’on veut pouvoir résoudre la
méso-échelle. L’avantage de l’utilisation d’un modèle régional tel que CROCO dans cette
région et de pouvoir d’atteindre un régime "Eddy Resolving" sur la majeure partie de
la gyre ce qui est trop coûteux dans un modèle de l’océan global. De plus comme nous
l’avons fait remarquer, la topographie semble jouer un rôle important dans la dynamique
de cette gyre, bordée par de fortes pentes, ainsi l’utilisation de coordonnées-σ permettra
de représenter plus fidèlement l’interaction entre les courants et la topographie. C’est pour
ces raisons que nous avons fait le choix de ce modèle pour l’étude de la dynamique du
gyre subpolaire.

2.2 Mise en place des simulations

Afin d’atteindre des résolutions permettant de représenter les tourbillons dans la gyre
subpolaire, des simulations sont réalisées dans une logique d’emboîtement. Cette tech-
nique consiste à réaliser une première simulation à basse résolution sur un domaine large
puis d’ensuite faire un zoom à plus haute résolution sur une partie du domaine. On
permet alors, dans un premier temps, l’équilibrage de l’écoulement grande échelle, et le
développement de l’activité méso-échelle grâce au zoom.

C’est avec cette idée que nous réalisons deux configurations à 6 et 2-km de résolution
sur l’ensemble de l’Atlantique Nord (NATL) et la gyre subpolaire (POLGYR). La grille
la plus grossière utilisée est similaire à celle décrite dans Renault et al. (2016) et s’étend
de 21◦E à 133◦ O en longitude et de 0.5◦ N à 72◦ N en latitude avec respectivement 1152
et 1059 points dans chaque direction. Le zoom s’étend de 72◦ O à 10◦E en longitude et de
36◦ N à 70◦ N en latitude avec 1600 et 2000 points dans chaque direction. La configuration
NATL permet de résoudre la majeure partie de l’activité méso-échelle seulement dans le
gyre subtropical tandis que la résolution de POLGYR autorise la formation de tourbillon
de méso-échelle sur l’ensemble du gyre subpolaire.

La bathymétrie utilisée pour ces configurations est issue de SRTM30_PLUS, qui a une
résolution de 30 seconde d’arc. Afin d’éviter les erreurs liées au gradient de pression typique
des coordonnées σ, comme expliqué précédemment, un lissage est appliqué localement là
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où le ratio r = δh/2h est supérieur à 0.2. Les simulations possèdent respectivement 50 et
80 niveaux verticaux qui sont resserrés à la surface et au fond. Cela nous permet d’avoir,
pour POLGYR, une résolution verticale de 3.6-m à la surface et inférieure à 15-m au fond
le long des pentes.

La simulation NATL est initialisée à partir de la ré-analyse "Simple Ocean Data Assi-
milation" (SODA) du 1 Janvier 1999, ces mêmes données sont utilisées pour contraindre
les frontières de manière mensuelle. Une formulation bulk (Fairall et al., 2003) est utili-
sée, à partir du forçage atmosphérique journalier ERA-INTERIM, pour estimer les flux
turbulent, d’eau douce et de quantité de mouvement nécessaires pour CROCO.

2.2.1 Test de sensibilité pour la configuration parent

Notre configuration à basse résolution sert à représenter la circulation grande échelle.
Une représentation correcte de cette dernière est indispensable si l’on veut étudier l’impact
des petites échelles sur la dynamique de la gyre. Ici nous présentons des tests de sensibilité
réalisées afin de déterminer la configuration idéale pour la réalisation de notre zoom à 2-
km sur la gyre subpolaire, une validation de la dynamique du modèle sera présenté dans
le chapitre suivant. Les tests de sensibilité compare différentes options présentes dans le
modèle. Les cas tests ont été réalisés sur une période de 5 ans (1999-2003) et sont listés
dans le tableau suivant :

Nom gls kpp rappel salinité
GLS X
KPP X

GLS_RS X X

Paramétrisation du mélange vertical

Dans le modèle CROCO il existe deux types de paramétrisations du mélange vertical
au choix de l’utilisateur. Le premier est basé sur le schéma de Large (1994) proposant un
profil de paramétrisation K non-local (KPP). Celui-ci calcule une profondeur de couche
de mélange à la surface et au fond basée sur un critère de valeur critique du nombre de
Richardson (Ri = 0.3). Entre ces deux couches, le mélange est régi par l’instabilité de
cisaillement (basé sur la valeur du nombre de Richardson local) ainsi que par l’activité
des ondes internes supposée constante. Dans les cas de convection, c’est à dire dans le cas
où la colonne d’eau est instable (N2 < 0), un coefficient de viscosité supplémentaire est
ajouté pour augmenter la diffusion (ν0). Le second schéma proposé dans CROCO pour le
mélange vertical est basé sur la longueur générique (Generic Length scale, GLS) et utilise
une méthode k − ε. Ce procédé est une approche locale où l’on résout en parallèle deux
équations qui représentent l’évolution de l’énergie cinétique turbulente et de la dissipation
ε.
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Figure 2.2 – Couche de mélange hivernale moyenne entre 2000 et 2003 à partir du critère
en densité de 0.03 kg.m−3 pour les simulations (a) GLS et (b) GLS_RS. L’évolution de
la couche de mélange moyennée sur la zone jaune entre 1999 et 2003 pour différents cas
est représentée en (c)

Le gyre subpolaire est une région où les processus convectifs sont importants, avec
en particulier des cellules de 800-m de profondeur et pouvant atteindre 1500-m lors de
certains évènements en mer du Labrador (Våge et al., 2008). Ce phénomène a un impact
sur la formation d’eau profonde (Labrador Sea Water) mais joue également un rôle dans
la circulation horizontale (Eden and Willebrand, 2001) du gyre. Une grande partie des
modèles numériques ont des difficultés à représenter ce phénomène de manière réaliste en
surestimant la profondeur des cellules (Treguier et al., 2005). On s’intéresse donc ici à
évaluer l’impact du choix de la paramétrisation du mélange vertical sur la structure ou
la profondeur des couches de mélange. Pour cela nous comparons deux simulations qui
utilisent GLS et KPP, respectivement.

La couche de mélange est calculée hiver de manière similaire aux observations en
prenant la moyenne des profondeurs sur les mois de février-mars-avril. La profondeur de
la couche de mélange est définie comme la profondeur où la différence de densité avec
la surface atteint 0.03 kg.m−3. Une comparaison entre GLS et KPP ne révèle que peu
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Figure 2.3 – Instantané de vitesse verticale (haut) et du coefficient de mélange (bas) à
300-m de profondeur lors d’un épisode de convection dans les simulations (a,c) GLS et
(b,d) KPP

de différences au niveau de la structure spatiale avec dans les deux cas une structure
moyenne proche de celle présenté en Fig. 2.2 (a). Une couche de mélange profonde se
développe le long du courant du Labrador, ce qui est consistant avec les observations
Pickart et al. (1997); Cuny et al. (2005) et d’autres modèles (Deshayes et al., 2007;
Talandier et al., 2014). Dans les bassins d’Irminger et d’Islande la profondeur de couche
de mélange moyenne en hiver entre 2002 et 2003 est entre 400 et 600-m. De manière
générale, la convection dans nos simulations est largement surestimée par rapport aux
observations obtenues par les flotteurs Argo sur cette même période (contours gris Fig.
2.2 (a), données ISAS15 Gaillard et al. (2016)). Les observations montrent un maximum
de couche de mélange proche de 1200-m en mer du labrador tandis que sur le reste du
domaine cette dernière ne dépasse que peu les 300-m. Ainsi bien que la structure spatiale
se rapproche bien des observations, nos simulations (quelque soit la paramétrisation du
mélange vertical) présentent les mêmes difficultés à reproduire les profondeurs de couche
de mélange observées. L’évolution temporelle de la profondeur de couche mélange dans la
mer du labrador (Fig. 2.2 (c)) montre clairement un approfondissement de cette dernière
d’année en année indiquant une homogénéisation des masses d’eau dans la zone qui favorise
d’autant plus l’approfondissement des cellules convectives. Après plusieurs années une
légère différence entre GLS et KPP de quelques mètres apparaît mais celle ci est très
faible devant la profondeur totale.

Bien que la différence de profondeur de couche de mélange entre GLS et KPP ne per-
mette de pas de trancher sur la paramétrisation la plus adaptée, un regard sur les vitesses
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verticales oriente notre choix. En effet, dans les zone de convection comme les bassins
d’Irminger et d’Islande (Fig. 2.3), les vitesses verticales présentent du bruit numérique.
Ce bruit est uniquement visible en hiver lors des phénomènes de convection et disparaît
en été. L’amplitude de ce bruit est plus importante dans la simulation KPP (Fig. 2.3(b))
comparé à GLS (Fig. 2.3(a)). L’atténuation de ce bruit dans GLS semble liée à une dis-
sipation plus importante crée par le mélange vertical (Fig. 2.3 (c,d)) où l’intensité est
presque un ordre de grandeur plus important dans GLS que KPP.

La différence de dissipation vient du fait que la paramétrisation KPP n’est pas locale
et ne s’adapte pas bien au phénomène de convection. Afin de réduire l’impact de tels
phénomènes, défini lorsque la fréquence de Brunt-Vaisala devient négative, la paramétri-
sation KPP augmente la dissipation en rajoutant une viscosité explicite ν0. Des tests de
sensibilité pour des valeurs de ν0 entre 0.1 et 10 m2.s−1 ont montré une diminution du
bruit avec l’augmentation ν0. L’avantage de GLS est de pouvoir adapter son coefficient
de mélange en fonction des caractéristiques locales. Ce qui évite d’avoir des dissipations
trop faibles ou trop importantes. Ainsi, il nous semble approprié de choisir le schéma GLS
dans cette configuration afin de limiter au mieux le bruit numérique.

Cette différence de dissipation est quelque chose qui apparaît également sur la dissipa-
tion (et donc le mélange) des traceurs. Une étude poussée serait nécessaire pour quantifier
et déterminer de manière plus précise l’impact d’un tel choix de paramétrisation sur le
mélange et la dissipation d’énergie ainsi que son impact sur la circulation à plus long
terme.

Impact du rappel en salinité

Une faiblesse des modèles numériques dans la représentation de la gyre subpolaire vient
du fait que l’on observe une dérive en sel importante (Treguier et al., 2005). Cette dérive
est notamment visible en mer du Labrador où une langue de sel (>35 PSU) se propage le
long des côtes de Groenland puis pénètre dans la mer du Labrador aux alentours de 60◦ N
(Treguier et al. (2005), leur figure 8). Les résultats de Rattan et al. (2010) soutiennent les
hypothèses de Treguier et al. (2005) concernant un excès de sel en provenance de la partie
Est de la gyre. Rattan et al. (2010) suggèrent également qu’une meilleur représentation
des processus d’advection est nécessaire pour la représentation des courants de bord,
notamment autour du Groenland, et ainsi conserver les propriétés des masses d’eau dans
la région. Un autre résultat souligne le fait que la représentation explicite de la glace de
mer n’a que peu d’impact sur la dérive en sel. Une mauvaise représentation des rivières
et plus généralement des flux d’eau douce en provenance du Groenland pourrait aussi
expliquer une partie du problème.

Une solution souvent considérée pour atténuer cette dérive est l’utilisation d’un rappel
en salinité en surface. Celui-ci s’exprime comme un flux de surface qui vient se rajouter
au bilan précipitation-évaporation et s’écrit :
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Figure 2.4 – Comparaison de la salinité moyenne entre 2000 et 2003 en surface et à
700-m de profondeur pour les simulations (a,c) GLS et (b,d) GLS_RS

SSSflux = SSSmod × (E − P )− C × (SSSmod − SSSclim)

Où le flux de salinité en surface est représenté par SSSflux, E et P sont les taux
d’évaporation et de précipitation, SSSmod la salinité de surface du modèle et SSSclim la
valeur vers laquelle on veut effectuer un rappel. Le coefficient C représente l’intensité du
rappel et est défini comme le rapport entre la hauteur de la maille à la surface et un
temps de relaxation. La hauteur de la première maille ne variant que très peut sur le
domaine, le principal facteur gérant le rappel est le temps de relaxation. Dans notre cas
nous comparons deux versions de notre simulation GLS avec et sans rappel en salinité
(respectivement GLS et GLS_RS). Le rappel en salinité se fait vers la climatologie ISAS13
généré au sein du LOPS à partir de données de flotteurs ARGO (Gaillard et al., 2016)).
Des tests de sensibilités concernant la valeur du temps de relaxation ont été réalisés (non
présentés ici) et nous ont menés à choisir un temps de 30 jours.

Sans rappel de salinité la dérive en sel en surface est importante sur l’ensemble du gyre
avec une dérive de plus de 0.3 PSU dans les bassins d’Irminger et d’Islande et près de 0.5
PSU en mer du Labrador en seulement 5 ans (Fig 2.4 (a)) par rapport aux données Argo
et sont du même ordre de grandeur que dans Talandier et al. (2014). On peut aussi noter
que l’amplitude de ce biais est abaissé à 0.1 PSU dans les bassins d’Irminger et d’Islande
et à 0.2 PSU au centre de la mer du Labrador lorsque l’on applique le rappel en sel (Fig.
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2.4 (b)). Aucune de nos simulations ne présente d’anomalie d’eau fraîche (de plusieurs
PSU) au large de Newfoundland (45◦ N, 40◦ O) contrairement aux modèles de climat à
basse résolution (Gnanadesikan et al., 2007; Griffies et al., 2009), ce qui signifie que l’on
résout correctement la recirculation du NAC dans le coin North-Ouest (North Western
Corner). Le rappel en sel permet de limiter l’excès de sel en profondeur (700-m, Fig. 2.4
(c,d)) à 0.1 PSU au centre du bassin d’Irminger et correspondant à l’eau en provenance
de la mer du labrador (Daniault et al. (2016), figure 3).

Le rappel en salinité permet de réduire la profondeur maximale de la couche de mé-
lange en hiver sur l’ensemble du domaine (Fig. 2.2 (b)) notamment en mer du Labrador
où cette dernière est diminuée de 750-m en 2003 (Fig. 2.2 (c)). Ce rappel contribue à la
restratification des masses d’eau de surface et a pour effet de retarder l’approfondissement
de la couche de mélange expliquant le décalage de la courbe verte à la courbe bleue dans
la Fig. 2.2 (c). Malgré le rappel en sel qui retarde l’apparition de la convection hivernale,
la simulation présente encore une différence avec les observations (courbe rouge Fig. 2.2
(c)) qui montrent un approfondissement encore plus tardif en 2002-2003 de la couche de
mélange, ce qui sous entend une stratification plus importante en surface. Cette différence
de stratification entre modèles et observations peut être attribuée au manque de représen-
tation de la méso- et sous méso-échelle qui ne sont pas représentés à cette résolution. De
plus la vitesse d’approfondissement de la couche de mélange en début d’hiver, pente des
courbes Fig. 2.2 (c), est plus importante dans GLS et GLS_RS que dans les observations.
Ceci indique une restratification trop faible en profondeur dans nos simulations pour ra-
lentir la convection. Un ingrédient manquant pourrait être les tourbillons en provenance
du courant Est de Groenland qui contribuent à la restratification de la région (Cuny et al.,
2002; de Jong et al., 2014). Toutefois les données des flotteurs Argo sont à interpréter avec
précaution du fait du manque de données durant cette période, notamment dans le cou-
rant de bord du Labrador où la convection profonde peut se développer (Pickart et al.,
1997) .

Notre simulation GLS_RS montre donc de meilleurs résultats que GLS en limitant
l’apparition du biais en salinité sur la gyre subpolaire mais également en diminuant la
profondeur des cellules de convection en mer du Labrador. Même si des biais persistent
par rapport aux observations, plus d’études seraient nécessaires afin d’optimiser au mieux
notre simulation à basse résolution mais cela nécessite un travail à part entière et n’est pas
l’objectif de cette thèse. Ainsi pour la suite de cette étude nous utilisons la configuration
GLS_RS pour la modélisation de l’Atlantique Nord (NATL) ainsi que pour initialiser
notre configuration à plus haute résolution (POLGYR).
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2.2.2 Validation de la simulation enfant

Notre simulation à plus haute résolution (POLGYR) se base sur la configuration NATL
présentée dans la partie précédente. Pour rappel, Les caractéristiques de la grille (résolu-
tion, emprise et niveaux verticaux) ont été présentées au début de ce chapitre. POLGYR
est initialisé à partir de la solution de NATL après deux ans de simulation. La simulation
POLGYR s’étend sur la période 2001–2008 et utilise les mêmes forçages atmosphériques
que NATL. En surface, le rappel en salinité est maintenu avec la même intensité C ce qui
nous oblige à diminuer le temps de rappel à 20 jours puisque l’épaisseur de la couche de
surface est diminuée avec l’augmentation du nombre de niveaux verticaux. Les conditions
aux frontières correspondent aux valeurs de NATL interpolées sur la nouvelle grille et
ont une fréquence journalière (contrairement à mensuelle pour NATL avec les données
SODA). A cette résolution (≈ 2 km), nous laissons un temps d’équilibrage d’un an, ce qui
limite notre étude à la période 2002–2008. Dans cette partie nous allons nous intéresser
à la présentation des masses d’eau dans les simulations et discuter l’apport de la haute
résolution. L’analyse dynamique de la gyre subpolaire sera discutée plus en détail dans le
chapitre suivant.

Evolution de la salinité

La représentation des masses d’eau dans le gyre subpolaire est connue pour être dif-
ficile. En effet, cette zone est un point de rencontre entre les eaux chaudes et salées du
NAC et les eaux froides en provenance des mers Nordiques passant par les détroits. Le
moindre changement peut impacter significativement les propriétés des masses d’eau dans
le gyre. L’un des biais le plus commun dans les modèles est la sur-salinisation de la ré-
gion. Nous avons également vu que l’application d’un rappel en salinité en surface est
une solution pour limiter la dérive en sel. En plus de ce flux de surface, Talandier et al.
(2014) a montré que l’augmentation de la résolution horizontale participe également à
l’amélioration de la salinité de surface notamment dans Coin Nord Ouest (50◦ N,-40◦ W).
Ici nous évaluons l’impact de la haute résolution POLGYR sur la représentation de la
salinité dans la région. Bien que les données ARGO soient disponibles à partir de 2002, la
quantité de donnée est faible pendant les deux premières années. C’est pour cela que nous
comparons nos résultats avec les observations sur la période 2004–2008. En surface (Fig.
2.4 (a,b)), on peut noter dans la région de l’intergyre, qui correspond au NAC, la présence
d’une anomalie négative de salinité dans NATL. Celle-ci est plus marquée dans POLGYR
avec un minimum de -0.4 PSU et correspond à un mauvais positionnement de la branche
nord du NAC. Bien que nos simulations représentent correctement la position du coin
nord-ouest à 50◦ N,40◦ O (visible sur les contours de salinité 35 PSU Fig. 2.5 (a,b)) une
déviation vers le sud se fait après celui-ci. Ce biais au niveau de la ride médio-atlantique
n’apparaît pas en profondeur (Fig. 2.5 (c,d)) indiquant que seul le NAC est impacté par
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Figure 2.5 – Anomalie de salinité en surface (haut) et à 700-m (bas) de NATL (gauche)
et POLGYR (droite) comparée aux données ISAS moyennées sur la période 2004-2008.

cette déviation.
Dans le bassin d’Islande une grande différence est l’approfondissement du "Faroe Bank

Channel" (61.5◦N, 8◦ O) qui passe de 450-m dans NATL à 775-m dans POLGYR. L’ou-
verture du détroit permet le passage des eaux denses vers le bassin d’Islande (Hansen
et al., 2016). De manière surprenante, on observe une salinisation au nord du bassin d’Is-
lande plus importante dans POLGYR que dans NATL (FIG. 2.4) alors que l’on aurait pu
s’attendre au contraire. Une hypothèse expliquant ce phénomène est que l’ouverture du
"Faroe Bank Channel" provoquerait un entraînement des eaux de surface salées créant une
anomalie positive. Toutefois malgré la salinisation de la région celle-ci est au maximum de
0.2 PSU ce qui est comparable à ce que l’on retrouve dans d’autres modèles numériques
(Talandier et al., 2014).

Après être passée dans le bassin d’Islande les eaux continuent dans le bassin d’Irminger
et en mer du Labrador. Comme précédemment peu de différences sont visible en surface
entre les deux simulations. L’apport de la résolution est visible en profondeur où l’on
limite la salinisation de la partie Nord de la mer du Labrador ce qui évite la propagation
de la langue de sel décrite dans Treguier et al. (2005) trop loin dans le bassin. Malgré
l’augmentation de la résolution, l’anomalie de salinité dans le centre du bassin d’Irminger
correspondant à l’eau de la mer du Labrador n’est pas réduite. Cette anomalie semble
trouver son origine dans la partie sud de la mer du Labrador (55◦ N, 48◦ O) et reste
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Figure 2.6 – Evolution de l’anomalie de salinité du mois de mars à 700-m de 2004 (haut
gauche) à 2007 (bas droite)

localisée dans le centre de cette dernière jusqu’en 2006 avant de se propager à l’intérieur
du bassin d’Irminger (Fig. 2.6. Cette anomalie en mer du Labrador s’étend également
vers l’Est avec un signal autour de 52◦ N, 40◦ O correspondant au passage de cette masse
d’eau par la zone de fracture Charlie-Gibbs (Petit et al., 2018b).

Pour résumer, l’apport de la méso-échelle sur la représentation de la salinité se fait
essentiellement dans la mer du Labrador où l’on diminue la dérive en sel en diminuant
l’extension de la langue de sel décrite dans Treguier et al. (2005). Toutefois, cette aug-
mentation de résolution ne permet pas d’empêcher la salinisation du bassin d’Irminger
par l’eau de la mer du Labrador. Dans le bassin d’Islande l’augmentation de la résolution
semble avoir un impact négatif sur les masses d’eau mais cela lié au fait que NATL ne
représente l’apport de sel par le "Faroe Bank Channel". Dans l’ensemble, les biais que
l’on observe dans POLGYR sont communs à ceux qui sont présents dans la majorité des
modèles numériques dans cette région. Nous avons identifié les zones de formation de
ces anomalies, une étude plus spécifique de ces régions permettrait de comprendre leurs
origines et d’établir une stratégie pour éviter leur développement.
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Impact de la méso-échelle sur la couche de mélange

Notre simulation NATL, qui est une simulation "Eddy-permitting", surestime les pro-
fondeurs de couche de mélange hivernale, notamment en mer du Labrador. Le passage
à une résolution plus fine dans POLGYR induit une diminution de près de 100-m de la
couche de mélange dans les bassins d’Islande et d’Irminger. Ce qui donne une profondeur
moyenne hivernale de 200-m, consistante avec les données ISAS (Fig. 2.7 (a,b)). La ré-
duction de la couche de mélange entre NATL et POLGYR est également significative au
centre de la mer du Labrador. Cette zone correspond à la zone atteinte par les "Irmingers
Rings" (Lilly and Rhines, 2002; Rykova et al., 2015) formés sur le bord ouest de Groen-
land et dont la formation est mieux représentée à plus haute résolution (augmentation
de l’énergie cinétique turbulente dans cette région Fig.4, chapitre 3.1). Dans le courant
du Labrador la profondeur de la couche de mélange ne subit que peu de modifications et
est toujours surestimée par rapport à ISAS, mais le manque de donnée dans cette zone
rend difficile la comparaison. Le maximum de couche de mélange d’ISAS est également
décentré comparé à POLGYR mais les répartitions spatiales sont similaires.

Une série temporelle de la couche de mélange dans la boîte jaune décrite dans la partie
précédente montre une très bonne correspondance entre les observations et POLGYR (Fig.
2.7 (c)) avec un écart de moins de 200-m entre 2003 et 2007. En plus de cette réduction de
couche de mélange, POLGYR montre une diminution de la vitesse d’approfondissement
dès la première année de simulation qui la rend très proche du comportement observée
dans les données ISAS. La dynamique de cette région ne changeant que très peu avec la
résolution (Fig. 3, chapitre 3.1), la méso-échelle est un bon candidat pour expliquer la
restratification et le ralentissement de la convection.

Ici nous venons de montrer que la résolution a effectivement un impact sur la profon-
deur de la couche de mélange en hiver. Cette dernière diminue sur l’ensemble du domaine
mais tout particulièrement au centre de la mer du Labrador. Bien que l’on ait des dif-
férences de structures entre les observations et les simulations, une vision moyennée sur
une zone nous montre une correspondance satisfaisante avec les observations.

Echanges avec les mers Nordiques

Tandis que le NAC apporte des eaux chaudes et salées dans le gyre subpolaire, la suite
de passages s’étendant du Groenland àl’Ecosse fournit des eaux denses à celui-ci. Trois
passages principaux permettent l’écoulement des eaux denses, le détroit du Danemark
(DS) (Jochumsen et al., 2012), la ride Islande-Faroe (IF) et le "Faroe-Shetland Channel"
(FSC) (Rossby and Flagg, 2012). Ces zones d’échanges entre le gyre subpolaire et les
mers Nordiques sont notamment connus pour contrôler le transport des courants de bord
profond autour de Groenland et du Labrador (Böning et al., 1995; Redler and Böning,
1997). Mais du fait de leurs topographies particulières les modèles numériques ont des
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Figure 2.7 – Profondeur de la couche de mélange hivernale moyenne entre 2002 et 2008
dans POLGYR (a) et anomalie par rapport à NATL (b). L’évolution de profondeur de
la couche de mélange entre 1999 et 2008 dans NATL, POLGYR et ISAS est présentée en
(c).

difficultés à représenter le transit de masses d’eau. Ici nous allons nous intéresser à la
manière dont ces passages sont représentés dans notre simulation à haute résolution.

Dans le coté est du gyre, l’IF et le FS déversent des eaux denses et forme l’"Iceland
Scotland Overflow Water" (ISOW) qui se propage vers l’ouest en longeant la ride de
Reykjanes et représente un transport net entre 3.2 et 3.8 Sv (Kanzow and Zenk, 2014;
Zou et al., 2017). La principale contribution à la formation de l’ISOW vient du FS qui
fournit près de 2 Sv d’eaux denses (Rossby and Flagg, 2012) qui s’écoulent ensuite par le
"Faroe Bank Channel" rejoignant les eaux de l’IF (>0.8 Sv, Beaird et al. (2013)). Nous
avons déjà évoqué précédemment le fait que la profondeur du "Faroe Bank Channel" est
limité à 400-m dans NATL, ce qui empêche la propagation des eaux issues de FS dans
le bassin d’Islande. L’ouverture du détroit est corrigée dans POLGYR et laisse passer les
1.1 Sv qui traversent FS (FIG. 2.8, (a) partie droite). Bien que la structure du champ
de vitesse soit comparable aux observations de Rossby and Flagg (2012) avec un courant
intense vers le nord sur la partie droite et un courant vers le sud sur la gauche du détroit,
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Figure 2.8 – Profils de vitesse (a), température (b), salinité (c) moyens des overflows
sur la période 2002-2008. Le transport des masses d’eau σ0 > 27.8 kg.m−3 pour chaque
overflow est indiqué en noir sur fond blanc pour POLGYR et en blanc sur fond noir pour
les observations (Jochumsen et al., 2012; Rossby and Flagg, 2012; Beaird et al., 2013)

le transport est inférieur aux données. Cela peut s’expliquer par des eaux trop chaudes
et salées (Fig. 2.8, (b,c)) qui font s’abaisser la limite de σ0 = 27.8 kg.m−3 de 400 à 500-m
réduisant le passage des eaux de fond. Le transport des eaux denses à travers l’IF est de
0.6 Sv vers le sud ce qui est inférieur aux estimation de Beaird et al. (2013).

Dans la partie est du gyre, la quantité d’eau dense passant par le DS représente près
de la moitié de l’apport total des mers nordiques avec 3.4 Sv (Jochumsen et al., 2012) et
contrôle l’intensité du courant de pente de fond autour de Groenland (Redler and Böning,
1997). La dynamique dans le DS est bien représentée avec deux branches avec des fortes
composantes barotropes en direction du nord dans la partie est et vers le sud au centre
du sillon avec des vitesses d’amplitudes similaires à Jochumsen et al. (2012). Malgré cela
le transport d’eaux dense est fortement sous estimé avec 1 Sv vers le sud. Cette sous
estimation du transport est une conséquence du fort lissage de la topographie dans NATL
qui ferme le DS empêchant le passage d’eaux denses, ce qui se répercute ensuite dans
POLGYR. Une solution pour éviter ce comportement serait de réduire le rayon de lissage
afin de limiter la réduction de la topographie dans la simulation à basse résolution et
permettre un meilleur contrôle de la topographie sur les courants.
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Les flux d’eaux denses issus du "Danemark Strait" et de l’ "Iceland-Faroe-Scotland
Ridge" sont des éléments majeurs dans la représentation du courant de fond dans le gyre
subpolaire. Nos simulations ont tendance à sous-estimer l’écoulement de ces eaux denses
dans chacun des passages, ce qui a pour effet de limiter la production du "North Atlantic
Deep Water" et réduit l’intensité de la cellule de retournement (Talandier, 2015). Des
études numériques (Gerdes and Köberle, 1995; Böning et al., 2006; Yeager and Dana-
basoglu, 2014) appuyées par des observations (Hakkinen, 2004; McCarthy et al., 2012)
montrent qu’un lien existe entre cette cellule de retournement de l’Atlantique Nord et la
circulation du gyre subpolaire notamment par des effets topographiques, représentés par
le couple de pression de fond (Bottom Pressure Torque, BPT), qui jouent un rôle dans la
dynamique de chacun de ces phénomènes (Yeager, 2015).

Dans cette partie nous avons décrit la mise en place d’un modèle en coordonnée-σ sur
la gyre subpolaire. A notre connaissance, peu de modèles utilisant ce type de coordonnées
verticales ont été utilisés et nous avons évalué l’impact de différents paramètres sur la re-
présentation du gyre. Après avoir réalisé une première simulation à basse résolution nous
avons utilisé les sorties de celle-ci pour construire une simulation plus haute résolution qui
permet d’atteindre un régime "Eddy Resolving" sur la majorité de la zone. Cette nouvelle
simulation permet par sa meilleure représentation de la méso-échelle et de la topographie
de corriger une partie des biais présents auparavant. Toutefois notre simulation contient
des bais qui sont inhérents à une grande partie des modèles tentant de représenter le gyre
subpolaire comme notamment la trop forte salinisation des bassins. Ainsi, c’est en connais-
sant les biais présent dans nos simulations que nous décidons d’étudier la dynamique du
gyre subpolaire dans les chapitres suivant.
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Chapitre 3

DYNAMIQUE DU GYRE SUBPOLAIRE

La représentation de la circulation de l’Atlantique Nord s’est grandement améliorée
avec l’augmentation en résolution des modèles numériques et le passage d’un régime "eddy
permitting" à "eddy resolving" (Stammer et al., 1996; Hecht and Smith, 2008). L’aug-
mentation de la résolution permet notamment une meilleure représentation de la forme
du gyre subpolaire, de la position du Courant Nord Atlantique ou encore de la sépara-
tion du "Gulf Stream" (Marzocchi et al., 2015). Cependant l’augmentation de l’activité
méso-échelle ne peut pas être considérée comme le seul élément déterminant impactant
la circulation : la résolution de la topographie peut aussi jouer un rôle important (Bryan
et al., 2007). De plus, la manière de représenter la topographie a aussi un effet. Käse
et al. (2001); Myers (2002) ont montré que le passage des coordonnées-z en cellule pleine
au format "partial step" accroît le transport du gyre subpolaire ainsi que les recircula-
tions du bassin d’Irminger et de la mer du Labrador évoquées par Lavender et al. (2000).
L’interaction courant-topographie est sensible à la manière dont est paramétrisée la dis-
sipation latérale (Hecht et al., 2008) et peut impacter notamment le décrochage du "Gulf
Stream" à "Cape Hatteras" ou la position du Coin Nord Ouest (Barnier et al., 2006;
Penduff et al., 2007). Dans la première partie de ce chapitre nous abordons la représen-
tation du gyre subpolaire dans la simulation POLGYR, qui prend en compte l’activité
méso-échelle. L’usage de coordonnées-σ permet d’assurer une bonne représentation de
la topographie et de ne pas avoir de diffusion trop forte proche du fond, ce qui est es-
sentiel pour la dynamique de la zone. Les résultats de cette partie sont sous la forme
d’un article soumis dans la revue Ocean Science et actuellement en discussion ouverte
(https://www.ocean-sci-discuss.net/os-2019-114/). La seconde partie de ce cha-
pitre discute du cas plus particulier de la dynamique autour de la ride de Reykjanes qui
joue un rôle majeur dans la circulation du gyre.

3.1 Barotropic vorticity balance of the North Atlan-
tic subpolar gyre in an eddy-resolving model
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Abstract. The circulation in the North Atlantic subpolar
gyre is complex and strongly influenced by the topography.
The gyre dynamics are traditionally understood as the re-
sult of a topographic Sverdrup balance, which corresponds
to a first-order balance between the planetary vorticity ad-
vection, the bottom pressure torque, and the wind stress curl.
However, these dynamics have been studied mostly with non-
eddy-resolving models and a crude representation of the bot-
tom topography. Here we revisit the barotropic vorticity bal-
ance of the North Atlantic subpolar gyre using a new eddy-
resolving simulation (with a grid space of ≈ 2 km) with
topography-following vertical coordinates to better represent
the mesoscale turbulence and flow–topography interactions.
Our findings highlight that, locally, there is a first-order bal-
ance between the bottom pressure torque and the nonlin-
ear terms, albeit with a high degree of cancellation between
them. However, balances integrated over different regions of
the gyre – shelf, slope, and interior – still highlight the impor-
tant role played by nonlinearities and bottom drag curls. In
particular, the Sverdrup balance cannot describe the dynam-
ics in the interior of the gyre. The main sources of cyclonic
vorticity are nonlinear terms due to eddies generated along
eastern boundary currents and time-mean nonlinear terms in
the northwest corner. Our results suggest that a good repre-
sentation of the mesoscale activity and a good positioning of
mean currents are two important conditions for a better rep-
resentation of the circulation in the North Atlantic subpolar
gyre.

1 Introduction

The North Atlantic subpolar gyre (SPG) is a key region for
the meridional overturning circulation (MOC). There, the
North Atlantic surface waters coming from the subtropical
gyre are transformed into denser waters that flow southward
and form the lower limb of the MOC. The dynamics of the
currents in the SPG are a result of strong buoyancy gradi-
ents, intense surface buoyancy and wind forcings, and ex-
changes of waters with the Nordic Seas through overflows.
Understanding these complex dynamics is essential to better
understand the mechanisms that drive the variability of the
MOC.

The dynamics of wind-driven oceanic gyres are tradition-
ally understood as the result of two distinct balances for the
interior of the gyre and the boundary of the gyre, where cur-
rents flow along topography. In the interior, the flow follows
a Sverdrup balance, which corresponds to a first-order bal-
ance between the wind stress curl and a meridional trans-
port in the barotropic (depth-integrated) vorticity balance.
This balance has been shown to hold in the interior of sub-
tropical gyres (Hughes and De Cuevas, 2001; Thomas et al.,
2014; Yeager, 2015; Schoonover et al., 2016; Sonnewald
et al., 2019; Le Bras et al., 2019). Where the currents in-
teract with the topography, another term becomes first or-
der in the barotropic vorticity balance: the bottom pressure
torque (BPT). The BPT includes the impacts of the bottom
topography on the barotropic currents and derives from the
interaction of the abyssal geostrophic flow with the sloping
bottom bathymetry. Works by Hughes (2000), Hughes and
De Cuevas (2001), Jackson et al. (2006), and Schoonover
et al. (2016) have demonstrated the prevalence of the BPT
in the global barotropic vorticity balance. They have shown
in particular that the BPT is the dominant term in western
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boundary currents, thus demonstrating that bottom friction
and viscous effects are not required to close the vorticity
budget of the gyres as hypothesized in the classical works
of Stommel (1948) and Munk (1950). The SPG circulation
is strongly shaped by the bottom topography. Due to weak
stratification, the currents have a strong barotropic compo-
nent (Van Aken, 1995; Daniault et al., 2016; Fischer et al.,
2004). They are thus strongly impacted by the steep topog-
raphy around the gyre. The importance of the bottom topog-
raphy in driving SPG dynamics emerged quite early in the
works of Luyten et al. (1985) and Wunsch (1985). The preva-
lence of the BPT in the SPG has also been demonstrated
by Greatbatch et al. (1991), Hughes and De Cuevas (2001),
Spence et al. (2012), and Yeager (2015). These studies also
pointed out a failure of the flat-bottomed Sverdrup balance in
this area.

The studies putting forward the importance of the BPT
in the SPG have been using coarse-resolution models. But
currents in the SPG are also strongly influenced by eddies,
which can modify the mean flow structure (McWilliams,
2008). Models then require resolutions able to resolve these
effects. Eddy-permitting resolutions have been shown to im-
prove the characteristics of the boundary currents of the SPG,
including a better position of the currents, narrower lateral
extensions, and velocity amplitudes closer to observations
(Treguier et al., 2005; Danek, 2019). The vertical structure
of the currents is also improved with a more barotropic struc-
ture for the boundary currents around the SPG (Marzocchi,
2015). These changes, compared to coarser-resolution mod-
els, allow the inertial effects to become more important and
modify the interactions with the topography. Also, at higher
resolution, the viscosity is reduced and the bottom topogra-
phy as well as inertial effects become prevalent, allowing the
flow to better match the observations (Spence et al., 2012;
Schoonover et al., 2016).

Recently, Sonnewald et al. (2019) clustered regions domi-
nated by different barotropic vorticity balances using a global
1◦× 1◦ model. They retrieved the results of an SPG domi-
nated by BPT effects, but also a part of the gyre dominated
by nonlinear (NL) effects, despite the relatively coarse res-
olution of the model. Yeager (2015) compared results from
a 1◦ resolution model with an eddy-permitting 1/10◦ reso-
lution model and noticed an increase in the amplitude of the
NL term by a factor of 3 in some locations. However, it did
not significantly modify the first-order equilibrium between
the wind, planetary vorticity, and BPT. The impact of the NL
term becomes clearer at higher resolution. With a 1/20◦ res-
olution simulation Wang et al. (2017) showed the importance
of this term in the dynamics of recirculation gyres such as the
Gulf Stream recirculation gyres, the northwestern corner, and
the recirculation in the Labrador Sea (Lavender et al., 2000).

In addition to the horizontal resolution, the representa-
tion of the bottom topography has an impact on the struc-
ture of the flow. The z-level coordinates have the tendency
to create flows that are too shallow compared to partial step

coordinates (Pacanowski and Gnanadesikan, 1998). Terrain-
following coordinates (σ level) have proven effective in rep-
resenting boundary currents (Schoonover et al., 2016; Ezer,
2016). The z-level coordinates tend to have too much viscos-
ity and/or diffusivity close to the topography due to the pres-
ence of vertical walls. This effect is corrected when increas-
ing the vertical resolution or using partial steps to converge to
results obtained with σ coordinates (Ezer and Mellor, 2004).

The aim of this paper is to investigate the dynamics of the
SPG by analyzing the barotropic vorticity balance in a truly
eddy-resolving σ -level coordinate model. To our knowledge
no study of the SPG dynamics has ever been conducted at this
resolution with this kind of vertical coordinate. The switch in
vertical coordinate combined with eddy-resolving resolution
will allow the model to resolve more nonlinear processes and
to better represent the flow–topography interactions overall,
which are believed to be two essential ingredients for the cir-
culation of the SPG. The paper is organized as follows: the
simulation setup is presented in Sect. 2. The mean current
characteristics and variability in the simulation are compared
to observations in Sect. 3. The barotropic vorticity balance
is analyzed for the full SPG in Sect. 4. The balances cor-
responding to the different parts of the gyre are further de-
scribed in Sect. 5. To better understand what is hidden inside
the nonlinear term we analyze it more in detail in Sect. 6.
Conclusions are presented and discussed in Sect. 7.

2 Model and setup

To investigate the impact of topography on the circulation,
it is essential to have a good representation of the flow–
topography interactions. To do so, we use a terrain-following
coordinate model: the Regional Oceanic Modelling System
(ROMS; Shchepetkin and McWilliams, 2005) in its CROCO
(Coastal and Regional Ocean Community) version (Debreu
et al., 2012). It solves the hydrostatic primitive equations
for velocity, temperature, and salinity using a full equation
of state for seawater (Shchepetkin and McWilliams, 2009,
2011).

To achieve a kilometric resolution at a reasonable cost, we
use a one-way nesting approach by defining two successive
horizontal grids with resolutions 1x ≈ 6 km for the parent
grid covering the North Atlantic Ocean (NATL) and 1x ≈
2 km for the child grid covering the SPG (POLGYR). The
parent North Atlantic domain is identical to the one in Re-
nault et al. (2016). It has 1152×1059 points with a horizontal
resolution of 6–7 km. The child grid has 2000× 1600 points
and a horizontal resolution of 2 km. It allows the simulation
to be truly eddy-resolving in most of the area, as the first
Rossby deformation radius remains below 10 km over most
of the region (Chelton et al., 1998). The domains are shown
in Fig. 1.
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Figure 1. Snapshot of the relative vorticity at 500 m of depth
in the North Atlantic in the NATL simulation. The NATL grid
(1x ≈ 6 km) covers most the North Atlantic, and the POLGYR grid
(smaller rectangle, 1x ≈ 2 km) covers the subpolar gyre.

The bathymetry for both domains is constructed from
the SRTM30 PLUS dataset (available online at http://
topex.ucsd.edu/WWW_html/srtm30_plus.html, last access:
March 2020) based on the 1 min (Sandwell and Smith, 1997)
global dataset and higher-resolution data where available. A
Gaussian smoothing kernel with a width 4 times the topo-
graphic grid spacing is used to avoid aliasing whenever the
topographic data are available at higher resolution than the
computational grid and to ensure the smoothness of the to-
pography at the grid scale. Also, to avoid pressure gradient
errors induced by terrain-following coordinates in shallow
regions with steep bathymetric slopes (Beckmann and Haid-
vogel, 1993), we locally smooth the bottom topography h to
ensure that the steepness of the topography does not exceed a
factor r = 0.2, where the local r factor is defined in the x and
y directions by rx =

h(i,j)−h(i−1,j)
h(i,j)+h(i−1,j) and ry =

h(i,j)−h(i,j−1)
h(i,j)+h(i,j−1) ,

with (i,j) representing the grid index.
Initial and lateral boundary data for the largest domain

are taken from the Simple Ocean Data Assimilation (SODA;
Carton and Giese, 2008). The NATL simulation is run from
1 January 1999 to 31 December 2008. It is spun up for
2 years, and the following 8 years are used to generate bound-
ary conditions for the child grid. Our focus is the barotropic
vorticity dynamics, characterized by timescales on the order
of months, such that a year of spin-up is sufficient for the
kinetic energy (both for barotropic and baroclinic modes) to
reach a state of quasi-equilibrium in POLGYR (not shown).
The study is carried on the 7 remaining years between 2002
and 2008. The surface forcings are daily ERA-Interim data
for the parent grid and the child grid.

The North Atlantic and subpolar gyre simulations have
50 and 80 vertical levels, respectively. Vertical levels are
stretched at the surface and bottom (Lemarié et al., 2012)

to have a better representation of the surface layer dynam-
ics at the top and flow–topography interactions at the bot-
tom. The depth of the transition between flat z levels and
terrain-following σ levels is hcline = 300 m. The two param-
eters controlling the bottom and surface refinement of the
grid are σb = 2 and σs = 7 for the parent grid and σb = 3 and
σs = 6 for the child grid, corresponding to strongly stretched
levels at the surface and bottom (Fig. 2).

The vertical mixing of tracers and momentum is done by a
k-ε model (GLS; Umlauf and Burchard, 2003). The effect of
bottom friction is parameterized through a logarithmic law
of the wall with a roughness length Z0 = 0.01 m. We use no
explicit horizontal viscosity or diffusivity and rely on third-
order upwind-biased advection schemes, which include an
implicit hyperdiffusivity at the grid scale.

3 Mean currents and variability

3.1 Mean circulation

Before investigating what is driving the SPG dynamics, we
first need to validate the mean circulation in our simulations.
Mean velocities from the two simulations (NATL and POL-
GYR) at the surface and 1000 m of depth are shown in Fig. 3.
We present at the bottom of Fig. 3e and f the amplitudes
of the currents from the NOAA drifter climatology (Lau-
rindo et al., 2017) at the surface and from the Argo-based
ANDRO dataset at 1000 m of depth (Ollitrault and Rannou,
2013; Lebedev et al., 2007). The ANDRO data have been
binned on a 0.25◦× 0.25◦ grid, and cells with fewer than 10
data points have been removed.

The North Atlantic Current (NAC) represents a bound-
ary between the subtropical and the subpolar gyres. Oceanic
models have difficulties in reproducing its dynamics, partic-
ularly its northern extension known as the northwest corner
(Bryan et al., 2007; Hecht and Smith, 2008; Drews et al.,
2015), which is centered at 50◦ N, 48◦W (Lazier, 1994).
These difficulties lead to the apparition of the so-called
“cold-bias”, which can reach up to 10 ◦C (Griffies et al.,
2009; Drews et al., 2015) and which plays a role in Atlantic
low-frequency variability (Drews and Greatbatch, 2017). The
northwest corner is well reproduced in our simulations, and
the temperature bias at this location is less than a degree.

After turning eastward, the NAC splits into three branches,
which are strongly constrained by topography (Bower,
2008). They cross the Mid-Atlantic Ridge (MAR) through
three deep fracture zones: the Charlie-Gibbs Fracture Zone
(CGFZ; 52.5◦ N), the Faraday Fracture Zone (50◦ N), and
the Maxwell Fracture Zone (48◦ N) (Bower et al., 2002). In
both surface and 1000 m observations (Fig. 3e, f), the north-
ern branch of the NAC is more intense and corresponds to
the main pathway across the MAR. The three branches are
well represented in the simulations with, at the surface, an
overestimation of the southern branch and an underestima-
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Figure 2. Depths of the model vertical σ levels along a section in the Labrador Sea for (a) the 6 km simulation (NATL) and (b) the 2 km
simulation (POLGYR). (c) The vertical grid spacing with depth along the black line shown in (b).

tion of the northern branch. At depth, ANDRO data depict
an intense branch crossing the MAR at the CGFZ, while the
amplitude of the two southern branches is smaller. This fea-
ture might be related to the Labrador Sea water passing into
the eastern basin through the CGFZ in this depth range, while
in the Faraday and Maxwell fracture zones the flow is more
surface-intensified. The circulation in POLGYR is closer to
the observations, with a better representation of the flow in
the CGFZ at 1000 m.

After crossing the MAR, the three branches head north,
with the two northern ones feeding the interior of the Iceland
Basin and the Rockall Trough (RT) (Daniault et al., 2016).
The water coming from the Maxwell Fracture Zone recir-
culates southward in the West European Basin (Paillet and
Mercier, 1997). As most of the models (Treguier et al., 2005;
Deshayes et al., 2007), NATL and POLGYR are consistent
with observations for the circulation in the eastern basin,
with a good positioning of the two main branches respec-
tively passing in the Maury Channel (the deepest part of the
Iceland Basin west of Hatton Bank) and the RT.

A deep permanent anticyclonic eddy is found in Rockall
Trough (Fischer et al., 2018; Smilenova et al., 2020; Le Corre
et al., 2019). This structure is detectable in the ANDRO
dataset around 55◦ N, 12◦W (Fig. 3f). It is not present in
NATL, while it appears in POLGYR, albeit with velocities
that are too intense. In NATL at depth, there is a strong south-
ward flow in the western part of the RT due to the wrong rep-
resentation of the Faroe Bank Channel. As the topography is
strongly smoothed, the channel is not properly represented
and does not allow the dense water coming from the Nordic
Seas to pass through it and feed the Iceland–Scotland Over-
flow Water properly (Hansen et al., 2016; Kanzow and Zenk,
2014). Thus, the water is recirculating in the western part of
the RT, creating a spurious pattern (Fig. 3b). The problem is

solved by increasing the horizontal resolution and improving
the representation of the topography, which corresponds to a
wider opening of the channel and allows for a more realistic
circulation in the RT.

Further north, part of the flow continues to the Nordic Seas
(Rossby and Flagg, 2012), while the other part follows the
Reykjanes Ridge (RR). A common bias in models east of
the RR is a southward flow that is too intense at the surface
(Treguier et al., 2005). This bias is present in NATL but dis-
appears at higher resolution in POLGYR, which is closer to
the circulation observed by the drifters. On the western side
of the RR the signal of the strong northward Irminger Cur-
rent visible in observations is well resolved by the simula-
tions (Fig. 3).

At 1000 m of depth, Argo floats reveal a continuous cur-
rent following the eastern RR flank until reaching the CGFZ,
with some of the flow crossing the ridge north of 57.3◦ N and
some crossing at the Bight Fracture Zone (56–57◦ N). This is
consistent with the results from Petit et al. (2018), who ob-
served that water at this depth (their layer 3) was more likely
to cross the ridge north of 56◦ N. This southwestward flow is
present in our simulations, with velocity amplitudes that are
too intense in NATL but realistic amplitudes at higher res-
olution in POLGYR. In both cases, we clearly see the flow
crossing the ridge north of 56◦ N. On the western side of the
RR, the velocity in the simulations is too strong compared to
observations. The mean subpolar gyre intensity in the model
(Fig. 4), computed as the cumulative transport from Iceland
to 53.15◦ N along the crest of the RR, is equal to −25 Sv and
compares well with the −21.9± 2.5 Sv monthly average in
Petit et al. (2018).

Numerous recirculations are present in the SPG, many
of them occurring near the intense boundary currents along
Greenland and around the Labrador Sea (Reverdin, 2003;
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Figure 3. Mean velocity averaged over 2002–2008 at the surface (a, c, e) and 1000 m (b, d, f) in NATL (a, b), POLGYR (c, d) and
observations, and NOAA drifters and ANDRO (e, f).

Flatau et al., 2003; Cuny et al., 2002). Recirculation cells
are present in the Labrador Sea (Lavender et al., 2000; Cuny
et al., 2002) and extend to the Irminger Basin (Holliday et al.,
2009). Käse et al. (2001) and Spall and Pickart (2003) sug-
gested that both the topography and the wind drive these fea-
tures, which are stable in time (Palter et al., 2016). More re-
cently, Wang et al. (2017) showed the importance of the mean
flow advection in these circulations. Some models are unable

to correctly reproduce the recirculation cells, especially the
one in the center of the Labrador Sea (Treguier et al., 2005).
In our case, this recirculation is well represented (Fig. 3a, b,
c, d). The counter current flows offshore of the Labrador con-
tinental slope, with a northward extension at 60◦ N, which
matches observations from Lavender et al. (2005). At the tip
of Greenland, this counter current separates in two to form
a branch flowing inside the Irminger Basin, while the other
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Figure 4. Time-mean barotropic stream function over 2002–2008.

branch is redirected southward. This second branch is rela-
tively intense in our simulation but is also present in ANDRO
data (Fischer et al., 2018, their Figs. 3 and 5a).

3.2 The mesoscale activity

Mesoscale activity plays a big role in redistributing water
mass properties in the SPG (Brandt, 2004; de Jong et al.,
2016; Zhao et al., 2018). The presence of mesoscale eddies
can be inferred by their signatures on the eddy kinetic en-
ergy (EKE). From the surface EKE signal extracted from
NOAA drifters on a 0.25◦× 0.25◦ grid (Fig. 5e), we retrieve
the main hot spots described by Flatau et al. (2003) in the
SPG: the Labrador Sea and the Irminger and Iceland basins.
Those signals are mainly due to the generation of mesoscale
eddies through baroclinic and barotropic instabilities of the
boundary currents.

EKE amplitudes in the NATL simulation are weaker than
in observations, but the eddy activity is enhanced when the
resolution is increased. The POLGYR simulation displays
similar EKE patterns as observational data in every basin
(Labrador, Irminger, and Iceland), with close amplitudes
over most of the SPG. The EKE patterns corresponding to
the generation of Irminger rings have higher magnitudes in
POLGYR than in the NOAA drifter data.

A way to quantify the mesoscale activity at depth is to
look at the vertical isopycnal displacements. When refer-
enced to a mean, it represents the eddy available potential en-
ergy (EAPE) or the amount of energy stored in the potential
energy reservoir due to mesoscale activity (Lorenz, 1955).
This quantity is a proxy for the baroclinic activity in the inte-
rior of the ocean and is computed following the Roullet et al.
(2014) formulation:

EAPE=−
g

2ρ0
〈z′ρ′〉, (1)

where z′ is the vertical isopycnal displacement, ρ′ is the den-
sity anomaly associated with this displacement, and 〈•〉 is
the time average. We compare EAPE from the simulations
with the atlas of Roullet et al. (2014) constructed from Argo
data (Fig. 5f). The atlas presented here is an update of the
original product, which uses virtual density instead of poten-
tial density and includes more recent data up to July 2015.
In NATL (at 6 km resolution) most of the baroclinic activ-
ity already seems well resolved. However, observations high-
light an EAPE maximum on the western flank of the RR that
is missing in NATL but appears only in POLGYR (at 2 km
resolution). In contrast, strong patches of EAPE are visible
along the boundary currents of the western half of the SPG
in NATL but are not visible in observations. Interestingly,
these patterns weaken in POLGYR, potentially pointing to a
change in the vertical structure of the currents at higher res-
olution. Another factor to take into consideration is the lack
of Argo measurements close to the boundaries, which might
cause an underestimation of EAPE at these locations.

4 Vorticity balance of the subpolar gyre at high
resolution

4.1 An overall view of the subpolar gyre vorticity
balance

Two barotropic vorticity equations can be obtained depend-
ing on the choice of vertically averaging or integrating
the momentum equations before cross-differentiating them.
While the former helps to quantify the barotropic flow across
the f/h contour, the latter defines the main barotropic forc-
ing on the flow. Our main focus being to define the main
forcing of the SPG, the last definition will be used in the fol-
lowing and can be written as (Gula et al., 2015)

∂�

∂t︸︷︷︸
rate

=− ∇ · (fu)︸ ︷︷ ︸
planet. vort. adv

+
J (Pb,h)

ρ0︸ ︷︷ ︸
BPT

+ k ·∇×
τwind

ρ0︸ ︷︷ ︸
wind curl

− k ·∇×
τ bot

ρ0︸ ︷︷ ︸
BDC

+ D6︸︷︷︸
horiz. diffusion

+ A6︸︷︷︸
NLA

, (2)

where the vorticity � is the curl of the vertically integrated
components of the velocity between the bottom and the sur-
face:�= k·∇×u, with u= (u,v) the velocities in the (x,y)
direction. The overbar defines a vertically integrated quan-
tity:

u=

η∫
−h

udz, (3)

with η(x,y, t) the free surface height and h(x,y) the topog-
raphy. It is possible to decompose the planetary vorticity ad-
vection −∇ · (f u)=−βV − f ∂η

∂t
≈−βV , with V the ver-

tically integrated meridional component of velocity, if we
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Figure 5. Mean surface eddy kinetic energy (a, c, e) and mean eddy available potential energy between 2002 and 2008 (b, d, f) in NATL (a,
b) and POLGYR (c, d). These are compared with results from the NOAA database (e) and the EAPE atlas from Roullet et al. (2014) (f).

consider a mean over a long enough time period such that
∂η
∂t
≈ 0.

The nonlinear term can be written as

A6 =−
∂2(vv− uu)

∂x∂y
−
∂2uv

∂x∂x
+
∂2uv

∂y∂y
. (4)

The expression for A6 is similar to the one shown in
Schoonover et al. (2016) (their Eq. 2), but in our case, the

integration between−h and η allows their last term to cancel
out with a residue from the inversion of the time derivative
and the vertical integral in the rate term. The bottom pres-
sure torque J (Pb,h) is the Jacobian of the bottom pressure
and the depth of the topography. It encompasses the effects
of the varying topography on the flow and is known to play
a key role in the barotropic vorticity balance of the SPG.
In an idealized case of a geostrophic current flowing along
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a topography in free-slip condition, the BPT can be written
J (Pb,h)
ρ0
= f ub · ∇h, where ρ0 is the mean reference density

and the subscript “b” denotes a field at the bottom. Given the
kinematic condition at the bottom, −ub · ∇h= wb, the BPT
can be written J (Pb,h)

ρ0
=−fwb, which highlights the rela-

tion between the BPT and vortex stretching when the flow
crosses an isobath.

The barotropic vorticity terms have already been com-
puted for the North Atlantic using different models (Ocean
Circulation and Climate Advanced Modelling – OCCAM,
University of Victoria Earth System Climate Model – UVic,
Estimating the Circulation and Climate of the Ocean –
ECCO, Parallel Ocean Program – POP) at different reso-
lutions (0.25◦, Hughes and De Cuevas, 2001; 0.2◦× 0.4◦,
Spence et al., 2012; 1◦, Sonnewald et al., 2019; 0.1◦, Yea-
ger, 2015). The major result is that the barotropic vorticity
balance in the subtropical and subpolar gyres is at first order
a balance between βV , ∇ × τwind

ρ0
, and J (Pb,h)

ρ0
.

In the subtropical gyre, the barotropic vorticity balance is
close to a Sverdrup balance away from the boundaries (βV ≈
∇ ×

τwind
ρ0

), while the closure of the northward branch of the
gyre at the western boundary is done primarily through BPT
(βV ≈ J (Pb,h)

ρ0
) (Schoonover et al., 2016).

The barotropic vorticity balance in the SPG is slightly
more complex due to the strong impact of the topography.
Along the northern and western boundaries of the SPG, the
first-order balance is between meridional advection and BPT
(βV ≈ J (Pb,h)

ρ0
) (e.g., Hughes and De Cuevas, 2001, their

Fig. 4; Yeager, 2015, their Fig. 1), with a significant im-
pact of the wind only in the northern part of the gyre along
the Greenland coast. When the resolution of the model is
increased from 1 to 0.1◦ in Yeager (2015), the main bal-
ances stay qualitatively similar, showing a modest effect of
the eddies. Using a shallow water model with higher resolu-
tion (1/20◦), Wang et al. (2017) illustrate the importance of
the NL term in the dynamics of specific regions such as the
Gulf Stream and the Labrador recirculation in the SPG. The
viscous torque decreases in the boundary currents due to the
lower viscosity of their model.

4.2 Spatial scales of the vorticity balance

In our simulations, the BPT balances the nonlinear term at
leading order everywhere in the domain (Fig. 6). This is qual-
itatively different from the vorticity balances shown in Yea-
ger (2015), but it is similar to the results of Gula et al. (2015)
in the Gulf Stream region with the same ocean model and a
similar horizontal resolution. This highlights the fact that lo-
cally the flow is able to follow isobaths due to an equilibrium
between the NL term (making the flow cross isobaths) and
the bottom pressure anomaly.

Both terms exhibit small scales related to topographic fea-
tures but with a high degree of cancellation between them.
The sum of the BPT and NL terms (Fig. 6c) is often an or-
der of magnitude smaller than the amplitude of the terms

considered individually and exhibits patterns and amplitudes
matching the advection of planetary vorticity. This cancella-
tion is also clear in Wang et al. (2017), their Fig. 3, where
the transport driven by mean flow advection balances the one
driven by the BPT, both having amplitudes larger than the
wind-stress-curl-driven transport.

To facilitate the interpretation of maps of NL and BPT
terms, the impact of small topographic scales has to be re-
duced by smoothing with a large enough length scale. NL
terms in particular are expected to be smoothed out on scales
larger than 1–2◦ (Hughes and De Cuevas, 2001). Figure 7
shows all terms smoothed with a Gaussian kernel of 1◦ ra-
dius. Even with such smoothing, the BPT and NL terms are
still significantly larger than the corresponding results from
the 0.1◦ simulation of Yeager (2015). However, their sum
J (Pb,h)
ρ0
+A6 (Fig. 7f) is of the same order of magnitude as

the βV (Fig. 7a) and the bottom drag curl (BDC; Fig. 7e).
More precisely, the βV term balances the sum J (Pb,h)

ρ0
+A6

over most of the domain, while the BDC locally plays a role
in the shallow areas.

The curl of the wind stress in POLGYR has the same pat-
tern and amplitude as in Yeager (2015). It is mostly posi-
tive, with the strongest signal on the eastern coast of Green-
land. The amplitude of the βV term is slightly stronger in our
model than in coarser-resolution simulations. In the simula-
tions of Hughes and De Cuevas (2001) and Yeager (2015),
the patterns of the βV term seem to indicate much wider
currents. Here, the patterns correspond to thinner and more
intense currents, closely following the continental slopes, in
agreement with the observations.

In our simulations, the amplitude of the viscous torque,
due to the implicit horizontal viscosity of the model (D6), is
very small compared with the amplitude of the BDC. This is
opposite to the results of the 0.1◦ POP simulation of Yeager
(2015). In fact, their viscous term is qualitatively similar in
pattern to the bottom drag curl in our simulation. The bound-
ary conditions near the topography are quite different in the
two models due to the different vertical coordinates. The z-
level coordinates have vertical walls between each level, with
parameterized lateral viscosity, which explains the pattern
in Yeager (2015). The σ -level coordinates have no lateral
boundary conditions, and friction on the topographic slopes
is only parameterized as a bottom drag. The amplitude of the
BDC is, however, stronger in our simulation than the viscous
term in Yeager (2015) and seems to play an important role
in balancing the BPT and βV terms over the shelf and on
the upper part of the continental slope along the northern and
western boundaries of the gyre.

4.3 Link between barotropic vorticity balance and
bottom velocities

As explained previously, the bottom pressure torque J (Pb,h)

can be identified with a bottom vortex stretching term:
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Figure 6. Time-mean (a) bottom pressure torque, (b) nonlinear terms, and (c) the sum of the two for eastern Greenland in the 2 km North
Atlantic subpolar gyre simulation.

Figure 7. Time mean of the planetary vorticity (a), bottom pressure torque (b), nonlinear terms (c), wind stress curl (d), and bottom drag
curl (e). As bottom pressure torque and nonlinear terms cancel each other, their sum is plotted in (f). The fields have been smoothed using a
kernel of 1◦ radius. The blue contour represents the limit of our shelf area and is the −3 Sv barotropic streamline.
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J (Pb,h)
ρ0
= f ugb.∇h=−fwgb, where ugb is the horizontal

geostrophic bottom flow.
The computation of the BPT in Spence et al. (2012) is per-

formed by directly estimating the term −fwb, where wb is
the vertical velocity at the bottom. However, this estimation
does not take into account the presence of an ageostrophic
component of the velocity at the bottom, in particular the
Ekman component of the velocity due to the bottom drag.
The same computation in our model leads to the results in
Fig. 8b, which are very different from the actual bottom pres-
sure torque (Fig. 8a). It gives results quite similar to Spence
et al. (2012) with positive signals – implying downwelling of
bottom currents – over most of the boundaries of the gyre.
But this downwelling is a result of the Ekman currents ori-
ented to the left of the main bottom geostrophic currents,
which are flowing with the shallower topography on their
right around the gyre.

Following Mertz and Wright (1992) and Yeager (2015),
the BPT can be further decomposed into

J (Pb,h)

ρ0
= f ugb.∇h=

f

h
ug.∇h+h(JEBAR), (5)

which illustrates that the bottom geostrophic currents that ap-
pear in the expression of BPT are the sum of a vertically aver-
aged part and a baroclinic part directly related to the JEBAR
term. The term f

h
ug ·∇h highlights regions where the depth-

averaged flow crosses isobaths and the h(JEBAR) term for
which the baroclinic effects play a role in decoupling the bot-
tom flow from the barotropic flow through the geostrophic
shear. In Fig. 8c the geostrophic velocity has been computed
from the thermal wind balance referenced at the surface.

Along the continental slopes, on the western and north-
ern part of the gyre, the flow is close to barotropic and the
f
h
ug · ∇H term has similar patterns and amplitudes as the

BPT. This contrasts with results from Yeager (2015), who
found that the h(JEBAR) term was almost an order of mag-
nitude larger than the BPT in these regions. However, over
the southern and eastern part of the gyre, it is clear that the
structure of the flow is much more baroclinic, and the f

h
u·∇h

and h(JEBAR) terms are both an order of magnitude larger
than the BPT.

5 Integrated vorticity balance for the shelf, slope, and
interior of the gyre

5.1 Gyre integrated barotropic vorticity balances

The maps of the barotropic vorticity terms, with various de-
grees of smoothing, can help identify the locally dominant
terms but do not enable us to identify the important balances
at the gyre scale. Spatial integrations are performed inside
different gyre contours (Fig. 9) to better understand the main
contributions to the circulation of the subpolar gyre.

We distinguish the shelf area from the gyre using a con-
tour of barotropic stream function of −3 Sv. This contour is

chosen because it corresponds to the largest possible closed
contour of the barotropic stream function. We can check that
the term −∇.(f u)≈−βV integrates to zero within such a
contour (Fig. 9c). The shelf thus defined corresponds to an
area with a mean depth of 290 m and extends from the south
of Iceland to the Flemish Cap (blue area in Fig. 9b).

When integrated inside the −3 Sv contour (which means
excluding the shelf area; Fig. 9c), the main sources for the
cyclonic circulation of the gyre are the wind and the BPT.
They are balanced by the BDC. The wind input does not con-
tribute much locally (Fig. 7) but becomes significant when
integrated spatially over the whole gyre. The BPT is the ma-
jor source of positive vorticity and helps the flow move cy-
clonically around the gyre. The BDC and NL terms act as
sinks of vorticity, but the NL term is much smaller than the
BDC. The BDC is very intense where the current flows close
to a steep topography, as in the case of the Labrador Current
(LC) and the West Greenland Current.

When integrated over the whole gyre (Fig. 9a), the bal-
ance is slightly different. The wind is still a major contribu-
tor for the cyclonic circulation and the BDC still represents
the major sink of vorticity. However, the NL term replaces
the BPT as a source of cyclonic vorticity for the gyre. In this
interpretation, both the wind and the NL term force the gyre
cyclonically, while the BDC and BPT balance this input.

The difference between the two balances is highlighted by
looking at the balance in the region between the two con-
tours, which covers the upper slope and the shelf. It corre-
sponds to a balance between BPT, NL, and bottom drag. The
NL term is only significant around the Greenland shelf and
is related to eddy interactions between the shelf and the open
ocean. Otherwise, the vorticity is negative on the shelf, thus
explaining the positive sign of the bottom drag. The main
source of anticyclonic vorticity is related to the BPT. This
balance is close to the one described in Csanady (1978) and
Csanady (1997), and it evokes a buoyancy-driven flow in this
area (Chapman et al., 1986; Chapman and Beardsley, 1989).

5.2 Barotropic vorticity balance in the interior of the
gyre

It is clear from the patterns of the different terms of the
barotropic vorticity balance that the local balances over the
boundary currents are very different than what is happening
in the interior of the gyre. The classical picture of a gyre in-
terior (far from the boundaries) in a quasi-Sverdrup balance,
which applies in the subtropical gyre, does not seem to apply
anywhere in the SPG.

To better understand what drives the interior part of the
subpolar gyre, we further divide the domain into an inte-
rior and a boundary part, as represented in Fig. 10. The two
domains are defined using the −3 Sv line as previously and
the 3000 m isobath. What is between the −3 Sv line and the
3000 m isobath is considered to be the slope region and the
rest is considered to be the interior area. The choice of the
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Figure 8. (a) Bottom pressure torque, (b) −fwb, (c) f
h
ug · ∇H , and (d) H · JEBAR for the 2 km North Atlantic subpolar gyre simulation

smoothed with a 25 km Gaussian kernel.

Figure 9. Integration of the barotropic vorticity terms over the SPG including or excluding the shelf area (panels a and c, respectively). The
subpolar gyre area without the shelf corresponds to the −3 Sv contour. The shelf balance is plotted in (b).

3000 m isobath is somehow subjective, but the results are not
sensitive to the choice of a specific isobath.

In the slope region, the main source of cyclonic vorticity
is the BPT. The curl of the wind and the βV are also posi-
tive. The strongly negative NL term indicates the advection
of cyclonic vorticity outside this domain toward the shelf or
the gyre interior.

In the interior, the NL term represents the major contribu-
tion to the cyclonic circulation. It is balanced by the BDC,
the BPT, and the βV terms. Contributions from the BDC are
of similar magnitude in the interior and the slope area. The

wind input of vorticity is smaller than in the slope region, as
the major wind source of vorticity is located near Greenland
(Fig. 7d) and not uniformly distributed over the gyre. It con-
firms that the gyre interior is not in Sverdrup balance at the
first order, which would imply a dominant balance between
a negative βV and a positive input from the curl of the wind
stress, but is driven instead by nonlinear effects. The com-
parison between balances in the interior and slope regions
indicates that the NL term helps to redistribute vorticity from
the boundary toward the interior of the gyre.
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Figure 10. Integration of the barotropic vorticity terms in the slope area (a, defined between the barotropic stream function contour −3 Sv
and the 3000 m isobath) and interior (b).

5.3 Balance in the slope area

The main source of cyclonic vorticity inside the gyre is re-
lated to the NL term, which helps transfer the vorticity from
the boundary toward the inside. But which boundary regions
are the main contributors of vorticity to the interior?

Several types of regions can be identified by looking at the
dominant terms in the barotropic vorticity balance (Fig. 11):
the western boundary areas in cyan, which include the west-
ern Labrador Sea (WLS), eastern Greenland (EG), and east-
ern Reykjanes Ridge (ERR); the eastern boundary regions in
yellow, which include western Greenland (WG), the western
Reykjanes Ridge (WRR), and the eastern part of the Iceland
Basin; and the northwest regions in green, which include the
extension of the Denmark Strait and Iceland–Scotland over-
flows, as well as the northwestern part of the Labrador Sea.

The barotropic vorticity balance in the western boundary
areas (cyan in Fig. 11) is close to the typical equilibrium of
western boundary currents (WBCs) (Schoonover et al., 2016;
Gula et al., 2015), with an equilibrium between the plane-
tary vorticity and the BPT. For the WLS, the deviation from
WBC dynamics is small and related to a bottom drag signal.
We excluded the southern part near the Flemish Cap (48◦ N,
46◦W) (not shown) where the dynamics are driven by a posi-
tive input of planetary vorticity and BPT balanced by the NL
term. The case of the ERR is slightly different, with no net
meridional transport in this area. The main input of vorticity
is provided by the NL term, which is related to inertial effects
from the current following the Iceland shelf. In this area the
input of positive vorticity is mainly balanced by topography
and the drag corresponding to a local dissipation of vorticity.
From this we can infer that western boundary areas do not
provide cyclonic vorticity to the gyre interior.

Three regions (green in Fig. 11) have in common a dom-
inant contribution from the bottom drag. Vertical sections of

the mean along-stream current (Fig. 12a, c, e) in these areas
reveal a strongly intensified bottom current (especially near
the Iceland shelf and the Denmark Strait). In comparison,
WBCs have a more surface-intensified structure with reduced
amplitudes near the bottom (Fig. 12b, d, f). In Fig. 12, vortic-
ity balances are indicated. They differ from Fig. 11 because
the integration is restricted to the boundary current, exclud-
ing recirculations. In Fig. 12a, c, and e the BPT amplitudes
are reduced (and even change sign) compared to Fig. 11. This
reflects the sensitivity of the vorticity balance to the location
of the boundary on the continental slope. The −3 Sv contour
used in Fig. 11 does not coincide everywhere with the top of
the continental slope used in Fig. 12.

The dynamics in the extension of the Denmark Strait and
Iceland–Scotland overflows is a balance between the NL
term and BDC, while in the northwestern Labrador Sea, the
BDC balances the β effect. As the BDC is the main sink
of vorticity and only acts locally, no advection of positive
vorticity toward the inside of the gyre can come from these
locations.

In eastern boundary regions (yellow in Fig. 12), most of
the cyclonic vorticity is provided by flow–topography inter-
actions through the BPT and is balanced by the NL term.
These regions are located where strong eddy activity is ob-
served (Fig. 5), which might be responsible for the high am-
plitude of the NL term. This negative NL signal implies an
export of positive vorticity toward either the shelf or the gyre
interior.

6 Characterization of the nonlinear term

The NL term is locally important and balances the bottom
pressure torque at small scales (Fig. 6). When integrated over
the gyre it plays a role in exporting cyclonic vorticity from
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Figure 11. Barotropic vorticity balance integrated over different parts of the gyre along the slope.

the boundary toward the interior of the gyre. The NL term
is, however, quite difficult to interpret as many processes are
hidden inside the vertical and time integrals.

By decomposing the velocity into a barotropic and baro-
clinic part (u= u+u′) the NL advection term can be written
as

A6(u,v)= A(u,v)︸ ︷︷ ︸
Abt
6

+A(u′,v′)︸ ︷︷ ︸
Abc
6

, (6)

where the barotropic part can be written as A(u,v)= u�x+
v�y which is the advection of the barotropic vorticity by the
barotropic flow.

We show these terms integrated over the slope area and in-
terior (same as Fig. 10) in Fig. 13. Over the slope area, both
terms are negative and contribute to exporting cyclonic vor-
ticity. The barotropic part is much larger than its baroclinic
counterpart and exports most of the vorticity, as can be ex-
pected from the barotropic structure of the currents over the
slope. In the interior, both terms are positive, corresponding
to an input of cyclonic vorticity for the interior (Fig. 13),
but the NL term is evenly divided between its barotropic
and baroclinic contributions. While defining our gyre inte-
rior with the 3000 m isobath and the−3 Sv barotropic stream
function (in the southeast boundary), we include a part of
the subtropical gyre with the northwestern corner. The north-
west corner provides about half of this baroclinic NL input,
while the remaining part comes mostly from the southeastern
boundary. The exchange of barotropic vorticity between the
slope region and the interior is only due to the barotropic NL
term.

It is also possible to decompose the NL term into a time
mean and eddy part by writing u= 〈u〉+ u∗, where 〈•〉 is
the time average and the star denotes the fluctuation part. By
putting this in the nonlinear operator A6 we have the follow-
ing.

A6(u,v)= A6(〈u〉, 〈v〉)︸ ︷︷ ︸
Amean
6

+A6(u
∗,v∗)︸ ︷︷ ︸

A
eddy
6

+

〈
2
∂2
〈v〉v∗−〈u〉u∗

∂xy
+
∂2
〈u〉v∗+〈v〉u∗

∂xx
−
∂2
〈u〉v∗+〈v〉u∗

∂yy

〉
︸ ︷︷ ︸

ε

(7)

The ε part is the residue of the cross-product, and its value is
negligible compared to both the mean and eddy parts.

When integrated over the slope area (Fig. 13), the eddy
component dominates over the mean one. In the interior area,
the supply of barotropic vorticity is also mainly due to the
eddy component, but the mean component contributes about
a third of the total. Almost all of this mean signal is com-
ing from the northwest corner, consistent with Wang et al.
(2017), while the eddy part is dominant over the rest of the
interior.

We can identify several processes providing cyclonic
barotropic vorticity to the subpolar gyre. The most impor-
tant is the eddy contribution coming from the boundary area
that is associated with a barotropic contribution. Barotropic
vorticity is also provided through a mean baroclinic signal in
the NWC region. Our definition of the subpolar gyre, based
on a barotropic stream function contour, includes a part of the
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Figure 12. Vertical section of the mean along-stream current near the Iceland shelf (a), eastern Reykjanes Ridge (b), Denmark Strait (c),
eastern Greenland (d), northern Labrador Current (e), and southern Labrador Current (f). Red solid lines and green dashed lines are velocity
and surface-referenced potential density contours, respectively, while the black dashed line is the limit of integration near the shelf. The black
contour on the topography map represents the area on which barotropic vorticity terms are integrated.

NWC, which is a complex transition region between the sub-
tropical and the subpolar gyre. In comparison, in the lower-
resolution simulation (not shown), most of the vorticity is
advected inside the gyre by mean barotropic processes, but
the amplitude of the NL term is cut by half.

7 Summary and conclusions

We have studied the dynamics of the North Atlantic subpolar
gyre in a numerical model with, for the first time, terrain-
following coordinates and a mesoscale-resolving resolution
(1x ≈ 2 km). The combination of the high resolution with σ
levels allows us to better resolve the effects of the mesoscale
turbulence and the complex bottom topography. The repre-
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Figure 13. Integration of the nonlinear term in the slope (c, blue) and interior area (c, green) for the mean eddy decomposition (a) and the
barotropic–baroclinic decomposition (b). The hatches are the contribution from the northwestern corner.

sentation of the mean currents and their variability is im-
proved compared to previous simulations with coarser res-
olution. In particular, the simulations produce realistic levels
of mesoscale turbulence at the surface and in the interior, as
seen from comparisons of eddy potential and kinetic energy
with observations from Argo floats and surface drifters.

The role of topography is essential in the SPG. This im-
pact is reflected in the barotropic vorticity balance of the
gyre through the bottom pressure torque. The bottom pres-
sure torque is sometimes interpreted as the effect of the vor-
tex stretching due to the bottom flow over topography, as ex-
pected for a predominantly geostrophic flow. However, we
show here that the ageostrophic effects, in particular due to
the viscous bottom drag, are predominant at the bottom and
the BPT cannot be estimated from the bottom vertical veloc-
ity.

Barotropic vorticity balances are opposite in the shelf re-
gion compared to the interior of the gyre. The main bal-
ance in the shelf region is between a negative bottom pres-
sure torque and a positive bottom drag, which is typical of a
buoyancy-driven current. Inside the gyre, the inputs of pos-
itive vorticity from the BPT and the wind curl are balanced
by the bottom drag curl. The important role played by the
bottom drag and the weak role played by the viscous torque,
compared to other models, are related to the choice of σ -level
coordinates and high horizontal resolution.

The bottom pressure torque has a large amplitude where
boundary currents flow along the steep continental slope. It
is the main term balancing the meridional transport of wa-
ter in western boundary currents, except for some regions
with dense water overflows where the bottom drag curl can
become predominant. On the eastern (northward-flowing)
boundary currents, the strong input of positive vorticity by

the bottom pressure torque is balanced by the nonlinear term.
The nonlinearities, which are essentially due to the eddying
activity, allow for the advection of the positive vorticity from
the boundary toward the interior of the gyre. A positive input
of vorticity is also related to the presence of the northwestern
corner, mostly through time-mean baroclinic fluxes.

The nonlinear term is the main forcing for the interior part
of the gyre, overcoming the effects of the wind curl and bot-
tom pressure torque. This puts forward the failure of the clas-
sical Sverdrup balance or even a topographic Sverdrup bal-
ance in the interior of the subpolar gyre, emphasizing the im-
portance of inertial effects to obtain a more realistic subpolar
gyre circulation.
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Figure 3.1 – Topographie de l’expérience ride idéalisé

3.2 Circulation autour d’une Ride

La dynamique autour d’une ride est particulière. En effet lorsque l’on intègre l’équation
de vorticité barotrope sur l’ensemble de la zone, il y a une compensation entre les flancs
de la ride donnant l’impression que le courant suit une pente dans le sens zonal sans
déviation. Pourtant lorsque l’on sépare la ride en deux parties (est et ouest), on remarque
un équilibre entre la vorticité planétaire et le couple de pression de fond, ce qui correspond
à l’équilibre classique pour les courants de bord ouest (Schoonover et al., 2016). Dans
cette intégration le terme non linéaire peut également devenir important dans chacune
des zones, comme dans le cas de la ride de Reykjanes, et impacter ainsi la dynamique
locale autour de la ride. Il est donc raisonnable de s’interroger sur l’impact de ces non
linéarités sur la dynamique autour d’une ride.

Le terme non linéaire présent dans l’équation de vorticité barotrope est relié à la
partie advective de l’équation des vitesses. Ainsi, ce terme permet de quantifier en partie
les effets liés à l’inertie du courant. Nous allons donc étudier l’impact de cette inertie
dans un cadre idéalisé autour d’une ride. Pour ce faire nous utilisons le modèle ROMS
présenté auparavant dans une configuration idéalisée. Cette approche permet d’étendre
la vision d’un écoulement à deux couches comme dans Wirth and Flór (2018). Nous
utilisons un domaine rectangulaire de dimensions Lx = 240 km et Ly = 100 km. La
résolution horizontale est de 2 km avec 100 niveaux σ sur la verticale (ce qui donne
une résolution minimale de 58 mètres). la forme de la topographie est donnée sur la
figure 3.1. Dans cette simulation on suppose la salinité constante ainsi qu’un très faible
gradient vertical de température, ce qui permet de négliger les effets de la stratification.
Le cas de référence est choisi avec un courant zonal de −1 m.s−1 (RR1). Nous comparons
cette configuration avec un cas où l’intensité du courant est similaire mais sans la partie
advective de l’équation des vitesse (RRNL). Nous réalisons une troisième expérience avec
une intensité de courant plus importante à -2 m.s−1 (RR2).
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Figure 3.2 – Représentation de u· −→∇ f
H

(couleur) et de l’écoulement barotrope autour de
la ride (vecteur) dans (a) RRNL, (b) RR1 et (c) RR2.

La théorie nous assure quand dans le cas d’un fluide non visqueux et sans effets fric-
tionnels en présence de topographie, la circulation doit suivre les contours géostrophiques
donnés par f/H où f est le paramètre de Coriolis et H la topographie. Le vent, la stra-
tification (par l’intermédiaire de JEBAR), les frottements ou l’inertie peuvent permettre
à la circulation de traverser ces lignes de f/H. Ici, seulement les deux derniers peuvent
influencer cette déviation puisque aucun vent n’est imposé en surface et du fait d’une
faible stratification, les effets liés à JEBAR sont négligeables.

Il est possible de représenter la capacité du fluide à traverser les iso-f/H en calculant
le produit scalaire entre la vitesse barotrope et le gradient de f/H : u · −→∇ f

H
. Dans RRNL

(figure 3.2 (a)) en l’absence de termes d’inertie, la seule possibilité du fluide de quitter
les iso-f/H est par l’effet du frottement au fond. Or dans ce cas, l’amplitude du produit
scalaire est très faible. Ce qui indique que la déviation des iso-f/H l’est également. De
plus l’amplitude des vecteurs vitesses au sommet de la ride est nulle, indiquant qu’il y a
très peu de transport au dessus de la ride.

Lorsque les termes d’advection sont pris en compte (RR1 et RR2 – figure 3.2 (a) et (b)),
l’amplitude du produit scalaire devient plus importante au voisinage de la ride, indiquant
une déviation des iso-f/H plus forte. Cette déviation est d’autant plus importante que la
vitesse du courant augmente. On peut également voir des vitesses plus élevées au sommet
de la ride lorsque l’inertie est prise en compte et que l’on augmente l’intensité du courant.
Un changement de dynamique est visible autour de la ride lorsque l’on change l’intensité
du courant. Mais quel élément est responsable de ce changement de dynamique autour
de la topographie ? Pour répondre à cette question, on intègre les termes de l’équation de
vorticité barotrope de part et d’autre de la ride.
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Figure 3.3 – Termes de l’équation de vorticité barotrope sur les bords ouest (droite) et
est (gauche) des les cas RRNL (orange), RR1 (vert) et RR2 (rouge)

Dans le cas RRNL on a montré que le courant suivait fortement les iso-f/H. Dans la fi-
gure 3.3 on retrouve l’équilibre caractéristique d’un tel écoulement avec une compensation
entre le BPT et la vorticité planétaire. La petite déviation des contours de f/H est liée au
faible signal du frottement au fond. Si l’on prend le cas RR1, où les termes d’advection
sont inclus, on remarque que le terme non linéaire devient important et dépasse en valeur
absolue la vorticité planétaire. Comme le bilan total doit être nul, la compensation se fait
par une augmentation de l’impact de la topographie au travers d’une amplitude plus forte
du BPT. La valeur des frottements au fond ne varie que très légèrement entre RR1 et
RRNL. Dans RR2, la valeur du terme non linéaire est la plus fortement impactée par le
changement de vitesse. Ce qui nous montre que l’on a bien un lien entre inertie du courant
et activité non linéaire. L’augmentation de l’amplitude du frottement est liée au fait que
celui-ci est défini par une loi quadratique. Ainsi multiplier l’amplitude de la vitesse par
deux multiplie le frottement par quatre. La vorticité planétaire est également augmentée
puisque celle ci dépend de la vitesse méridionale qui est plus importante. Par ces diagnos-
tics on montre que l’on a bien un lien entre inertie et activité non linéaire au voisinage
de la ride et qu’il y effectivement un changement de dynamique lié à cette dernière. Mais
cette activité non linéaire est-elle responsable de l’augmentation du transport au dessus
de la ride ?

Pour répondre à cette question, il est possible de calculer le transport associé à chacun
des éléments de l’équation de vorticité barotrope. En effet la non divergence de l’écou-
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lement permet d’écrire U = k × ∇ψ où U est la vitesse barotrope et ψ la fonction de
courant barotrope associée. Grâce à cette décomposition l’équation de vorticité barotrope
peut s’écrire :

β∂xψ = J(Pb, h)
ρ0

+ k.∇× τwind
ρ0
− k · ∇ × τbot

ρ0
+DΣ + AΣ

ψ = 1
β

∫ xw

xe

[J(Pb, h)
ρ0

+ k.∇× τwind
ρ0
− k · ∇ × τbot

ρ0
+DΣ + AΣ]dx

ψ = ψBPT + ψwind + ψbot + ψB + ψA

Figure 3.4 – (a,b,c) Transport total au dessus de la ride idéalisée ainsi que les compo-
santes liées au (d,e,f) BPT et au (h,h,i) terme d’advection pour les simulations RRNL
(première colonne), RR1 (colonne centrale) et RR2 (colonne de droite)

Dans l’étude idéalisée les transports associés à la diffusion et au vent sont nuls, celui
associé au frottement au fond est très faible et c’est pour cette raison qu’il n’est pas
représenté sur la figure 3.4. Dans chacun des cas la circulation autour de la ride est bien
anticyclonique avec une signature positive sur la fonction courant (figure 3.4 (a,b,c) ).
Ce transport positif est principalement associé au BPT qui oblige le courant à suivre
la topographie (figure 3.4 (d,e,f)). Dans RRNL ψBPT est très proche du transport total
puisque l’effet du frottement au fond est faible. Dans les autres cas ψBPT est supérieur
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au transport total mais il est équilibré par ψA. Le signe négatif de ce dernier (figure 3.4
(h,i)) tend à réduire la circulation cyclonique autour de la ride, ce qui signifie qu’il permet
le transport au dessus de la topographie. Ceci est notamment visible en comparant les
cas RRNL et RR1 où le transport total diminue par la prise en compte de l’advection.
Avec l’augmentation de l’intensité du courant, le transport total est augmenté mais reste
du même ordre de grandeur que dans RRNL. Les figures de transport permettent de
retrouver le fait que plus le terme d’inertie est important plus le transport sur la partie
nord de la ride est augmenté.

Cette étude idéalisée nous permet de conclure quant à l’importance des termes d’iner-
tie sur le transport zonal au travers d’une ride. En l’absence de terme d’advection, le
courant tend à suivre les contours de f/H et contourne ainsi la topographie. Lorsque l’on
introduit ces termes, le courant a la possibilité de traverser ces lignes et de faire dimi-
nuer la circulation cyclonique autour de la ride. Cet effet est d’autant plus important que
l’intensité du courant augmente et permet ainsi un passage plus au nord des masses d’eau.

Figure 3.5 – Transport au dessus de la ride Reykjanes dans chacune des régions définies
dans Petit et al. (2019) avec la région 1 (pointillé noir), région 2 (pointillé rouge) et région
3 (pointillé vert)

Dans nos simulations numérique de l’Atlantique nord, le transport au dessus de la ride
de Reykjanes a tendance à être légèrement surestimé avec une valeur proche de 25.5 Sv
dans NATL et POLGYR contre 21.9 ± 3 Sv pour les observations lors de la campagne
RREX2015. Si l’on regarde plus en détail le transport au dessus de la ride dans différentes
zones (comme dans Petit et al. (2018b)), on remarque que les simulations ont tendance
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Figure 3.6 – Vitesse horizontale à 1000 m dans NATL, POLGYR et ANDRO

à surestimer de façon importante la quantité de masse d’eau qui passe par la partie nord
(figure 3.5 pointillé noir). En effet 88 % du transport zonal total est situé dans cette
région pour NATL. Cet effet semble partiellement corrigé dans POLGYR où le transport
dans la partie nord diminue de 5 Sv. Les observations montrent que les eaux n’ayant pas
traversé dans la région nord tendent à suivre la ride pour retraverser au niveau des zones
de fracture, notamment la zone de fracture Bight (≈ 57◦ N, figure 3.5 pointillé rouge)
(Petit et al., 2018a). Ainsi la réduction du transport dans la partie Nord dans POLGYR
pourrait expliquer le transfert plus important dans la zone de fracture Bight.

Compte tenu de l’étude menée sur la ride idéalisée, cette différence de transport dans
la partie nord pourrait être en partie expliquée si NATL montrait un courant plus intense
en amont de la ride. Une coupe des vitesses à 1000 mètres (figure 3.6) nous confirme bien
cette hypothèse. L’intensité maximale du courant en provenance de la pente Islandaise
est supérieure à 20 cm.s−1 dans NATL contre 18 m.s−1 pour POLGYR. Ces deux valeurs
sont bien supérieures à celle de la base de donnée ANDRO et pourrait ainsi expliquer
pourquoi le transport est plus important dans la partie nord comparé aux observations. Il
faut toutefois noter que la difficulté d’échantillonage des courants de bord par les flotteurs
pourrait sous estimer l’intensité du courant dans ANDRO.

Ce biais de vitesse trop intense sur la partie Est de la ride n’est pas spécifique à
ces simulations et on le retrouve dans d’autres modèles Treguier et al. (2005). Celui-ci
pourrait avoir un impact sur la structure des masses d’eau. En effet les eaux qui traversent
la ride dans cette région ont tendance à être chaudes et salées, ce qui peut impliquer un
transport de sel et de chaleur trop important vers le bassin d’Irminger. Une réduction
de ce transport pourrait ainsi permettre aux masses d’eau de subir plus de mélange le
long de la ride et ainsi réduire l’apport en sel et en chaleur vers la partie ouest du gyre.
L’augmentation de résolution semble pouvoir réduire l’intensité du courant et améliorer
la circulation autour de la ride. Une étude plus poussée serait nécessaire afin de définir
les éléments importants dans une bonne représentation de ce courant.
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Chapitre 4

DYNAMIQUE DU ROCKALL TROUGH

Cette étude a été menée en collaboration avec Angelina Smilenova, National University
of Ireland, Galway (NUIG). Les résultats présentés dans cette partie sont utilisés dans
l’article Smilenova et al. (2019) (Annexe A) pour justifier l’importance des interactions
entre les courants et la topographie et des tourbillons dans la dynamique de cette région
et sont l’ébauche d’un futur article.

Le gyre subpolaire Nord Atlantique est une région essentielle pour le bilan de chaleur
et de carbone de l’océan. Les tourbillons de meso-échelle, avec un rayon entre 10 et 100
km, jouent un rôle important dans la modulation de ces flux (Zhao et al., 2018a). La
répartition de l’énergie cinétique turbulente (eddy kinetic energy, EKE) calculée à partir
des flotteurs Argo à une profondeur comprise entre 1000 et 1500 m révèle la présence de
tourbillons de méso-échelle intenses dans les différents bassins (Fischer et al., 2018). Ces
zones se manifestent en mer du Labrador, où des "Irminger Rings" sont régulièrement
générés du fait d’instabilités du courant d’Irminger, mais aussi dans le bassin d’Iceland et
dans le Rockall Trough (RT), où circule une branche du courant Nord Atlantique (Houpert
et al., 2018).

Le RT est une zone ayant une forme de bol d’une profondeur maximale de 2 900 m,
située entre le plateau continental à l’ouest de l’Irlande et le Rockall plateau (Fig. 4.1).
Cet élément topographique s’étend de Porcupine Bank au sud jusqu’à Anthon Dohrn
Seamount au Nord. Ce chenal est une zone de rencontre entre, en surface, des eaux chaudes
et salées venant du sud et allant vers les mers nordiques, et en profondeur des eaux plus
froides du nord ayant traversé par le chenal Faroe-Shetland et la ride Wyville-Thompson.

La littérature la plus ancienne sur l’activité de méso-échelle dans cette zone remonte
à Ellett et al. (1983) qui avait mis en évidence la présence d’un tourbillon cyclonique à
environ 59◦ N. Un peu plus tard, (Ellett et al., 1986) proposent, grâce à une analyse d’une
série de données, un schéma de circulation de surface où l’on voit apparaître une signature
anti-cyclonique dans l’intérieur du RT. L’utilisation de bouées dérivantes dans le RT par
Booth (1988) a montré une forte activité méso-échelle fortement liée à la topographie.
Cette étude a également permis de définir deux types de tourbillons, l’un au voisinage de
Porcupine Bank au sud et l’autre plus au nord autour de Anton Dohrn Seamount. L’auteur
suggère que la formation de ces tourbillons peuvent avoir un impact sur la circulation
plus grande échelle dans cette zone. Des observations par altimétrie (Heywood et al.,
1994; White and Heywood, 1995; Volkov, 2005) sont venues compléter ces observations
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Figure 4.1 – Bathymétrie du Rockall Trough (RT) avec des contours tous les 500-m.
Les chemins des courants sont représentés par des flèches de couleurs. Les flèches vertes
et jaunes montrent les trajectoires des branches du Courant Nord Atlantique. Les eaux
intermédiaires sub-arctique (SAIW) et de la Mer du Labrador (LSW) entrent le RT de
l’ouest, tandis que les eaux de l’est du bassin Nord Atlantique (ENACW) et de la Mer
Méditerranée (MOW) s’écoulent dans le chenal par le sud. Les flèches oranges et bleues
représentent respectivement les courants de pente (SC) et les eaux en provenance de la
ride de Wyville-Thomson (WTOW). Les flèches noires tournant dans le sens des aiguilles
d’une montre localisent la signature de surface de l’anticyclone du RT. Les chemins des
courants sont dérivés de Holliday et al. (2015). Cette figure est extraite de Smilenova et al.
(2019).

et ont montré un signal important d’EKE localisé dans le RT, confirmant ainsi la forte
activité méso-échelle de cette région ainsi que la présence d’une structure intense en son
centre (12◦ 0, 55◦ N). Plus récemment Xu et al. (2015) a confirmé la présence d’un
anticyclone de surface semi-permanent à partir d’altimétrie et a attribué sa formation
à la déstabilisation d’une des branches du Courant Nord Atlantique s’écoulant dans la
dépression topographique. L’analyse de flotteurs Argo (profondeur entre 1000 et 1500 m)
dans cette zone a permis de mettre en avant un fort signal d’EKE associé à une circulation
anticyclonique en profondeur dans le RT (Fischer et al., 2018). Ce signal indique que ce
tourbillon n’est pas seulement une structure intensifiée en surface mais possède également
une forte extension verticale. Ceci est également confirmé par Smilenova et al. (2019)
par l’analyse de données CTD de campagnes réalisées par le Marine Institute, Ireland en
Janvier et Février entre 2006 et 2013. Cette étude met en avant le caractère profond de
ce tourbillon avec un maximum de vitesse localisé à 500 m de profondeur et s’étendant
jusqu’à 2000 m. Cet anticyclone semble nourri par la fusion de plus petits tourbillons
riches en eaux chaude et salée originaire de la Mer Méditerranée.
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Les modèles numériques avec des résolutions de l’ordre de 1/12◦ ne semblent pas
capable de reproduire cet anticyclone (Treguier et al., 2005). Ainsi nous émettons l’hypo-
thèse que les échelles inférieures au rayon de déformation de Rossby local (Rd ≈ 10− 20
km) sont importantes pour la formation et la dynamique de l’anticyclone du RT. Ce qui
justifie le besoin pour un modèle résolvant ces échelles dans cette région.

4.1 Représentation de la méso-échelle

Dans cette étude nous utilisons la même configuration que dans la partie précédente.
L’unique différence est la durée de l’étude. Précédemment nous avons étudié la période
1999-2008, ici nous simulons la période 2009-2011. Ces années ont été choisies afin de
pouvoir comparer nos résultats avec ceux des mouillages de l’année 2011 qui couvrent
toute la largeur du RT (Smilenova et al., 2019). Afin de limiter la dérive des masses d’eau
la période de spin-up est réduite à 1 an. Les résultats présentés portent sur l’année 2011.

Comment nous l’avons vu précédemment le changement de résolution permet d’aug-
menter l’activité méso-échelle de nos simulations dans les différents bassins. Cet effet est
également visible dans le RT où il y a de forte différence d’EKE en surface entre les si-
mulations à 6 et 2 km (Fig. 4.2 (a,c)). A basse résolution, la valeur maximale d’EKE au
centre du chenal est de 200 cm2 s−2, ce qui est légèrement inférieur à ce qui est obtenu
par les bouées de la NOAA (≈ 350 cm2 s−2, Fig. 4.2 (e)). Cependant, dans cette même
simulation on retrouve des signatures d’EKE sur la partie ouest de Porcupine Bank qui
est une région de formation de tourbillons (Ullgren and White, 2012). A plus haute ré-
solution on voit apparaître un signal d’EKE plus important au centre du RT avec une
valeur maximale proche de 500 cm2 s−2 et les amplitudes au sud sont diminuées et plus
proches des observations.

En observant les écoulements de surface on distingue la présence d’une signature anti-
cyclonique dans chacun des cas. A basse résolution, le fait que cette signature ne soit pas
associée à un fort signal d’EKE en surface semble indiquer que l’on a une recirculation
permanente et non intermittente. Les signatures que l’on peut voir à 12◦ O, 55◦ N dans
les observations et à 2 km de résolution sont représentatives d’un tourbillon anticyclo-
nique. Le fait que l’on ait un signal plus marqué dans le modèle signifie que l’on a une
structure trop intense. Cette différence peut également s’expliquer par le lissage utilisé
pour représenter les données sur une grille au quart de degré. De manière plus générale
la circulation de surface dans le RT est mieux représentée qu’à plus basse résolution avec
une meilleure représentation de la rétroflection du courant en 16◦ O, 54◦ N ainsi qu’une
forme correcte du courant dans la partie sud de la zone (entre 54 et 56◦ N).

Comme montré par Smilenova et al. (2019), l’anticyclone présent dans le RT possède
une forte extension verticale qui se retrouve dans le signal EAPE en profondeur (Fig.
4.2 (b,d,f). Cette signature de l’activité méso-échelle n’est que très peu visible dans notre
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Figure 4.2 – Représentation de l’énergie cinétique turbulente de surface (gauche) et de
l’énergie potentielle disponible turbulente (droite) pour les simulation à ∆x = 6 (a,b) et 2
km (c,d). Ces résultats sont comparés aux résultats obtenu à partir de bouées dérivantes
de la NOAA (e, Laurindo et al. (2017)) et des flotteurs argo en profondeur (f,Roullet et al.
(2014))

simulation à 6 km. Un résultat similaire se retrouve dans la simulation réalisée dans
la même gamme de résolution ainsi qu’avec le même modèle dans Vic et al. (2018).
Notre simulation à plus haute résolution semble représenter fidèlement la signature de
l’anticyclone avec une position et une amplitude similaires aux observations (Roullet et al.,
2014). Sur la partie dynamique on retrouve les mêmes signaux que pour la surface. Le seul
point noir que l’on peut observer dans la simulation à 2 km est l’intensité trop importante
du tourbillon comparée aux observations. Cette zone étant correctement échantillonné
par les flotteurs Argo, cela peut sous entendre une faiblesse du modèle à représenter les
phénomènes de dissipation de cette structure.

Puisque la variabilité de l’anticyclone ainsi que ses signatures sur un plan 2D sont
correctement représentées dans notre simulation à 2-km, nous pouvons utiliser le modèle
pour décrire la structure verticale dans son intégralité. Pour cela nous réalisons une section
de vitesse à l’intérieur de la structure. La position de cette section est repérée par la ligne
noire dans la Figure 4.3 (a) et correspond à la section présentée dans Smilenova et al.
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Figure 4.3 – (a) Vorticité barotrope moyenne de la simulation à ∆x = 2 km sur l’année
2011. La ligne noire représente la section où les mesures in-situ ont été réalisées en Janvier-
Février 2011 (b) et leur équivalent dans notre simulation (c). Le contour fermé bleu
représente un contour de vorticité barotrope égal à -0.005 m.s−1 sur lequel l’équation de
vorticité barotrope a été intégrée

(2019) et réalisée en Janvier 2011 (Fig. 4.3 (b)). La vitesse obtenue par observation est
dérivée à partir de la température et de la salinité en supposant un équilibre géostrophique.
Pour ce calcul la vitesse est supposée nulle à un niveau de référence qui est choisi comme
étant, pour chaque paire de CTD, le point de pression maximum de la CTD la moins
profonde. Cette vitesse est comparée à la vitesse géostrophique calculée à partir du modèle
(Fig. 4.3 (c)) où nous avons choisi un niveau de référence à la surface avec une vitesse
calculée à partir du gradient de surface libre. Les deux sections révèlent des structures
verticales très proches avec des maxima de vitesses localisés à 500 m de profondeur. De
même, la stratification de la simulation est proche des observations avec des pentes et des
profondeurs d’isopycnes similaires.

En comparant notre simulation à 2 km avec des observations nous pouvons conclure
qu’elle représente de façon satisfaisante la circulation et la variabilité de l’anticyclone
du RT. Ainsi il nous semble juste de dire que l’on peut étudier de façon plus poussée
la dynamique de cet anticyclone grâce à notre simulation. Dans la suite de cette étude
nous nous limitons à notre simulation à 2 km puisque celle à 6 km est plus éloigné des
observations.
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4.2 Dynamique de l’anticyclone du Rockall Trough

Dans cette section nous étudions la dynamique de l’anticyclone présent dans le Ro-
ckall Trough en utilisant l’équation de vorticité barotrope présentée dans le chapitre 3.
L’utilisation de cette technique nous semble justifiée puisque le tourbillon possède une
forte composante barotrope comme on peut le voir dans la Fig. 4.3. Cette équation va
nous permettre de déterminer les composantes majeures qui nourrissent ce tourbillon en
vorticité négative (puisque c’est un anticyclone). L’équation de vorticité barotrope s’écrit
sous la forme :

∂Ω
∂t︸︷︷︸
rate

= − ∇.(fu)︸ ︷︷ ︸
planet. vort. adv.

+ J(Pb, h)
ρ0︸ ︷︷ ︸

bot. pres. torque

+ k.∇× τwind
ρ0︸ ︷︷ ︸

wind curl

− k.∇× τbot
ρ0︸ ︷︷ ︸

bot. drag curl

+ DΣ︸︷︷︸
horiz. diffusion

+ AΣ︸︷︷︸
NLadvection

La zone d’intégration pour ces termes est choisie comme étant un contour fermé de
vorticité barotrope et est représentée par le contour bleu de la Fig. 4.3. Par construction la
valeur de vorticité planétaire ∇.(fu) est nulle. La principale source de vorticité barotrope
négative est le terme non linéaire AΣ (Fig. 4.4). Celui ci est compensé par le BPT et le
frottement au fond. L’apport de vorticité positive par le BPT s’explique par la forme de
la topographie. Le signe positif pour les frottements est dû au fait que l’on a un tourbillon
anticyclonique qui est en contact avec le fond, ainsi les frottements vont s’opposer au
mouvement et générer de la vorticité positive. Du fait de la faible aire couverte par le
tourbillon, la contribution du vent est faible, ce qui signifie que la contrainte du vent
n’impacte que très peu la dynamique du tourbillon.

Le fait que le terme d’advection non linéaire soit l’élément majeur de la dynamique du
tourbillon est un résultat surprenant. Si l’on reprend l’exemple de l’écoulement autour d’un
élément topographique, c’est la forme de cette dernière qui va favoriser une circulation
plutôt qu’une autre (cyclonique ou anticyclonique). Au niveau du bilan de vorticité, cela
s’exprime par un BPT du signe de la circulation (positif pour cyclonique et inversement)
qui est compensé principalement par des termes non linéaires (et éventuellement des
frottements). Ici on a le cas inverse où les termes non linéaires sont la source principale de
vorticité négative qui est équilibrée par le BPT. Cela signifie que cette source principale de
vorticité n’est pas locale mais vient d’un élément extérieur à l’anticyclone. On peut faire
le parallèle avec le résultat concernant le gyre subpolaire où la dynamique est forcée par
les termes non linéaires qui ne sont pas des effets locaux mais proviennent de la génération
de vorticité le long des pentes et du Courant Nord Atlantique. Il reste a savoir si ces effets
sont dû à un écoulement moyen ou a des effets turbulents.

Pour cela on utilise la décomposition du terme non linéaire proposée dans le chapitre 3.
En intégrant cette décomposition sur la même région que précédemment on remarque que
la source majeure de vorticité négative est dominée par des effets turbulents et baroclines
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Figure 4.4 – Intégration des différents termes de l’équation de vorticité barotrope sur
le contour fermé présenté en Fig. 4.3 (a) (gauche) et décomposition du terme non linéaire
sur cette zone (droite).

(Fig. 4.4). Les contributions moyennes et barotropes de l’écoulement ne contribuent pas
à l’apport de vorticité négative pour l’anticyclone. La décomposition en partie moyenne
et turbulente a été réalisée sur un an, ainsi la partie turbulente contient de nombreux
phénomènes tels que de plus petits tourbillons ou encore la convection hivernale. Pour
voir si l’un de ces deux phénomènes domine par rapport à un autre nous avons réalisé ce
même bilan sur différentes saisons (non montré). On retrouve que même en été, lorsque
l’on n’a pas de convection, les termes non linéaires sont la source principale de vorticité
négative. Ceci s’ajoutant à la présence d’une forte baroclinicité (signifiant qu’il n’y a pas
de signature sur toute la colonne d’eau), nous fait penser que l’anticyclone est nourri en
vorticité négative par de plus petits anticyclones ayant une structure très localisée sur la
verticale. Ce propos est illustré par un exemple de la fusion de l’anticyclone du RT avec
des vortex de plus petite taille (Fig. 4.5). Des instantanés de vorticité relative normalisé
par la fréquence de Coriolis à 1000 m montrent la formation d’un filament de vorticité
négative le long de Porcupine bank. Ce filament se sépare de la topographie, s’enroule et
forme un tourbillon anticyclonique qui est attiré par l’anticyclone du RT. A son voisinage
le tourbillon de petite échelle est étiré autour de l’anticyclone jusqu’à leur fusion totale.

Nous allons donc nous intéresser à une des sources de cette vorticité négative en recher-
chant où ces plus petites structures peuvent être générées dans le voisinage du tourbillon
et si elles ont des chances de l’atteindre pour fusionner avec lui. Ici nous n’excluons pas
le fait que la convection, qui peut atteindre 700 m dans cette région d’après les données
ISAS, puisse avoir un impact sur la dynamique de l’anticyclone, nous limitons seulement
notre étude à un des deux phénomènes. Le cas similaire d’un anticyclone qui est nourri
en vorticité par de plus petites structures ainsi que par des phénomènes de convection est
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Figure 4.5 – Succession d’aperçu de ζ/f à 1000-m de profondeur montrant la formation
de tourbillon de plus petite échelle le long de Porcupine Bank et fusion avec l’anticyclone
du RT. Les images sont espacés de 6 jours et suivent l’ordre de numérotation.

présent dans le bassin du Lofoten plus au nord (Ivanov and Korablev, 1995; Köhl, 2007;
Volkov et al., 2015; Bosse et al., 2019).

4.3 Génération de tourbillons de plus petite échelle

4.3.1 Zone de génération

Dans cette partie nous nous intéressons à la formation de ces tourbillons de plus
petite échelle. Pour illustrer la présence de ces tourbillons de petite échelle à proximité
de l’anticyclone du RT, une section regroupant ces différentes structures est présenté
en Fig. 4.6. Nous pouvons ainsi voir sur une coupe de vorticité relative la présence de
l’anticyclone du RT proche de 55◦ N avec un maximum de vorticité localisé aux environs
de 750 m de profondeur entre les isopycnes 27.25- 27.3 kg.m−3. Entre 53.5◦ N et 55◦ N, trois
anticyclones, de vorticité relative normalisé par f ζ

f
< −0.6, sont visibles entre les isopycnes

27.3-27.7 kg.m−3. La génération de tourbillons à cette profondeur est majoritairement le
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Figure 4.6 – Section de vorticité potentielle (q, haut) et de vorticité relative normalisé
par f (ζ/f, bas) dans le RT. L’anticyclone est visible au nord de 55◦ N avec un noyau
à 700-m de profondeur avec un minimum de vorticité potentielle et de vorticité relative.
Plusieurs forme d’anticyclone de petites échelles sont visibles à 53.75◦, 54.25◦, 54.65◦N.

résultat d’interactions entre un courant de bord et la topographie. Les coeurs de ces
tourbillons sont situés vers 800 m, ce qui est plus profond que la profondeur maximale de
la convection hivernale dans cette région (en dehors de l’anticyclone on a une couche de
mélange d’environ 500 m), ce qui exclu leur formation par ce processus.

Dans cette région le courant moyen circule de manière cyclonique autour du RT, ce
qui signifie avec la topographie la moins profonde sur sa droite. Les effets de friction
au fond vont ainsi provoquer la génération de vorticité relative et de vorticité potentielle
(potential vorticity, PV) négative dans la couche limite de fond. Quand cette couche limite
se décroche de la pente, cela peut mener à une instabilité centrifuge et la formation de
tourbillons cohérents (D’Asaro, 1988).

La PV est définie comme q = ωa · ∇b, avec ωa = fz +∇× u la vorticité absolue et la
flottabilité b = −g σ

ρ0
où σ est la densité potentielle référencée à la surface, ρ0 la densité

moyenne de référence et g l’accélération de gravité. Comme on l’a dit précédemment un
courant avec la topographie sur sa droite va générer de la vorticité négative, ainsi les
zones avec une variation de PV importante vont être susceptibles d’être à l’origine de la
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Figure 4.7 – Flux de vorticité potentielle moyen au fond. Les contours verts corres-
pondent à l’intersection des isopycnes 27.3,27.7 kg.m−3 avec la topographie

formation de tourbillons. Pour trouver ces zones de variation de PV on utilise l’équation
de flux de PV (Gula et al., 2019) :

∂q

∂t
+∇.[ qu︸︷︷︸

JA

−ωa
Db

Dt︸ ︷︷ ︸
JD

+∇b× F︸ ︷︷ ︸
JF

] = 0

où F correspond aux forces non conservatives par unité de masse. Chacun des termes
représente respectivement l’advection de PV, le flux diabatique et le flux frictionnel.
Quand on intègre entre deux isopycnes qui intersectent la topographie mais qui ne re-
montent pas à la surface (intervalle que l’on nomme I) l’équation précédente peux être
réduite à :

∂

∂t

∫
I
qdV =

∫
I

Jb︸︷︷︸
−(JD+JF )

dV

,
Ce qui signifie que la source principale de PV le long d’une pente est déterminée par

le flux frictionnel et diabatique. Ainsi le calcul du Jb nous indique quels sont les lieux où
l’on peut avoir la formation répétée de tourbillons.

Le flux de PV est négatif sur l’ensemble du RT (Fig. 4.7), ce qui est en accord avec le
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fait que le courant moyen circule cycloniquement autour du RT. Des valeurs importantes
de flux de PV apparaissent le long de Porcupine bank et du Rockall Plateau. Les signaux
les plus fort sont situés, en moyenne, entre les isopycnes 27.3 et 27.7 kg.m−3. Le flux de
PV est dominé par les effets frictionnels, les effets diabatiques ont tendances à générer de
la vorticité positive (non montré).

Comme la PV est conservée entre deux isopycnes, un tourbillon généré dans cette
gamme de densité restera dans celle-ci et se déplacera dans le bassin en suivant les iso-
pycnes dans le bassin. En observant une coupe de PV (Fig. 4.6) on voit que les tourbillons
dont nous avons parlé précédemment se trouvent dans la gamme de densité 27.3 and 27.6
kg.m−3. Cela signifie qu’ils ont effectivement été générés proche de la topographie et qu’ils
vont rester entre ces deux isopycnes. Ainsi en arrivant au voisinage de l’anticyclone du
RT, les tourbillons de plus petite échelle vont plonger et fusionner avec celui-ci à la base
de son noyau.

4.3.2 Étude lagrangienne

Nous avons identifié différentes zones où la vorticité négative est générée dans le RT.
Pour déterminer si les tourbillons formés le long de la pente peuvent atteindre l’anticyclone
au centre du RT nous utilisons une approche lagrangienne.

Nous relâchons des particules au dernier pas de temps au centre de l’anticyclone puis
nous les advectons à rebours pour identifier leur provenance. Nous divisons le vortex en
trois gammes de densité : légère (plus légère que 27.3 kg.m−3), intermédiaire (entre 27.3
and 27.7 kg.m−3) et lourde (supérieur à 27.7 kg.m−3). Nous traçons la fonction de densité
de probabilité 2-D pour les particules dans chacune des couches. La densité de probabilité
est binnée sur une grille de résolution 1/5◦ et correspond, pour chaque bin, à la probabilité
qu’une particule soit passée dans ce bin au moins une fois pendant toute la durée de la
simulation (van Sebille et al., 2018).

Puisque les particules partent du centre du RT la probabilité dans cette zone est proche
de 100 %, la colorbar choisie est ainsi saturée pour pouvoir distinguer les zones avec des
densités de probabilité plus faibles. Les masses d’eau légère et intermédiaire semblent
principalement venir du courant s’écoulant vers le nord le long de Porcupine Bank (Fig.
4.8 (a,b)) qui correspond à une zone où l’on a de forts gradients négatifs de PV. Pour
chacune des couches on a une seconde branche qui vient directement du sud-ouest mais
cette dernière est particulièrement visible pour les eaux lourdes (Fig. 4.8 (c), σ > 27.7
kg.m−3). Peu de particules en provenance du nord ont atteint l’anticyclone, celles qui
y arrivent le font dans la gamme d’eau intermédiaire (Fig. 4.8 (b), 23.6 < σ < 27.7
kg.m−3). Ceci nous permet de déterminer l’origine des masses d’eau nourrissant le noyau
de l’anticyclone en PV. Puisque la PV est conservée entre deux surfaces isopycnales, et
que les variations ne peuvent avoir lieu que par interaction avec le fond (ou la surface),
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Figure 4.8 – Probabilité qu’une particule occupe un bin en particulier au moins une fois
au cours de la simulation dans chacune des couches du RT.

l’observation du changement de PV en lagrangien nous donne une information sur la
provenance des tourbillons. Ainsi la Fig. 4.9 représente la variation de PV moyenne dans
chacun des bins traversé par les particules. Les signaux les plus important sont visibles
au niveau de Porcupine Bank (PB) en 53◦N, 13◦ W et le long de la côte Irlandaise (IS)
en 55◦N, 10◦ W.

Les particules étant passées par IS (Fig. 4.10 (a)) ont une densité de probabilité très
forte à l’intérieur du RT signifiant qu’elles ont effectué de nombreuses recirculations à
l’intérieur du chenal. Cette PDF s’étire vers le nord et possède des ressemblances avec celle
présentée en Fig. 4.8. En comparaison, la PDF des particules étant passées par PB (Fig.
4.10 (b)) est très faible dans le nord. Cela signifie que les particules en provenance du nord
du RT et qui ont atteint l’anticyclone ont de fortes chances de passer par l’IS. Le signal
au sud-ouest du RT dans la Fig. 4.8 se compare bien à celui des particules étant passées
par PB. Malgré cela, un faible signal au sud RT apparaît pour les particules étant passées
par l’IS. Ainsi une majorité des masses d’eau atteignant l’anticyclone en provenance du
sud ont de forte change de passer par PB, celles qui ne le font pas recirculent dans le RT
et passent par la côte irlandaise.

4.3.3 Formation des tourbillons

On a vu que l’on a deux zones de génération de tourbillons qui peuvent nourrir l’an-
ticyclone de RT en vorticité négative. Ici nous allons nous intéresser à la formation de
tourbillons dans la zone de Porcupine Bank.

Smilenova et al. (2019) a identifié deux zones préférentielles de décrochement de tour-
billons anticycloniques le long de Porcupine Bank (A : 15◦ O, 52◦ N / B : 14.5◦ O, 53.5◦

N, Fig. 4.11). La formation des tourbillons en B semble liée à l’interaction de la branche
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Figure 4.9 – Variation temporelle de vorticité potentielle de chaque particules binnée
sur une grille au 1/5◦

du NAC, venant de l’est, avec la topographie avec fort signaux de vorticité négative dans
lorsque le courant se sépare de la topographie (Fig. 4.11). Le rapport entre la vorticité
relative et la vorticité planétaire peut devenir important le long de la pente de Porcupine
Bank avec des valeurs ζ

f
< −1.

De plus, comme nous l’avons vu précédemment, cette région montre une forte variation
de PV par l’effet de la topographie. De très faibles valeurs de PV peuvent être observées
lors de la formation de tourbillons de meso-échelle le long de la pente (Fig. 4.12). Sur
des sections verticales d’un filament de faible PV ont voit les différentes étapes de la
formation d’un tourbillon avec : la formation de PV très faible le long de la pente, puis
une intensification du signal de fond qui finit par se séparer de la topographie jusqu’à
former un tourbillon de méso-échelle cohérent. On peut remarquer que ce signal de faible
PV est compris entre les isopycnes 27.3 et 27.7 kg.m−3 comme nous l’avons vu dans la
partie précédente.

La présence de PV négative le long de la pente est une condition suffisante pour le
développement d’une instabilité. L’association de ce critère d’instabilité avec le fait que
l’on ait ζ

f
< −1 signifie l’occurrence d’une instabilité centrifuge dans cette zone. On

peut caractériser cette instabilité en réalisant une étude énergétique montrant les flux
d’énergie entre les différents "réservoirs" d’énergie (Lorenz, 1955). Cette étude est possible
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Figure 4.10 – Densité de probabilité pour chacune des particules étant passée au moins
une fois par la pente Irlandaise (a) ou Porcupine Bank (b)

à condition de décomposer les variables comme u = 〈u〉 + u′ où 〈u〉 représente la partie
moyenne de u et u′ la déviation à cette moyenne. Cette formulation nous permet d’écrire
le flux d’énergie cinétique turbulente :

∂(1
2(〈u′2〉+ 〈v′2〉)

∂t︸ ︷︷ ︸
rate

= −
∂(1

2〈uj〉〈u
′2
i 〉+ 1

2〈u
′
ju
′2
i 〉+ 1

ρ0
〈u′jP ′〉)

∂xj︸ ︷︷ ︸
advection

−〈u′ju′i〉
∂〈uj〉
∂xj︸ ︷︷ ︸

KmKe

+ 〈w′b′〉︸ ︷︷ ︸
PeKe

+ 〈V ′iu′i〉︸ ︷︷ ︸
vert. mixing

+ 〈D′iu′i〉︸ ︷︷ ︸
horiz. diffusion

où KmKe représente la contribution du cisaillement du courant moyen sur l’horizontal
(HRS) et la verticale (VRS) dans la conversion de l’énergie cinétique moyenne en énergie
cinétique turbulente et PeKe le transfert d’énergie turbulente dû au déplacement vertical
des isopycnes. En cas d’instabilité, ces deux termes permettent de déterminer si elle est
barotrope (dominance KmKe), barocline (dominance KePe) ou un mélange des deux.

La détermination de chacun de ces termes se fait en choisissant une fenêtre temporelle
bien précise. En effet, la position de génération de ces tourbillons variant au cours du
temps une moyenne sur une trop longue période lisserait le signal de transfert d’énergie.
Ainsi nous sélectionnons uniquement une fenêtre temporelle sur laquelle nous savons que
l’on a génération de tourbillons le long de PB. Cette période correspond à un état du
courant similaire à celui que l’on peut voir en Fig. 4.11 (a) mais les résultats restent
similaire pour le cas Fig. 4.11 (b).
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Figure 4.11 – ζ/f à 800-m de profondeur à deux instants de la simulation. On observe
deux positions du Courant Nord Atlantique rentrant en contact au sud (gauche) et nord
(droite) de Porcupine Bank. Dans chacun des cas, des tourbillons avec de faible valeur
de vorticité relative sont émis de la pente. La topographie est représentée en noir par les
isobathes 500-, 1000- et 1500-m.

Les termes de conversion d’énergie sont intégrés sur la colonne d’eau dans la zone où
l’on a formation de tourbillons, c’est à dire entre 400 et 1500 m. Le trajet que réalise le
courant est représenté par la fonction de courant barotrope -3 Sv (Fig. 4.13 ligne verte).
On peut distinguer deux régions au nord et au sud de 52.5◦ N (ligne orange sur Fig. 4.13)
le long de PB et qui définissent deux régimes particuliers. Dans la partie sud on a un
signal négatif de HRS et de PeKe correspondant à un transfert d’énergie vers l’écoulement
moyen tandis que dans la partie nord un signal positif de HRS domine, ce qui suggère une
instabilité barotrope. Les termes HRS et VRS ont la même structure spatiale indiquant
qu’ils contribuent de manière conjointe au transfert d’énergie mais le second est un ordre
de grandeur inférieur en amplitude.

L’évolution des termes KmKe et PeKe le long du trajet est présentée en Fig. 4.14 avec
en parallèle la profondeur sous le courant et l’énergie cinétique turbulente. Cette vision
nous montre que la conversion de l’énergie turbulente vers l’écoulement moyen est impor-
tante lorsque la topographie s’aplanie à 52.5◦N . Une partie de l’énergie est convertie en
énergie potentielle turbulente dans la même région. Le terme KmKe représente correcte-
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Figure 4.12 – Instantané de PV au même pas de temps que présenté en Fig. 4.11 à
800-m de profondeur (gauche) où la topographie est représentée par les contours noirs
aux isobathes 500-, 1000-, 1500-m. Les segments jaunes correspondent à la position des
sections verticales de PV (droite) dans l’ordre sud-nord. Les lignes noires sur les sections
verticales représentent la densité potentielle

ment la variation de l’énergie cinétique turbulente au premier ordre avec une diminution
de cette dernière lorsque KmKe < 0 au sud de 52.5◦N (ligne verticale noire) puis une aug-
mentation au nord de cette séparation. Le changement de signe de KmKe a lieu lorsque la
topographie commence à s’approfondir. Le long de la trajectoire la valeur du terme PeKe

varie en accord avec la topographie. Au nord de 52.5◦N , on a une succession de petites
élévations sur la trajectoire du courant et cela se traduit par une diminution de PeKe en
amont de ces bosses et une diminution en aval. Ce qui pointe vers une stabilisation topo-
graphique. Le transfert vers l’énergie potentielle en aval de ces bosses n’est pas suffisant
pour contrebalancer le terme KmKe. Ce qui explique pourquoi l’énergie cinétique continue
à croître le long de la trajectoire. Le terme de conversion barocline PeKe devient positif
au nord de 53.25◦N , là où la profondeur dépasse 2000-m et où le courant perd contact
avec la topographie ce qui rend le courant instable par des effets baroclines.

4.4 Conclusion

La dynamique d’un tourbillon anticyclonique, profond, quasi permanent et non sta-
tionnaire dans le Rockall Trough a été étudiée dans deux simulations emboîtées avec des
résolutions croissantes (∆x ≈ 6 à 2 km) en utilisant le modèle CROCO.

La source principale de vorticité négative pour cet anticyclone est liée à des flux que l’on
estime dûs à la fusion avec des tourbillons anticycloniques de plus petite échelle entre 500
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Figure 4.13 – Termes de conversion d’énergie cinétique turbulente à partir du courant
moyen (HRS (a) , VRS (b)) et de l’activité isopycnale (PeKe (c)) intégrés entre 400- et
1500-m autour de Porcupine Bank. La fonction de courant barotrope -3 Sv qui montre le
trajet du courant moyen est représentée en vert. Les isobathes 500-, 1000-, 1500-, 2500-,
3000-, 3500-m sont montrées en noir

et 1000-m de profondeur. Cette apport de vorticité négative est contrebalancé par des effets
topographiques liés au couple de la pression de fond (BPT) et les frottements de fond qui
agissent comme des puits de vorticité anticyclonique (en générant de la vorticité positive).
L’amplification de l’anticyclone du RT implique une barotropisation de la structure, qui
mène à une intensification des courants de fond. Ces courants sont responsables de la
signature positive des frottements et du BPT qui contrent l’intensification du vortex.

Une analyse combinant les flux de vorticité potentielle et une approche Lagrangienne
nous a permis de localiser les zones principale de formation de ces tourbillons le long
de Porcupine Bank et le long de la pente Irlandaise. Ces tourbillons sont majoritaire-
ment générés entre les isopycnes 27.3 et 27.7 kg.m−3 et atteignent l’anticyclone sous son
coeur. Les tourbillons se formant sur la partie nord de Porcupine Bank sont générés par
l’interaction d’une branche du Courant Nord Atlantique avec la pente dans cette zone.
L’instabilité centrifuge se formant le long de la pente est principalement nourrie en éner-
gie par le cisaillement horizontal du courant moyen qui interagit avec le fond. Afin de
stabiliser l’écoulement lors d’irrégularités de la topographie, de l’énergie est stockée sous
forme potentielle et est réutilisée plus tard lorsque le courant se détache du fond.

Cette étude se limite à l’une des sources de vorticité négative pour l’anticyclone du
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Figure 4.14 – Évolution des fluxKmKe et PeKe intégrés entre 400- et 1500-m (a) ainsi que
la profondeur (b) et l’énergie cinétique turbulente moyenne (c) le long de la trajectoire
du courant. Les différents termes sont représentés sur le rectangle jaune présenté dans
l’image (a) et ont été moyennés dans la direction transversale au courant dans la limite
de ce rectangle.

RT. D’autres phénomènes comme la convection pourraient également nourrir cette struc-
ture en vorticité négative. Une étude se focalisant sur ce processus nous donnerait plus
d’information sur l’interaction de la structure avec son milieu. En effet, le noyau de l’an-
ticyclone correspond à un minimum de vorticité potentielle en sub-surface ce qui l’isole
de son environnement. La convection hivernale, atteignant une profondeur proche de celle
du noyau, permet de réduire la vorticité potentielle au voisinage de ce dernier (par dimi-
nution du gradient de flottabilité) et favorise les échanges entre la structure et les eaux
environnantes. L’anticyclone se trouvant dans une zone clé où les eaux en provenance du
sud intéragissent avec les eaux des mers nordiques, cette étude permettrait également de
comprendre quel est son impact sur le mélange des masses d’eau dans cette région.
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Chapitre 5

CONCLUSION ET PERSPECTIVES

Cette thèse traite de la dynamique horizontale du gyre subpolaire Nord Atlantique
dans un modèle à haute résolution. La circulation horizontale du gyre est le produit d’une
superposition d’une circulation de surface issue du Courant Nord Atlantique et d’une cir-
culation de profondeur alimentée par des eaux denses issues des mers Nordiques. Ces deux
branches s’écoulent cycloniquement autour du gyre et donne au courant une composante
barotrope importante le long des courants de bord. Cette composante barotrope implique
une forte interaction entre la topographie et l’écoulement et suggère un fort impact de
cette première sur la circulation. En plus de la topographie, l’activité (sous) méso-échelle
(O <15-km) joue un rôle important sur la circulation du gyre mais une majeure partie des
modèles numériques ne possède pas la résolution nécessaire pour représenter ces échelles.

C’est dans le but de comprendre l’importance de la fine échelle et de la topographie
dans la dynamique du gyre subpolaire que nous avons développé une simulation à haute
résolution. Cette simulation utilise une technique d’emboîtement permit par le modèle
CROCO et repose sur la mise en place d’une simulation "parent" à basse résolution afin de
forcer une grille "enfant" qui possède une résolution spatiale plus importante. Cette tech-
nique nous a permis de créer deux simulations à ≈ 6 -km (NATL) et ≈ 2 -km (POLGYR)
de résolution sur respectivement l’ensemble de l’Atlantique Nord et le gyre subpolaire.
En plus de pouvoir atteindre une résolution spatiale élevée dans la région, la particularité
du modèle ROMS vient de sa capacité à représenter la topographie par l’utilisation de
coordonnées suivant cette dernière. La forte résolution spatiale associée à cette spécificité
nous permet atteindre une résolution verticale de l’ordre de 25-m le long des pentes et
ainsi de commencer à résoudre de manière plus précise l’interaction courant-topographie.

Dans une première partie (Chapitre 2) nous avons effectué des tests de sensibilité sur
notre simulation à basse résolution afin de construire une base solide pour notre simulation
à plus haute résolution (POLGYR). Nous avons d’abord comparé l’option de mélange
vertical par défaut pour les traceurs et la quantité de mouvement par défaut ( KPP,
Large et al. (1994)) avec une paramétrisation k-ε (GLS, Umlauf and Burchard (2003)).
Cette comparaison avait pour but d’évaluer la capacité de chacune des paramétrisations à
représenter le mélange vertical notamment dans les zones de convection profonde comme
en mer du Labrador. Bien que les résultats ne montrent que peu de différence entre ces
deux paramétrisations en ce qui concerne la profondeur de couche de mélange, le schéma
GLS produit plus de dissipation dans les zones de convection ce qui limite l’apparition de
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bruit numérique sur différents champs (tel que la vitesse verticale) et nous oriente dans le
choix d’une fermeture en k-ε pour la suite. Notre modèle ne prenant pas en compte les run-
off autour du Groenland, ni la glace de mer, nous avons fait le choix d’ajouter un rappel
en salinité en surface. Ce choix a pour effet de diminuer la salinisation des couches de
surface, présent dans de nombreux modèles numériques, et de conserver une stratification
qui permet de réduire la profondeur excessive de la convection en mer du Labrador. Malgré
cela la profondeur de couche de mélange est surestimée dans notre simulation ce qui est
probablement dû au manque de restratification des eaux en profondeur lié à la faible
représentation de l’activité méso-échelle.

L’augmentation de la résolution entraîne des améliorations notables dans le gyre sub-
polaire. La salinisation en profondeur des eaux dans la mer du Labrador et du bassin
d’Irminger est diminuée et est associée à une propagation moindre d’une anomalie de
sel dans le courant de bord. Nous montrons également la réduction de la couche de mé-
lange hivernale sur l’ensemble du gyre mais plus particulièrement en mer du Labrador.
Nous attribuons cette diminution de l’épaisseur de couche de mélange à l’augmentation
de la restratification en profondeur des masses d’eau grâce à l’activité méso-échelle dans
la région. Nous montrons que l’activité tourbillonnaire en surface comme en profondeur
est améliorée dans POLGYR et se compare favorablement aux données de drifter et de
flotteurs. Notre modèle représente des phénomènes inexistant dans les modèles à basse
résolution avec l’apparition de signaux turbulents sur le flanc est de la ride de Reykjanes
ou dans le "Rockall Trough", qui peuvent induire un changement local de dynamique.

La circulation moyenne horizontale de POLGYR correspond bien aux observations
et nous l’avons utilisé pour déterminer les composantes principales de la dynamique du
gyre subpolaire. Cette étude nous a amené à diviser le gyre en deux parties, l’une étant
le gyre principal et englobant les bassins d’Islande, d’Irminger et la mer du Labrador et
représentant le chemin privilégié par les eaux du Courant Nord Atlantique (chapitre 2),
l’autre étant le "Rockall Trough" dans la partie est du bassin au large des côtes Irlandaises
(chapitre 3). Ces études de dynamique reposent en partie sur l’utilisation et l’interpré-
tation de l’équation de vorticité barotrope qui permet d’identifier les différents puits et
sources participant à la circulation.

L’étude du gyre principal met en avant l’importance de la topographie par l’action du
couple de pression de fond qui agit comme une source majeure de vorticité cyclonique.
Contrairement au cas du gyre subtropical où l’intensification du bord ouest est lié à la
variation du paramètre de Coriolis avec la latitude, les courants de bord du gyre subtro-
picale sont intensifiés par un effet β-topographique lié à l’étirement de la colonne d’eau
("bottom vortex stretching"). Ce phénomène se retrouve bien dans une revisite du pro-
blème de Stommel présentée en Annexe B, où sans variation du paramètre de Coriolis on
a une disparition presque totale du Gulf Stream ( Annexe B, Fig 3) tandis que le courant
Est de Groenland et le Courant du Labrador maintiennent leur intensité. Notre étude
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souligne l’importance de prendre en compte les effets agéostrophiques dans le calcul du
couple de pression de fond.

Cette analyse fait également ressortir l’importance des effets non-linéaires dans la dy-
namique intérieure du gyre. Ces non linéarités sont majoritairement issues des courants de
bord est qui transmettent par l’activité tourbillonaire de la vorticité à l’intérieur du gyre.
L’intérieur du gyre que nous avons défini couvre le Coin Nord Ouest qui est principale-
ment dominé par une activité non-linéaire moyenne comme montré auparavant par Wang
et al. (2017). Il est important de noter qu’à plus basse résolution le transfert de vorticité
par l’activité turbulente à l’intérieur du gyre n’est pas présent, ce qui montre l’apport de
la haute résolution sur la dynamique de la région. L’omniprésence de ce terme non linéaire
à l’intéreur du gyre montre également la non validité de l’équilibre de Sverdrup (équilibre
vent- effet β) ou même d’un Sverdrup topographique (équilibre entre vent- couple pression
de fond). La représentation des courants de fond issus des passages entre Greenland et
les Shetland est une faiblesse de notre modèle. La quantité d’eau passant par ces détroits
est plus faible que dans la réalité. Cela implique une sous estimation du transport d’eaux
denses qui peut aussi impacter l’interaction courant-topographie. Nous pensons tout de
même que nos résultats sont robustes, en effet une augmentation du courant de fond ren-
forcerait le contrôle de la topographie sur l’écoulement par l’augmentation du couple de
pression de fond impactant la dynamique le long des pentes. Mais la dynamique interne du
gyre ne serait que peu impactée par cette différence du fait de la dominance de l’activité
non linéaire turbulente dans celui-ci.

La mise en place d’une simulation idéalisée nous a permis de définir l’impact que les
effets non linéaires peuvent avoir sur une dynamique d’une ride. Nous montrons notam-
ment que la prise en compte des termes d’inertie permet au courant de croiser les lignes
de f/h et ce croisement est d’autant plus important que l’inertie est forte. On retrouve
ce phénomène dans nos simulations réalistes autour de la ride de Reykjanes qui est un
élément topographique majeur du gyre subpolaire en contraignant l’écoulement des eaux
du bassin d’Islande au bassin d’Irminger (Petit et al., 2018b, 2019). Sur le flanc est de
la ridge, les modèles numériques basse résolution ont tendance à surestimer la vitesse du
courant ce qui a pour conséquence l’augmentation du transport sur la partie Nord de la
ride. Ce biais étant atténué avec la résolution, l’inertie du courant diminue et le transport
mesuré se rapproche des observations.

Dans la partie est du gyre, dans le "Rockall Trough", un anticyclone profond, perma-
nent et non stationnaire a été identifié par altimétrie, mesure CTD et modélisation à haute
résolution (Annexe A, Smilenova et al. (2019)). Nous avons montré en utilisant le modèle
que la source principale de vorticité pour l’anticyclone est un phénomène de cascade in-
verse lié à la fusion avec des tourbillons de plus petite échelle émis lors du passage d’une
branche du Courant Nord Atlantique le long de la pente de "Porcupine Bank". Le courant
de pente génère par frottement avec la pente un fort gradient de vorticité potentielle. Des
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filaments de vorticité négative sont formés et se détachent de la pente tout en étant soumis
à une instabilité de cisaillement qui les fait évoluer en tourbillons de (sous) méso-échelle
cohérents. Ensuite, ces anticyclones sont advectés vers le tourbillon de plus grande échelle
avant de fusionner avec lui et de lui fournir de la vorticité. Cet apport de vorticité est
équilibré par le couple de pression de fond et les frottements au fond qui agissent comme
des puits de vorticité. L’intensification de l’anticyclone implique une barotropisation de
la structure qui se traduit par une intensification des courants de fond. Ceci amplifie le
frottement sur le fond et le gradient de pression positif qui s’opposent à l’intensification
du vortex.

Les simulations numériques ne sont pas parfaites et nous aimerions dans un premier
temps émettre un avis sur les améliorations à prodiguer à ces configurations afin de les
rendre plus réalistes. Les modèles en coordonnées-σ ont pour force principale de pouvoir
représenter l’interaction courant-topographie en resserrant les niveaux verticaux proche
du fond. Mais l’utilisation de ces coordonnées nécessite un lissage de la topographie qui
induit une difficulté à représenter les seuils tel que le détroit du Danemark ou le "Faroe
Bank Channel". Afin de modéliser au mieux l’écoulement au travers de ces passages, nous
suggérons à de futurs utilisateurs utilisant des coordonnées-σ de porter leur attention sur
le rayon de lissage utilisé à basse résolution ce qui permettra d’améliorer grandement la
représentation des courants de fond.

Malgré l’augmentation de la résolution, certains biais persistent comme la dérive en
sel dans le gyre. Cette dérive est associée à des processus advectif dans la partie est du
bassin (Treguier et al., 2005; Rattan et al., 2010). Nous avons vu qu’une résolution plus
importante permettait d’avoir un transport plus réaliste au dessus de la ride Reykjanes.
Il serait intéressant d’évaluer à quel point ce changement de dynamique peut impacter
les propriétés des masses d’eau en aval de la ride et expliquer une partie de la dérive en
salinité dans les courants de bord autour du Groenland. La prise en compte de la glace de
mer et des runoff permettrait également d’améliorer la représentation des propriétés des
masses d’eau en rajoutant un flux d’eau douce autour du Groenland et le long du courant
du Labrador.

Par sa manière de représenter la topographie et sa résolution spatiale, ce type de
modèle pourrait permettre d’étudier les échanges côtes-large notamment sur la partie
ouest du Groenland. Dans cette zone, la fonte des glaciers amène de l’eau fraîche dans le
courant côtier qui s’écoule autour de la mer du Labrador. Comme nous l’avons vu dans le
chapitre 3 ce courant possède une dynamique différente de l’intérieur du gyre et il n’y a que
peu d’interaction entre ceux deux structures. Pourtant la méso-échelle pourrait permettre
une interaction entre ces deux domaines et amener de l’eau froide et peu salée à l’intérieur
du gyre et contribuer ainsi à la restratification après les phénomènes de convection.

Cette thèse met en évidence l’importance des fines échelles et des interactions courant-
topographie dans la dynamique du gyre subpolaire et montre l’apport que peut avoir
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la modélisation numérique à haute résolution sur notre compréhension de cette région.
Comme nous l’avons vu dans le cas du "Rockall Trough", les simulations, comme celles pré-
sentées dans ce manuscrit, représentent un appui solide pour interpréter les observations.
Des études sont en court sur le mélange autour de la ride de Reykjanes. La réalisation de
zooms supplémentaires et la prise en compte de la marée permettrait ainsi de compléter
ces analyses en déterminant l’impact du mélange liée au déferlement d’ondes interne sur
la transformation des masses d’eau autour de la ride.
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Annexe A

A PERSISTENT DEEP ANTICYCLONIC

VORTEX IN THE ROCKALL TROUGH

SUSTAINED BY ANTICYCLONIC VORTICES

SHED FROM THE SLOPE CURRENT

Cet article est le fruit de la collaboration avec Angelina Smilenova est aborde l’étude
de l’anticylcone présent dans le "Rockall Trough" du point de vue des observations et est
actuellement en révision dans "Journal of Geophysical Research : Oceans"
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Abstract 32 

This study brings new insights on a persistent, non-stationary, deep anticyclonic vortex in the 33 

Rockall Trough, northeast North Atlantic, using high-resolution ship-board wintertime 34 

Conductivity-Temperature-Depth, altimetry and mesoscale-resolving model output data. Long-35 

term altimetry data reveal the presence of a persistent anticyclone centred at approximately 55°N, 36 

12°W, with a radius of 40 km. Using ship-board surveys in 2007 and 2011, we describe the 37 

anticyclone’s vertical structure for the first time and find that the anticyclone core is made of warm 38 

and salty Mediterranean Overflow Water. The anticyclone has a velocity maximum around 500 m 39 

and reaches down to 2000 m depth. A mesoscale-resolving realistic simulation, which produces a 40 

Rockall Trough anticyclone with the same characteristics, is used to analyse its generating 41 

mechanism. It indicates that the anticyclone is locally formed and sustained by submesoscale 42 

anticyclonic vortices shed from the slope current flowing poleward along the eastern Rockall 43 

Trough slope. Intense negative vorticity filaments are formed along the Rockall Trough south-44 

eastern slope, subsequently detaching from the slope, encapsulating Mediterranean Overflow 45 

Water as they become unstable and grow into anticyclonic vortices. These Mediterranean 46 

Overflow Water-rich vortices are advected into the trough, consequently merging with the Rockall 47 

Trough anticyclone and sustaining it. We hint on the importance of the Rockall Trough anticyclone 48 

on intermediate water masses distributions and modifications in the study region, as well as the 49 

anticyclone’s impact on heat and salt budgets locally, and potentially, further afield across the 50 

subpolar northeast North Atlantic.  51 

Plain language summary 52 

The Rockall Trough, an elongated, deep channel in the northeast North Atlantic, is one of the main 53 

pathways of warm Atlantic Water to the Nordic Seas. Decades of hydrological surveys in the 54 

northern section of the trough indicate that this inflow of warm Atlantic Water can be highly 55 

variable, particularly due to mesoscale eddy variability. However, the processes involved in 56 

generating and maintaining this variability are unknown. Here we show that a deep, persistent, 57 

warm-core mesoscale anticyclonic eddy is present in the central Rockall Trough and hypothesise 58 

that locally generated submesoscale eddies are sustaining it. By chance, the anticyclone was 59 

captured/sampled during annual (now ceased) wintertime surveys in 2007 and 2011. We describe 60 

the anticyclone’s vertical structure for the first time. We find that the anticyclone core is made of 61 

warm and salty Mediterranean Overflow Water. Using very-high resolution model, we show that 62 

the Rockall Trough anticyclone is fed by smaller eddies, encapsulating the Mediterranean 63 

Overflow Water found in the core, as they shed from the slope current along the Porcupine Bank. 64 

Our results, similarly to results from studies conducted in other regions of the world (e.g. the 65 

Lofoten Basin), indicate that the merging of submesoscale eddies can sustain a mesoscale 66 

anticyclonic eddy. We showcase the potential impact of the anticyclone on the regional, and more 67 

distant, high-latitude, heat and salt distributions/budgets. We anticipate this study to be a starting 68 

point for more sophisticated modelling analysis in order to better understand the processes 69 

involved in the anticyclone’s dynamics. We expect our findings to be of interest to biogeochemical 70 

and marine ecology communities at large, as both the regional (sub)mesoscale and Rockall Trough 71 
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anticyclone activity would influence nutrients and plankton distributions, fishes and their 72 

spawning habitats, ultimately, marine ecosystems functioning. 73 

1. Introduction 74 

The global ocean is populated by eddies with radii at the mesoscale [Chelton et al., 2007] and the 75 

submesoscale [McWilliams, 1985]. Mesoscale eddies are usually defined by a radius larger or 76 

equal to the first Rossby deformation radius, which has an inverse relationship with latitude and 77 

varies between 40 km at mid-latitudes to about 10 km at 60°N [Chelton et al., 1988]. 78 

(Sub)mesoscale eddies are three dimensional oceanic structures, which can be found at various 79 

depths within the water column [e.g., Ebbesmeyer et al., 1986; Bosse et al., 2016]. They are a 80 

common phenomenon in the deep parts of the ocean [Petersen et al., 2013], their role in deep and 81 

intermediate water masses dynamics becoming prominent [Bosse et al., 2016]. Depending on the 82 

depth of their intensification, they can be categorised as surface-intensified or subsurface-83 

intensified [Assassi et al., 2016], and based on their rotation, categorised as cyclonic (counter-84 

clockwise spin) or anticyclonic (clockwise spin). Vortices generating mechanisms range from 85 

large-scale currents instabilities to small-scale turbulence or deep convection events [e.g. Carton, 86 

2001, McWilliams, 1985]. The eddy dynamics is profoundly nonlinear and drives energy fluxes 87 

between scales. Eddies can extract or provide momentum and energy to the large scale mean 88 

currents, thus modifying the overall large-scale ocean circulation [e.g., Lozier, 1997; Morrow and 89 

Birol, 2004; Le Corre et al., 2019a].  90 

The importance of mesoscale eddies on the large-scale circulation, [e.g., Chelton et al., 2007; Zhao 91 

et al., 2018a, 2018b], as well as their significant role in the formation and redistribution of large-92 

scale oceanic waters thermohaline properties and tracers [e.g., Treguier et al., 2012; 93 

Bashmachnikov et al., 2018; Testor et al., 2018, Frenger et al., 2018] is well established. Chelton 94 

et al. [2007] estimate eddies’ contribution to the world’s ocean circulation variability to be in the 95 

order of 50%. The impact of eddies on intermediate and deep water masses pathways has been 96 

found to be important in both zonal and meridional circulation patterns [Demirov and Pinardi, 97 

2007]. Zhao et al. [2018a] and Houpert et al. [2018] studies in the subpolar northeast North 98 

Atlantic (NA) present evidence that presence or absence of eddies significantly impacts meridional 99 

component of velocities and consequently the total poleward heat transport variability on sub-100 

seasonal to inter-annual timescales. Water masses trapped within eddies’ cores can retain their 101 

thermohaline properties while being transported unobtrusively away from their place of origin 102 

[e.g., Flierl, 1981; Zhang et al., 2014]. Investigations of vortices, propagating or topographically 103 

trapped, are thus of importance, as they form a fundamental part of the large-scale and regional 104 

circulation regimes and consequent heat, salt, nutrients transports and budgets studies. In this 105 

study, we investigate a subsurface anticyclone in the Rockall Trough (RT) and showcase that 106 

locally generated (sub)mesoscale eddies hold the potential to impact the large-scale dynamics of 107 

the northeast NA.  108 

The presence of relatively pronounced mesoscale eddy activity in the subpolar northeast NA, 109 

particularly the RT region, has been brought to attention by earlier satellite-based studies [e.g., 110 

Heywood et al., 1994; White and Heywood, 1995; Volkov, 2005]. The RT basin (Fig. 1), part of 111 

the Irish and British continental margins, is a long bathymetric depression, elongating in a 112 
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northeast direction from the Porcupine Abyssal Plain in the south to the Anton Dohrn seamount in 113 

the north, diverting into a southwest direction (Supplementary Fig. 1). The basin consists of 114 

numerous deep sub-basins, segregated by basement ridges [Naylor et al., 1999], shaping a complex 115 

regional bottom topography (Supplementary Fig. 1). The complexity of the region’s mesoscale 116 

field is further impacted by currents and hydrography settings. The strong mesoscale activity, as 117 

evident by satellite studies [e.g., Heywood et al., 1994; White and Heywood, 1995; Volkov, 2005] 118 

is thought to be influenced by northward flowing (sub)branches of the North Atlantic Current 119 

(NAC) [Xu et al., 2015]. Additional impact on the region’s mesoscale field and oceanographic 120 

settings is posed by the presence, strength and seasonality of the poleward flowing, topography 121 

steered, deep core continental slope current [Marsh et al., 2017; Graham et al., 2018]. 122 

Furthermore, the RT southern entrance  is in close proximity to the NA subtropical and subpolar 123 

gyres boundaries, making the region a key area of interplay between water masses of both 124 

subtropical (Eastern North Atlantic Central Water (ENACW), Mediterranean Overflow Water 125 

(MOW)) and subpolar (Sub-Arctic Intermediate Water (SAIW), Labrador Sea Water (LSW)) 126 

origins.  127 

 128 

Fig. 1 Study area bathymetry map (500 m level step) with survey transect line stations (white circles) shown. 129 
Subarctic Intermediate Water (SAIW) and Labrador Sea Water (LSW) subpolar waters enter the Rockall 130 
Trough (RT) from the west, whereas East North Atlantic Water (ENACW) and Mediterranean Overflow 131 
Water (MOW) subtropical waters flow into the channel from the south. Currents pathways in the area are 132 
represented by coloured arrows, where yellow to green pathways show pathways of North Atlantic current 133 
(NAC) sub-branches. Orange and dark blue arrows represent the slope current (SC) and Wyville-Thomson 134 
Overflow Water (WTOW) pathways, respectively. The black curved arrows, turning clockwise, locate the 135 
surface expression of the central RT at depth. Currents pathways after Holliday et al. [2015], surface imprint 136 
of the deep central RT anticyclone annotated after tentative schematics in Ellett et al. [1986]. Bathymetry 137 
data courtesy of USA National Geophysical Data Centre (NGDC), freely obtainable at:  138 
http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/global/relief/ETOPO2/ETOPO2v2-2006/ETOPO2v2g/ . 139 

The regional topographic and hydrographic settings are thus preconditioning the manifestation of 140 

the high eddy kinetic energy (EKE), in the order of 100 cm² s⁻², detected in the RT [Heywood et 141 

al., 1994]. Similar magnitudes of EKE are observed in the trough’s southern and northern sections, 142 

with a yearly mean EKE over 65 cm² s⁻² in the southern trough [Ullgren and White, 2012] and a 143 

mean EKE of 66 cm² s⁻² in the northern RT [Sherwin et al., 2015].  144 
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Evidence for the RT mesoscale field is also found in observation-based studies, dating back to the 145 

1980s. Ellett et al. [1983] identified a cyclonic eddy, located at approximately 59°N, with a 146 

diameter of 100 km, internal velocities reaching 0.10 m s⁻¹, extending down to 1000 m depth 147 

[Sherwin et al., 2015]. Booth [1988] identified a large anticyclone within the 54 °N, 15 °W area, 148 

with a radius of approximately 60 km and velocity with an upper limits of 0.80 m s⁻¹, and two 149 

additional anticyclones with orbital velocity of up to 0.35 m s⁻¹. Booth [1988] attributed their 150 

generation to instabilities of the slope current in the vicinity of the trough’s south-eastern banks 151 

and seamounts thereby. It has been suggested that anticyclones, found within the larger southern 152 

RT approach, could have been decaying meddies, shed from the northward propagating, MOW-153 

rich slope current [Shoosmith et al., 2005].  154 

At depth, the intense mesoscale activity in the RT is captured by Eady Available Potential Energy 155 

(EAPE) estimates. The EAPE measures the energy stored in vertical isopycnal displacements 156 

[Lorenz, 1995; Roullet et al., 2014] and is a good proxy of the interior mesoscale variability. A 157 

deep subsurface maximum of EAPE of approximately 0.1 m² s⁻² is visible at 1000 m depth in the 158 

central RT from the Argo based atlas of Roullet et al. [2014], their Fig. 2d. The same hotspot of 159 

EAPE is more clearly visible in Vic et al. [2018], their Fig. 2b, using an updated version of the 160 

database of Roullet et al. [2014]. Interestingly this EAPE maximum is not reproduced by their 161 

numerical model (which uses a dx = 6 km resolution). Another recent study by Fischer et al. 162 

[2018], utilising Argo data to derive the mean circulation and EKE distribution at the LSW level, 163 

between 1000 and 1500 m depth, also provides support for an intense deep mesoscale activity in 164 

the RT (their Fig. 3b).  165 

The focus of the present study is on a quasi-permanent, intermediate water depth anticyclone in 166 

the Rockall Trough (RT anticyclone thereafter), its vertical structure, and generation mechanism. 167 

The deep anticyclone in question is centred, on average, at 55.1 °N, 12.6 °W, i.e., the central RT.  168 

Within the central RT, an intensified anticyclone is noted in a tentative schematic of the upper 169 

layer circulation in the Rockall Channel in Ellett et al. [1986] (Fig. 4 in their study). Ellett et al. 170 

[1986] based the presence of this anticyclonic motion in the central part of the trough on 171 

observational studies by Tulloch and Tait [1959] and Hill [1971]. Combining previous findings 172 

and evidences from geostrophic sections and long-term current meter data, Ellett et al. [1986] 173 

deduced the mean upper current flow on the western (eastern) side of the central part of the trough 174 

to be northerly (southerly). Additionally, Ellett et al. [1986] based their annotation of the elongated 175 

anticyclonic loop in the central RT on a near-surface circulation study by Booth and Meldrum 176 

[1987], using the trajectories of drifting drogues confined in the upper 166 m. Almost four decades 177 

after the schematics of the surface anticyclonic circulation in the central RT, presented by Ellett et 178 

al. [1986], Xu et al. [2015] confirmed the presence of a surface anticyclone centred at 55 °N, 12 179 

°W from altimetry data. Xu et al. [2015] identified the anticyclone as a semi-permanent feature in 180 

the central trough and attributed the generation of the altimetry-defined anticyclone to instabilities 181 

of one of the four NAC (sub)branches flowing into the trough (Fig. 5 in their study). The presence 182 

of the anticyclone at 55 °N, 12 °W, central RT, at depth, has been noted, but not investigated, in 183 

an earlier regional north-eastern NA modelling-based study by New et al. [2001], where the 184 

authors exploit three models to explore the origin and pathways of saline inflow through the RT 185 
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and into the Nordic Seas. As noted earlier, a mean anticyclonic circulation between 1000 and 1500 186 

m depth is also visible at the same location in the Argo based climatology of Fischer et al. [2018]. 187 

Our inspection of annual ship-board in-situ Conductivity-Temperature-Depth (CTD) data, 188 

collected over the 2006-2013 wintertime period along a 54 °N-56 °N transect line (Fig. 1) within 189 

the southern RT, revealed the presence of an intermediate water depth vortex, positioned at ≈ 190 

55.1°N, 12.6 °W  in January 2007 and January 2011. The deep anticyclone is also evident in the 191 

January 2012 temperature and salinity anomalies vertical distributions (Supplementary Fig. 2), 192 

however only partially, as the 2012 survey did not achieve full transect sampling. The collocation 193 

of the intermediate water depth anticyclonic vortices detected in the transect ship-board data and 194 

the semi-permanent surface anticyclone described in Xu et al. [2015] satellite-based study 195 

prompted curiosity for investigations as to whether the surface anticyclone is a manifestation of 196 

the intermediate water depth anticyclone. 197 

The paper is organized as follows: The observational data, model setup, and methods are presented 198 

in section 2. In section 3, we use the 2007 and 2011 eddy opportunistic ship-board in-situ CTD 199 

data to describe the vertical structure of the subsurface-intensified anticyclone and confirm its 200 

relation with the surface anticyclone observed using satellite altimetry data. In section 4, we 201 

discuss the impact of the anticyclone for water masses modifications. In section 5, we use a high-202 

resolution numerical model to investigate the origin of the anticyclone. Discussion and conclusions 203 

are presented in section 6. 204 

2. Datasets and methods 205 

2.1 Observational data 206 

2.1.1 Ship-board data 207 

In-situ CTD data used herein have been collected during multidisciplinary surveys, undertaken by 208 

Marine Institute, Ireland. Surveys were conducted in January-February between 2006 and 2013 209 

along a transect line spanning approximately 54 ᵒN-56 ᵒN (Fig. 1). Individual survey periods are 210 

as follows: 2006 (26 January to 2 February), 2007 (24 January to 2 February), 2008 (no survey), 211 

2009 (5 February to 15 February), 2010 (5 February to 17 February), 2011 (3 January to 12 212 

January), 2012 (3 January to 12 January, partial transect survey) and 2013 (5 January to 20 January, 213 

partial transect survey). Data were acquired using a Sea-Bird 9/11 plus Conductivity-Temperature-214 

Depth (CTD) probe, with sampling rate of 24 Hertz, temperature and conductivity accuracies of ± 215 

0.001ᵒC and ±0.0003 S m-¹, respectively. Independent temperature and salinity calibrations have 216 

been performed on discrete water samples using Sea-Bird SBE-35 digital thermometer and a 217 

Guildline Portasal salinometer (Model 8410A) respectively [McGrath et al., 2012]. Preliminary 218 

processing has been performed with Seabird SBE data processing software. Prior to analysis, all 219 

downcast data have been averaged to 1 metre bins, compiled into a three dimensional data array 220 

format: pressure/depth, station (latitude/longitude), and time (year), i.e., [min:max pressure] x 221 

[number of stations] x [number of years]. Following Marnela et al. [2016], downcast data were 222 

further processed as follows, a linear interpolation at 1 m interval was performed to eliminate gaps 223 

in the vertical, upper cast missing values were extrapolated to the surface using uppermost cast 224 

observation as a constant value; no instabilities were removed or smoothed. We used the ship-225 
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board in-situ data to characterize the anticyclone vertical structure and for validation of the model 226 

output data used in our investigations.  227 

2.1.2 Satellite altimetry 228 

The delayed mode sea surface height (SSH) and absolute dynamic topography (ADT) data are 229 

produced by SSALTO/DUACS (Data Unification and Altimeter Combination System), processed 230 

and distributed by the Copernicus Marine and Environment Monitoring Service (CMEMS) 231 

(formerly by AVISO+ (Archiving, Validation and Interpretation of Satellite Oceanographic)). 232 

ADT data coinciding with the ship survey period were used for surface eddy detection and 233 

tracking. This task was undertaken for inspecting the model performance in the region of interest. 234 

ADT maps, opposed to sea level anomaly (SLA), were further utilised for the application of a 235 

simple eddy detection algorithm. Similarly to Halo et al. [2014a, 2014b] and Laxenaire et al. 236 

[2018], we chose to use ADT maps, rather than SLA maps, as objectively mapped ADT is 237 

representative of the sum of SLA and mean dynamic topography maps, both referenced to over 20 238 

year time period in the Ssalto/Duacs 2014 dynamic topography product [Pujol et al., 2015, 239 

Laxenaire et al., 2018]. SSH and ADT data are freely obtainable from 240 

http://www.marine.copernisuis.eu.  241 

2.2 Model output data 242 

To overcome the spatial and temporal paucity of ship-board in-situ data in the region, and to 243 

establish the generation mechanism at play, we employ the Regional Oceanic Modeling System 244 

(ROMS) [Shchepetkin and McWilliams, 2005] in its Coastal and Regional Ocean Community 245 

(CROCO) variation [Debreu et al., 2012]. It is built and suitable for both basin-scale (O (10 km)) 246 

and nearshore (O (10 m)) processes modelling [Penven et al., 2006; Marchesiello et al., 2015]. It 247 

is a free-surface, terrain-following coordinate model, which solves the hydrostatic primitive 248 

equations for the velocity, potential temperature, and salinity with a seawater equation of state 249 

[Shchepetkin and McWilliams, 2005].  250 

2.2.1 Model set-up  251 

A one way nesting approach is used, where two successive horizontal parent and child grids are 252 

defined, with respective resolutions of dx ≈ 6 km and dx ≈ 2 km. All domain bathymetry is derived 253 

from SRTM30 Plus (http://topex.ucsd.edu/WWW_htms/srtm30_plus.html) based on Sandwell 254 

and Smith [1997] 1-minute resolution dataset, and incorporating higher resolution where available. 255 

A Gaussian smoothing kernel, four times the topographic grid spacing, is used to avoid aliasing 256 

and achieve topographic smoothness at the grid scale. To avoid possible artefact pressure gradient 257 

errors in shallow regions with steep topography, local bottom topography smoothing is applied 258 

where steepness of topography exceeds a factor r = 0.2. Simple Ocean Data Assimilation (SODA) 259 

climatological state (Carton and Giese, [2008]) on 1st of January 1999 is used to initialise the 260 

largest domain. The spin-up period is 2 years, using monthly averaged lateral SODA boundary 261 

conditions dataset. Daily ERA-INTERIM fields provide the surface forcing for the parent grid, 12 262 

hrs ERA-INTERIM fields are used for the child grid. The parent grid has 1152 x 1059 points with 263 

6-7 km resolution, as in Renault et al. [2016]. This domain is subjected to a 3-year spin-up, then 264 

daily fields are extracted during 8 years to create boundary conditions for the nest. The nested grid 265 



Confidential manuscript submitted to Journal of Geophysical Research: Oceans  

 

8 
 

has 2000 x 1600 points, with a 2 km horizontal resolution. This grid resolves mesoscale eddies in 266 

all of the area and allows for the larger submesoscale eddies in some parts of the area. The Atlantic 267 

and subpolar gyre nests have 50 and 80 vertical levels respectively. Vertical levels at the surface 268 

and the bottom are stretched in order to provide a good representation of the top surface layer and 269 

flow-bottom topography interactions. Transition depth between z levels and sigma levels is 300 270 

m. Vertical mixing of momentum and tracers is parameterized with a k-ϵ model (GLS, Umlauf and 271 

Burchard, [2003]). Bottom friction effect is parameterized through logarithmic law of wall with 272 

roughness length of 0.01 m.  273 

2.2.2 Model validations 274 

Evaluation of the model-derived oceanic surface fields was performed by visual inspections and 275 

comparisons of daily satellite-derived SSH and ADT products with model-derived SSH outputs 276 

for the 2001-2009 time period. Validations of model-derived interior fields were based on in-situ-277 

derived temperature and salinity anomalies variations in the vertical, as well as geostrophic 278 

velocity field, during January, 2007. Comparisons of mean velocity and EKE at the surface and at 279 

1000 m are presented in Le Corre et al. [2019a] and comparisons of eddy available potential energy 280 

(EAPE) at 1000 m and a qualitative comparison of vertical sections of velocity and stratification 281 

are presented in Le Corre et al. [2019b]. 282 

2.3 Methods 283 

2.3.1 Subsurface anticyclone identification in in-situ data 284 

Subsurface-intensified anticyclones imprint the hydrographic field by isopycnal displacements, 285 

with doming of upper isopycnals and downward curving of lower layers isopycnals [McWilliams, 286 

1985; Assasi et al., 2016; Barceló-Llull et al., 2017]. Subsurface anticyclones are further 287 

characterised by low potential vorticity (PV) with respect to their ambient surroundings. Low PV 288 

is a primary factor for the sustainment of the vortices’ coherence and longevity [McWilliams, 1985; 289 

D’Asaro, 1988; Molemaker et al., 2015, Gula et al., 2019]. Thus, subsurface (sub)mesoscale 290 

anticyclones can be identified in hydrographic data by looking for anticyclonic-rotating subsurface 291 

features, occurring within displaced isopycnals, exhibiting high salinity, high temperature and low 292 

PV anomalies. We make use of the anomalies in order to define, with proximity, the anticyclone’s 293 

core region. The position of an anticyclonic vortex centre is taken to be where the most extreme 294 

negative PV anomaly is observed [Morel and McWilliams, 1997]. By visually inspecting absolute 295 

salinity (AS), conservative temperature (CT), potential density, and PV anomalies, we pinpoint 296 

and define the core’s centre to be where the highest or lowest values of all properties anomalies 297 

overlap. The anticyclone’s radius is then defined as the distance from the allocated core’s centre 298 

to the point where salinity and temperature anomalies drop to 0.025 (g kg⁻¹), 0.25 (°C) 299 

respectively, and density and PV anomalies climb up to 0.025 (kg m⁻³) and down to -0.2 x 10⁻¹⁰ 300 

(m⁻¹ s⁻¹) respective values. The polarity and vorticity amplitude of the eddy are characterized using 301 

geostrophic velocity CTD-derived estimations (Fig. 4c, d). Property anomalies of AS (g kg⁻¹), CT 302 

(°C), potential density (σθ ) (kg m⁻³) and PV (m⁻¹ s⁻¹), were calculated relative to respective data 303 

points mean values for the overall period of ship-board data availability (2006-2013). Potential 304 

density (σθ ) (kg m⁻³) was calculated referenced to a pressure of 0 dbar. PV anomalies calculations 305 
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were based on the stretching term of Ertel PV (Q), calculations’ methodology outlined in Section 306 

2.3.3.  307 

2.3.2 Vortices detection algorithm and surface imprint of the deep anticyclone 308 

To represent the overall eddy field and to identify the anticyclone during the study period in the 309 

ADT altimetry maps, we combined the Okubo-Weiss (OW) parameter (after Okubo [1970] and 310 

Weiss [1991]) in conjunction with the relative vorticity (ζ) sign. The OW parameter is widely used 311 

as an eddy detection method and is applicable to defining vortices in both model output and 312 

altimetry data sets [e.g., Isern-Fontanet et al., 2006; Chelton et al., 2011; Gula et al., 2016a]. The 313 

OW parameter is taken as a quantification of strain versus vorticity and equal to sn
2 + ss

2 +  ζ 2 , 314 

where sn is the normal strain component, ss the shear strain component and ζ the relative vorticity 315 

of the two-dimensional field (u, v the zonal and meridional components), with sn = ꝺu/ꝺx - ꝺv/ꝺy, 316 

ss = ꝺv/ꝺx + ꝺu/ꝺy and  ζ = ꝺv/ꝺx - ꝺu/ꝺy [Isern-Fontanet et al., 2006; Petersen et al., 2013; Gula 317 

et al., 2016; Vortmeyer-Kley et al., 2016]. Within eddy cores, vorticity manifests itself as a local 318 

maxima, thus outweighing the strain component, underlining eddy cores by characteristic negative 319 

OW parameter [Vortmeyer-Kley et al., 2016]. Usually, a vortex is defined as a region were the OW 320 

values are smaller than a threshold value, taken to be -0.2*σ(OW), σ(OW) being the OW spatial 321 

standard deviation [Isern-Fontanet et al., 2006; Chang and Oey, 2014]. However, as OW 322 

parameter values vary substantially between different oceanic regions, eddy identification is very 323 

sensitive to the chosen threshold value [Petersen et al., 2013]. Furthermore, Chelton et al. [2007] 324 

and Souza et al. [2011] note that smaller threshold/cut-off values would result in large number of 325 

eddies detected in regions with small ADT variance, whereas eddies detected in regions with high 326 

ADT variance would be reduced. We performed tests with various threshold values for σ(OW). 327 

As a single cut-off value was not found suitable for outlining smaller and larger amplitude vortices 328 

simultaneously, we followed Halo et al. [2014a; 2014b] and imposed OW < 0 criterion, thus 329 

allowing to define vortices of various sizes. No specific ADT threshold value was applied for 330 

determining eddies boundaries, as we aimed to capture not only circular, but also 331 

multipoles/elongated ADT closed loops, in order to visualise possible splitting or merger events. 332 

The OW algorithm used herein thus aids with the detection of both large-scale and small-scale 333 

surface-intensified anticyclonic vortices, generated along the Porcupine Bank slope between 51 334 

°N and 54 °N. 335 

To corroborate the anticyclone’s imprint on the surface and to quantify its effect on satellite-based 336 

surface elevation, we applied Bashmachnikov and Carton [2012] approach and formula for 337 

detection of meddy’s imprint on the sea surface. Bashmachnikov and Carton [2012] formula, 338 

representing the effect of a meddy at depth on the sea surface elevation (SSE), is as follows, SSE 339 

= (f² x R² x ∆H)/(4 x g x H), f, Coriolis parameter (s⁻¹), R, meddy radius (m), ∆ H, isopycnal 340 

displacement (m), H, depth of meddy (m). 341 

2.3.3 Ertel potential vorticity and geostrophic velocity from hydrographic data 342 

To calculate Ertel PV from observations, we follow Zhao et al. [2018b] approach. When neglecting 343 

vertical velocity, the standard Ertel PV becomes: 344 
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𝐸𝑟𝑡𝑒𝑙 𝑃𝑉 = [
(𝑓+ζ)𝑁2

𝑔
+  

1

ρ0
 × (

ꝺv

ꝺz

ꝺρθ

ꝺx
 − 

ꝺu

ꝺz
 
ꝺρθ

ꝺy
)]           Equation (1) 345 

Assuming dominant northward/southward currents and predominant zonal density gradient along 346 

the transect line:  1) the relative vorticity, ζ can be approximated by ꝺv/ꝺx; 2) ꝺu/ꝺz x ꝺρθ/ꝺy << 347 

ꝺv/ꝺz x ꝺρθ/ꝺx. Thus, Ertel PV can be expressed as:  348 

𝐸𝑟𝑡𝑒𝑙 𝑃𝑉 = [ 
(𝑓+ꝺv/ꝺx)𝑁2

𝑔
 +   

1

ρ0
 × (

ꝺv

ꝺz
 
ꝺρθ

ꝺx
)]               Equation (2) 349 

The first term in the equation represents the stretching vorticity, the last term denotes the horizontal 350 

vorticity component and buoyancy gradient product, and as shown in Zhao et al. [2018b], the 351 

stretching PV term is the dominant term, approximated by fN²/g. This simplified stretching PV 352 

term will be used to characterize PV anomalies. Terms in Equation (2) are as follows: Brunt- 353 

Väisälä buoyancy frequency squared, N² (s⁻²), Coriolis parameter, f (s⁻¹), dependent on latitude, 354 

and gravity acceleration, g (m s⁻²). N² was calculated as: N² = [-(g/ρ) x (ꝺρ/ꝺz)], with ρ the potential 355 

density (σθ ) (kg m⁻³) with reference pressure of 0 dbar. To suppress and filter out small scales and 356 

high-frequency motions, such as internal waves, a running mean with a window of 50 dbar was 357 

applied following de Jong et al. [2012].  358 

Following Marnela et al. [2016], geostrophic velocities (GV) (m s⁻¹) between stations pairs are 359 

calculated from the CTD dynamic height data. The derived velocity profiles are calculated relative 360 

to a constant value/plane, where velocity is taken to be zero, and considered to be a level of no 361 

motion (LNM). The LNM can be defined as the bottom topography boundary, the deepest common 362 

level between stations or boundary planes between water masses, or could be determined from 363 

ADCP data. Water masses boundaries in the region are not uniformly distributed in the vertical, 364 

along the transect, and ADCP data are not available for the period of interest. Fomin [1964] notes 365 

that between adjacent stations there may be several layers with constant relative pressure 366 

differences, and also, there could be no layer with constant pressure difference. Thus, LNM here 367 

was taken to be the deepest common pressure between two consecutive stations. Where stations 368 

have not been sampled in a given year, consecutive CTD casts were used for calculations. LNM 369 

in this study was thus defined to be the maximum pressure point of the shallower CTD cast/station 370 

in any given pair of casts/stations. Without knowledge of the velocity at LNM, this method only 371 

provides the geostrophic velocity relative to the LNM (Equation 3). In this work, we use the 372 

relative GV from CTD data to provide an in situ estimation of the rotational direction of the 373 

anticyclonic vortex in complement of altimetry-based estimates. 374 

𝑉𝑔 × 2 × Ω × sin(φ) =  −
1

ρ
 
ꝺρ

ꝺx
,                                       Equation (3)        375 

where Vg is the geostrophic velocity (m s¯¹), Ω, φ, and ρ as previously defined. 376 

3. Rockall Trough anticyclone structure from ship-board in-situ and model data  377 

3.1 Signature from ship-board in-situ data 378 

The ship-board CTD measurements collected within the southern section RT over the 2006-2013 379 

wintertime periods (see transect in Fig. 1) show two occurrences of intermediate water depth 380 
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vortices positioned at ≈ 55.1°N, 12.6 °W in January 2007 and January 2011 (note no survey in 381 

2008 and partial surveys in 2012 and 2013). Anomalies of AS (g kg ⁻¹), CT (°C), potential density 382 

(σθ ) (kg m¯³) and PV (m⁻¹ s⁻¹) (Fig. 2) are computed relative to respective property mean values 383 

for each profile/each depth for the period of the overall ship-board data availability (2006-2013).  384 

 385 

 386 

 387 

 388 
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Fig. 2 Longitude-pressure in-situ-derived property anomalies of absolute salinity (AS) (g kg⁻¹) in a) January 389 
2007 and b) January 2011, conservative temperature CT (°C) in c) January 2007 and d) January 2011, 390 
potential density (σθ ) (kg m⁻³) in e) January 2007 and f) January 2011, stretching (fN²/g) potential vorticity 391 
(PV) (m⁻¹ s⁻¹) in g) January 2007 and h) January 2011. Light grey dashed lines in all plots are representative 392 
of stations locations, i.e., vertical profiles, with deep stations numbered on top of all panels. Dark grey lines 393 
show potential density, referenced to 0 dbar. 394 

The anticyclone has a radius of 39.5 km and reaches down to 1550 m in both years, as shown by 395 

the vertical profiles of AS, CT, potential density, stretching PV anomalies (Fig. 2) and geostrophic 396 

velocity (GV) (Fig. 3c, d). The RT subsurface anticyclonic vortex region is defined as per criteria 397 

outlined in Section 2.3.1. In both years, the vortex core stretches over about 925 m in the vertical, 398 

within depth ranges of 600-1550 m and 650-1550 m in 2007 and 2011, respectively. The upper 399 

and lower depth boundaries of the anticyclone’s core region are subjectively approximated to the 400 

respective depths at which the first instance of doming and the last instance of downward curving 401 

of isopycnals are observed. In both 2007 and 2011 observations, the vortex core is centred within 402 

the 27.3 kg m⁻³ and 27.6 kg m⁻³ isopycnals.  The GV associated with the anticyclone extends from 403 

the surface to 1550 m depth and reaches a maximum of 0.3 m s⁻¹ around 500 m depth (Fig. 3c, d). 404 

In both years, a negative stretching PV anomaly is visible in the anticyclone’s core, accompanied 405 

by high stretching PV anomalies, between 0.7 x 10⁻¹⁰ and 1.1 x 10⁻¹⁰ (m⁻¹ s⁻¹), located just below 406 

the core (Fig. 2g, h). Mean AS, CT and PV anomalies in 2007 and 2011 along the vortex core, as 407 

well as highest AS, CT and PV anomalies found within the anticyclone’s core are presented in 408 

Table 1.  409 

Property 

anomaly 

2007 2011 

Overall 

anticyclone’s 

anomaly 

Anomaly within 

core centre 

Overall 

anticyclone’s 

anomaly 

Anomaly within 

core centre 

Absolute  

salinity (AS) 

[g kg⁻¹] 

0.06  

(± 0.01) 

0.10 g kg⁻¹  

(1058 m) 

0.07  

(± 0.01) 

0.10 g kg⁻¹ 

(907 m) 

Conservative 

temperature (CT) 

[°C] 

0.62  

(± 0.28) 

1.15°C  

[1067 m] 

0.83 

[± 0.26] 

1.21°C  

(1058 m) 

Potential  

density (σθ) 

[kg m¯³] 

-0.04 

(± 0.03) 

-0.11 

(1091 m) 

-0.08 

(± 0.05) 

-0.16 

(1093 m) 

Potential  

Vorticity (PV) 

[m⁻¹ s⁻¹] 

-2.85 x 10⁻¹² 

(± 3.46 x 10⁻¹¹) 

-6.30 x 10⁻¹¹ 

(1010 m) 

-3.15 x 10⁻¹² 

(± 3.62 x 10⁻¹¹) 

-5.33 x 10⁻¹¹ 

(1033 m) 

Table 1 In-situ derived  anomalies of absolute salinity (AS), conservative temperature (CT) and potential 410 
vorticity (PV) values in January 2007 and January 2011, ± 1 standard deviations values enclosed in brackets. 411 
Presented are also maximum positive AS, CT and negative stretching (fN²/g) PV values, found within the 412 
anticyclone’s core regions, embedded within the 600-1550 m and 650-1550 m depth ranges in 2007 and 413 
2011 respectively 414 

AS and CT anomalies at the observed averaged 1013 ± 58 m depth fall within deep core MOW 415 

depth range, thus giving observational evidence that the core waters of the vortex originate from 416 

the northward flowing, MOW-rich slope current. Our results are supported by findings in Le Corre 417 
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et al. (2019b) modelling study, who used backward Lagrangian particle tracking to identify the 418 

origin of the water masses in the RT anticyclone. Le Corre et al. [2019b] showed that a majority 419 

of the RT anticyclone particles were originating from the current flowing northward along the 420 

Porcupine Bank, with densities lighter than 27.6 kg m⁻³. 421 

The anticyclone is well captured by the Ertel PV distributions in both January 2007 and January 422 

2011, more evidently so in January 2007 (Fig. 3a, b). Ertel PV values are close to zero in the core’s 423 

upper region (Fig. 3a, b). In both January 2007 and January 2011, there is a consistent, seemingly 424 

uninterrupted band of positive Ertel PV confined within the 27.4-27.6 kg m⁻³ isopycnal levels, 425 

regionally corresponding to the MOW density range.  426 

 427 

 428 

Fig.3. Ertel potential vorticity (PV) (m⁻¹ s⁻¹) in a) January 2007 and b) January 2011 and in-situ-derived 429 
geostrophic velocities (GV) (m s-¹) in c) January 2007 and d) January 2011. Light grey/white dashed lines 430 
represent stations locations, i.e., vertical profiles, with deep stations numbered on top of panels. Solid dark 431 
grey/white lines depict isopycnals of potential density (kg m⁻³), referenced to 0 dbar. 432 

This band of positive Ertel PV is representative of the permanent pycnocline, stretching between 433 

~800 m down to ~1000 m, with a very pronounced deepening down to ~1200 m, resulting from 434 

the presence of the RT vortex core. The slanting of the isopycnals is typical of anticyclones, due 435 

to the intensified anticyclonic rotation at depth, as evident from the across-transect GV snapshots 436 

(Fig. 3c, d). The GV fields, along with the anomalies distributions (Fig. 2), show that the 437 

anticyclone’s core is horizontally amplified in January 2011. This could be a reflection of a 438 

preceding merging event. The pycnocline depth, as deduced from the Ertel PV, corresponds well 439 

with findings from Feucher at al. [2016] Argo-based pycnocline study, who estimate pycnocline 440 

c)  d)  
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depth in the RT to be ranging between ~800 m and ~1000 m depth (Fig. 7a in their study). The 441 

permanent pycnocline is where the local maximum stratification will be found by association, i.e., 442 

the interface between the MOW and LSW water masses. MOW water mass within the trough is 443 

found ‘sandwiched’ between SAIW and LSW water masses. We thus anticipate this 3 layer set-up 444 

of cold and fresh waters (SAIW), over warm and salty waters (MOW), over colder and fresher 445 

waters (LSW) to contribute to the dynamics of the RT anticyclone, and the RT anticyclone to be 446 

active in the water masses modifications.   447 

3.3 Surface imprint of the Rockall Trough anticyclone  448 

The weekly composite ADT maps (Fig. 4), overlapping with surveys during the 2006-2013 449 

wintertime period, encapsulate the mesoscale field within the overall study region. The surface 450 

signature of an anticyclonic vortex is visible in all weekly ADT composites in the RT (Fig. 4). The 451 

RT anticyclone is identified as the largest anticyclonic (blue coloured) vortex in the central RT, its 452 

position coinciding with the lowest negative OW parameter estimates for each corresponding ADT 453 

composite periods, with lowest OW value of -2.37 x 10⁻⁸ s⁻² in February, 2010. The RT anticyclone 454 

does not maintain a stationary position, its location shifting between approximately 54-54.5 °N to 455 

56 °N, and 11.8 °W to 13.5 °W longitude, i.e., within 1°-1.5 ° latitude/longitude of its preferential 456 

location at 55 °N, 12 °W.  457 

The surface signature of the anticyclone is located on the transect line in years 2007, 2011, and 458 

2012. But it is positioned either northeast or southwest of the transect line for the other years, thus 459 

explaining the absence of the vortex signatures in the corresponding transects. The colocation of 460 

the anticyclone’s surface imprint with the anticyclonic vortex core at depth in years 2007, 2011, 461 

and 2012, confirms the deep nature of the observed central RT anticyclone. 462 

 463 

 464 
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 465 

 466 

Fig. 4 Weekly absolute dynamic topography (ADT (m)) composite maps with cyclonic (red) and 467 
anticyclonic (blue) vortices overlaid. Contours of cyclonic and anticyclonic vortices vary within 0.1 to 1.6 468 

x 10⁻⁴ s⁻¹ and -1.6 to -0.1 x 10⁻⁴ s⁻¹ positive and negative ranges of relative vorticity, ζ = ꝺv/ꝺx - ꝺu/ꝺy, 469 
with all vortices satisfying the condition Okubo-Weiss (OW) parameter < 0. Dates in each weekly ADT 470 
composites (a-h) represent start of week, coinciding with the 2006-2013 wintertime ship-board survey 471 
period. Black lines show bathymetry (500 m level step), white circles denoting survey transect line stations 472 
(note no survey in 2008 winter months ); HB – Hatton Bank, RB – Rockall Bank, PB – Porcupine Bank, 473 
IE – Ireland. Bathymetry data source as in Fig. 1. 474 

The RT anticyclone’s influence on the surface elevation is examined with the application of 475 

Bashmachnikov and Carton [2015] formula produced for the estimation of meddy’s imprint on the 476 

sea surface elevation (Section 2.3.2). The application of the formula for the RT anticyclone yields 477 

an approximate surface elevation of 0.26 m, due to the presence of the anticyclone at depth. This 478 

is in good agreement with the ADT-derived surface elevations values of approximately 0.25 m in 479 

both January 2007 and January 2011, as evident in the ADT composites (Fig. 2b, f). The calculated 480 

surface elevation estimate of 0.26 m is based on aggregate January 2007 and January 2011 values, 481 

where f = 1.19 x 10⁻⁴ (s⁻¹), RT anticyclone radius =  39 km, ∆H = 500 m, g = 9.81 m s⁻², and H = 482 

1063 m. The RT anticyclone radius, ∆H and H approximated values are based on ship-board in-483 

situ data. The anticyclone’s radius, as well as the anticyclone’s signature in the vertical, notably 484 

property anomalies, are as defined in Section 2.3.1. 485 

3.4 The RT anticyclone in the model 486 

The model simulation captures well the presence of the RT anticyclone and its non-stationary 487 

nature, as depicted in the weekly composite ADT maps (Fig. 4). In the model, the RT anticyclone 488 

is at times centred approximately between 54.5 °N-55.5 °N and 12 °W-13 ° W latitude and 489 
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longitude bands. The vortex exhibits relatively high negative ζ/f values, reaching down to -0.3 and 490 

beyond (Supplementary animation).  491 

The model also represents well the regional thermohaline properties and the vertical structure of 492 

the RT anticyclone. Examples of model-derived wintertime AS and CT anomalies distributions in 493 

the vertical are presented for January 2007 (Fig. 5a, b), showing a comparable mesoscale 494 

configuration, where model and observations locate the RT anticyclone with great proximity. In 495 

the model, the January 2007 AS anomaly (Fig. 5a) is larger than the in-situ-derived AS anomaly 496 

(Fig. 3a), with a positive difference of approximately 0.03 g kg⁻¹ within the anticyclone’s core. 497 

The model output data captures well the overall January 2007 CT anomaly field (Fig. 5b), 498 

comparative to observation-based CT anomaly (Fig. 3c), particularly within the anticyclone’s core 499 

region, with core CT anomalies of approximately 1.15 °C in both data sets. The potential density 500 

field, notably intermediate and deep water column depths, as depicted by isopycnals, is also well 501 

represented in the model output data (Fig. 5a, b, c), comparative to observation-based potential 502 

density derivations for January 2007 (Fid. 3a, c).  503 

 504 

 505 

Fig. 5 Longitude-pressure model-derived anomalies of a) absolute salinity (AS) (g kg⁻¹), b) conservative 506 
temperature (CT) (°C), c) January, 2007 and d) January, 2008 geostrophic velocities, depicted by solid 507 
black contour lines. Solid dark/white grey lines in all plots show the potential density, referenced to 0 dbar. 508 

The regional geostrophic velocity (GV) field is also well reproduced by the model. Examples of 509 

model-derived GV, along the survey transect line, are presented in Fig. 5c, d. The RT anticyclone 510 

is captured very well in both January, 2007 and January, 2008 GV fields. Model-derived GV in 511 

both January 2007, and 2008 reach a maximum of 0.225 m s⁻¹ around, and below 500 m depth. 512 
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This is slightly lower than the CTD-derived maximum GV of 0.3 m s⁻¹ for January 2011 (Fig. 3c, 513 

d). As in the CTD-derived GV, the extension of the RT anticyclone from intermediate depth up to 514 

the surface and down to 1550 m, and below, is clearly represented. The anticyclone core seems to 515 

be well established and stable in January, 2008, as depicted by the upward and downward tilting 516 

of the 27.3 and 27.4 kg m⁻³ isopycnals respectively (Fig. 5d). The strength of the anticyclone in 517 

January, 2008 is further supported by the January, 2008 weekly ADT composite (Fig. 4c), where 518 

the surface imprint of the RT anticyclone is clearly evident. Overall, the model gives sufficiently 519 

realistic replicates of the anticyclone and ambient surroundings.  520 

4. Available heat and salt content anomalies 521 

Subsurface vortices can transport water masses with anomalous properties over long distances, 522 

thus cumulatively, they have the potential to affect large-scale transports of heat, salt and other 523 

tracers [Gula et al., 2019]. Stirring and filamentation at the periphery of coherent eddies are 524 

suggested to drive meridional eddy transports [Abernathey and Haller, 2018], thus vortices could 525 

alter ambient waters as they translate across various oceanic regions and basins. To highlight the 526 

potential impact of the RT anticyclone on the regional and larger scale northeast NA heat and salt 527 

regimes, as well as their potential capacity to contribute to water masses modifications regionally 528 

and further afield, we compute available heat and salt content anomalies.  529 

Derivations of available heat and salt anomalies, AHA (J m⁻¹) and ASA (kg m⁻¹) respectively, are 530 

based on the method applied by Chaigneau et al. [2011], where AHA and ASA estimations are 531 

calculated in relation to eddies in the eastern Pacific. Following and adapting the methodology of 532 

Chaigneau et al. [2011], AHA and ASA per meter in the vertical can be obtained by solving the 533 

following equations:  534 

AHA = ∫ 𝜌𝐶𝑝𝐶𝑇𝑎𝑑𝐴     Equation (4)  535 

and  536 

ASA =0.001 ∫ 𝜌𝐴𝑆𝑎𝑑𝐴    Equation (5)  537 

In both equations, ρ is the density (kg m⁻³), dA the area of the eddy (m²) assumed to be delimited 538 

by a circle, and Cp the specific heat capacity (≈4000 J kg⁻¹ K⁻¹). CTa in equation (4) stands for 539 

conservative temperature anomaly, ASa in equation (4) stands for absolute salinity anomaly. The 540 

factor 0.001 in equation (5) represents the conversion of salinity to salinity fraction (kg of salt per 541 

kg of seawater) [Chaigneau et al., 2011]. AHA and ASA calculations were performed over the 542 

entire water column, i.e., assuming hypothetical eddy stretching from the surface to the bottom. 543 

This assumption will help with the deduction of the anticyclone’s nature, whether a) the eddy is a 544 

result of an upper ocean current instability, i.e., NAC eddy or b) the anticyclone is a deep vortex 545 

with waters originating from elsewhere. If the waters within the anticyclone are originating from 546 

upper ocean water masses, i.e. upper ocean current(s), AHA and ASA in the upper (0-500 m) water 547 

column are expected to be high. AHA and ASA (Fig. 6) show clear intermediate water column 548 

positive anomalies, confined within the defined anticyclone depth ranges (600-1550 m in 2007 549 

and 650-1550 m in 2011) with peaks between 990-1100 m depth. This adds evidence that the deep 550 

embedded AHA and ASA have developed due to trapping of MOW during eddy generation. The 551 
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calculated AHA and ASA for January 2006, February 2009, and February 2010, when the 552 

anticyclone is not falling along the survey transect line, all yield negative anomalies within the 553 

designated anticyclone’s depth range. AHA and ASA for January 2013 show small positive 554 

contributions from about 500 m down to 1000 m. AHA and ASA for January 2012 are close to 555 

calculated AHA and ASA anomalies for January 2007 and January 2011. Mean AHA and ASA 556 

values, calculated along central vortex axis, and maximum core values for 2007 and 2011 are 557 

summarised in Table 2. As the 2012 survey did not cover the full transect line, AHA and ASA for 558 

January 2012 are not included here.  559 

 560 

Fig. 6 a) Available heat anomaly (AHA) (J m⁻¹) and (b) available salt anomaly (ASA) (kg m⁻¹) 561 

with respect to depth over anticyclone defined circle area A (A = πr², r, eddy radius). Thick dashed 562 

black lines in both figures denote the anticyclone’s core top boundary (600m in 2007 and 650 in 563 

2011), whereas thick black lines representative of the anticyclone’s core bottom boundary (1550 564 

m in both 2007 and 2011). 565 

Anomaly 2007 2011 

Overall 

anticyclone’s 

anomaly 

Anomaly within 

the core centre 

Overall 

anticyclone’s 

anomaly 

Anomaly within the 

core centre  

AHA  

(J m⁻¹ (x 10¹⁶)) 

1.31 

(± 0.60) 

2.43  

(1067 m) 

1.74  

(± 0.54) 

2.55  

(1058 m) 

ASA  

(kg m⁻¹ (x 10⁸)) 

3.06  

(± 0.93) 

4.87  

(1058 m) 

3.49  

(± 0.61) 

4.81  

(907 m) 

Table 2 In-situ derived available heat and salt anomalies (AHA, ASA) values in January 2007 and January 566 
2011, ± 1 standard deviations values enclosed in brackets; presented are also maximum AHA and ASA 567 
values, found within anticyclone’s core regions, embedded within the 600-1550 m and 650-1550 m depth 568 
ranges in 2007 and 2011 respectively 569 

5. Rockall Trough anticyclone origin 570 

The RT anticyclone appears to be sustained primarily by the merging of smaller scale anticyclones 571 

generated along the Porcupine Bank slopes. In all weekly ADT composites (Fig. 4), coherent 572 

vortices of both signs, i.e., cyclonic (red) and anticyclonic (blue), are evident along the Porcupine 573 

Bank slopes, from 50 °N to 55 °N. The Porcupine Bank slope is a region of concentrated vorticity, 574 

most notably in January 2007 (Fig. 5b), February 2009 (Fig. 5d), January 2011 (Fig. 5f), January 575 

a) b) 
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2012 (Fig. 5g) and January 2013 (Fig. 5h). February 2010 (Fig. 5e) presents an interesting set up, 576 

where a merging event appears to be taking place, as a medium-sized anticyclonic vortex pinches 577 

off the northern tip of the Porcupine Bank, near 54.5 °N 14.5°W, to join the RT anticyclone, 578 

positioned north of 55 °N, centred at 55.5 °N, 13.5°W. 579 

To investigate small-scale vortices dynamics at depth and their possible interactions with the RT 580 

anticyclone, and to pinpoint regions of vorticity generation, i.e., west or east RT slopes, we use 581 

spatial distribution of relative vorticity, ζ, normalised by the Coriolis parameter ζ/f at 1000 m depth  582 

(ζ/f 1000) (Fig. 7). The example ζ/f 1000 snapshots (Fig. 7) clearly depict the generation of both 583 

cyclones and anticyclones along the Porcupine convoluted slopes, as well as the advection of 584 

smaller scale anticyclones into the interior and their consequent merging with the RT anticyclone. 585 

The presented ζ/f1000 (Fig. 7) are with a 5 days temporal resolution, starting on 22nd of October, 586 

2006 and finishing on 16th of December, 2006, 38 days prior to the January, 2007 survey. The ζ/f 587 

1000 sequence is typical of the evolution of the RT anticyclone over the simulated period, not 588 

restricted to winter months only (Supplementary Fig. 3). A narrow negative ζ/f stream is seen 589 

developing regularly within the 51 °N-54 °N latitude band (Fig. 7). As the vorticity filament 590 

separates from the topography, following the curvature of the Porcupine Bank slope’s bathymetry, 591 

smaller mesoscale or submesoscale anticyclones pinch off (Fig. 7). We observe two 592 

primary/preferential spots, where the vorticity filament separation occurs, near 52 °N (location A 593 

in Fig. 7), where a sharp break in the shelf edge, possibly an escarpment, is observed, and near 594 

53.5 °N (location B in Fig. 7), where the shelf edge and Porcupine Ridge turns eastward. The 595 

observed vorticity filament separation is similar to fine-scale ζ/f fragments detachment from 596 

bottom topography boundary, described by Molemaker et al. [2015] in relation to the generation 597 

of Cuddies along the Californian slopes. Once detached from the boundary, these fine-scale ζ/f 598 

fragments begin to move chaotically by mutual advection, promoting merging during close 599 

encounters, ultimately leading to both horizontal and vertical growth size, resulting in the 600 

generation of a mesoscale size vortex [Molemaker et al., 2015]. Closer inspection of the ζ/f 1000 601 

snapshots (Fig. 7) depicts a similar scenario for the RT anticyclonic vortex generation mechanism. 602 

Most of the formed small-scale vortices are advected in the RT interior, in time to merge with the 603 

RT anticyclone (Fig. 7). These smaller scale vortices may provide a significant source of vorticity 604 

for the RT anticyclone. As evident from Fig. 7, some of the smaller mesoscale/submesoscale 605 

anticyclones, generated along the Porcupine Bank slope, can also propagate westward, around the 606 

Rockall and Hatton banks and into the eastern subpolar NA.  607 

Based on the observed vorticity generation and ζ/f 1000 fragments separation along the Porcupine 608 

Bank slopes, we put forward the complex topography-slope current interactions as the main factor 609 

for the consequent vorticity generation, and bottom boundary layer separation, resulting in the 610 

formation of coherent (sub)mesoscale cyclonic/anticyclonic vortices [D’Asaro, 1988; Molemaker 611 

et al. 2015; Gula et al., 2015]. The importance of frictional effects for the generation of vorticity 612 

along the Porcupine Bank slopes is shown in Le Corre et al. [2019b] through an analysis of the 613 

PV fluxes at the bottom. The strongest PV input is found between the 27.3 and 27.6 kg m⁻³ 614 

isopycnals, which correspond to the density range of the RT anticyclone’s core. 615 
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The process of merging of the anticyclones generated along the Porcupine Bank slope with the RT 616 

anticyclone is clearly captured in the ζ/f 1000 snapshots (Fig. 7). The vortices merging process of 617 

two vortices with the same sign is described by Ciani et al. [2016] in their modelling study. Upon 618 

contact, the vortices start to exchange fluid masses, collapse towards each other, and ultimately 619 

form a single coherent structure. Ciani et al. [2016] focussed on merging events of subsurface 620 

horizontally and vertically shielded Meddy-like anticyclonic vortices with radii of ≈ 30 km. They 621 

deduced that the merging of Meddy-like vortices was to occur at a critical distance, D(m) = 2.5R, 622 

with R the vortex radius. At the critical distance, the two vortices are torn apart by the strong shear 623 

generated by the cores, the cores collapse at the centre, thus triggering the merging process to form 624 

one central core. Here, we check if Ciani et al. [2016] proposed critical distance for merging of 625 

meddy-like vortices is applicable to the case of the RT anticyclone merging with smaller scale 626 

vortices, generated along the Porcupine Bank. For this, we look at the ζ/f 1000 snapshots on 1st of 627 

December, 2006 (Fig 7i). A small-scale anticyclonic vortex, positioned ~54.5 °N, 15 °W (Fig. 7d), 628 

clearly formed from filament separation at primary location B (Fig. 7a, b, c, d, e, f), begins to 629 

deform as it moves north-eastward and gets in close proximity with the RT anticyclone (Fig. 7 g, 630 

h, i). The distance between the two vortices is about 76 km, and thus already smaller than the 631 

critical merging distance proposed by Ciani et al. [2016] D(m) = 2.5R=100 km. 632 

 633 

 634 

 635 

a) b) c) 

d) e) f) 
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 636 

 637 

Fig. 7 Model-derived snapshots sequence of normalized with respect to f relative vorticity, ζ/f, at 1000 m 638 
depth for selected October 2006 - December 2006 dates, with a 5-day time-step, starting on 22nd of October, 639 
2006, finishing on 16th of December, 2006, with a) 22nd of Oct, b) 27th of Oct, c) 1st of Nov, d) 6th of Nov, 640 
e) 11th of Nov, f) 16th of Nov, g) 21st of Nov, h) 26th of Nov, i) 1st of Dec, j) 6th of Dec, k) 11th of Dec, l) 641 
16th of Dec. Light grey lines show bathymetry (500 m level step). Vorticity filament separation, near 52 °N 642 
and near 53.5 °N, and generation of small-scale vortices along the Porcupine Bank slope is evident. The 643 
newly formed vortices travel further into the trough, feeding the Rockall Trough anticyclone. Some of the 644 
small, newly generated vortices exhibit westward propagation, some reaching the western slopes of the 645 
Rockall Bank, and some making their way into the marginal subpolar northeast NA. Circled black A and B 646 
letters denoting denote candidate ‘prime spots’ for negative potential vorticity filaments separation due to 647 
bottom topography - slope current. Additional letter annotations of bathymetry terrain: HB – Hatton Bank, 648 
RB – Rockall Bank, PB – Porcupine Bank, IE – Ireland. Bathymetry data source as in Fig. 1. Range of ζ/f 649 
restricted between -0.3 and 0.3 to help visualising vorticity generation and filament separation along the 650 
Porcupine slope. 651 

The merging continues as the elongated small-scale vortex wraps around the RT anticyclone (Fig. 652 

7j, k, l).   653 

Merging of two small-scale vortices, located between 54 °N and 55 °N, along ~16 °W (Fig 7g, h, 654 

i, j, k, l) generated from filament separation at primary location B (Fig. 7a, b, c, d, e, f) is also 655 

evident. Once merged, the newly formed medium-sized vortex could move north-eastward into 656 

the trough, to merge with the RT anticyclone, or move westward around the Rockall Bank slopes, 657 

to enter the neighbouring northeast subpolar waters.  The distance between the medium-sized 658 

vortex and the RT anticyclone is close to the critical merging distance (D = 2.5R = 100 km), but 659 

g) h) i) 

j) k) l) 
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the vortices are not isolated and the surrounding mesoscale activity can prevent the merging from 660 

happening.  661 

6. Discussion and conclusion 662 

The vertical structure and formation mechanism of a subsurface anticyclonic vortex in the central 663 

RT have been investigated using ship-board, satellite and model output data. Satellite and model 664 

output data confirm the surface signature of the RT anticyclone within 54.5°N-55.5°N, 12°-13° W 665 

latitude and longitude respective bands, as similarly noted by Xu et al. [2015]. The ship-board in-666 

situ and vertical model output data show that the RT anticyclone is a deep, intermediate water 667 

depth vortex, its core delimited by the 27.3-27.7 kg m⁻³ isopycnals, stretching within the 600/650-668 

1550 m depth range in the vertical, with a radius of about 39.50 km. In-situ-derived AS, CT and 669 

PV anomalies depict the RT anticyclone’s inner core to be located at approximately 1013 m (± 58 670 

m) depth, encompassed within the 27.4-27.6 kg m⁻³ MOW density ranges.  671 

The RT anticyclone is sustained primarily by the merging of smaller scale anticyclones generated 672 

due to instabilities of the slope current flowing poleward along the eastern RT slope. It does not 673 

seem to be the result of a NAC sub-branch instability, as originally inferred by Xu et al. [2015].  674 

Numerous small-scale transient vortices are generated along the convoluted Porcupine Bank. They 675 

pinch off at two seemingly prime locations, A and B (Fig. 7, Fig. 8), as flow transitions between 676 

the zonal and meridional slopes of the bank. Some of these small-scale vortices merge with the 677 

established central RT vortex. Vortex merger gives rise to larger structures, and it has been shown 678 

to explain the inverse energy cascade [Ciani et al., 2016]. Thus, the merging of small-scale vortices 679 

with the RT vortex contributes to its size growth, further to its stability growth, consequently 680 

defining the preferential vortex persistency within the vicinity of region approximately centred at 681 

55 °N, 12 °W, which corresponds to the maximum depth of the central RT. A barotropic vorticity 682 

budget presented in Le Corre et al. [2019b, Fig. 3] confirms that baroclinic eddy fluxes are the 683 

main source of vorticity for the RT anticyclone, and that interactions with topography, through 684 

bottom pressure torque and drag, are the main sink of vorticity. An in-depth modelling analysis of 685 

the anticyclone’s dynamics is being undertaken, to strengthen Le Corre et al. [2019b] results and 686 

better quantify the mechanisms involved in the RT anticyclone dynamics. 687 

 688 
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Fig. 8 Model-derived schematic representation of the bottom topography - slope current interactions in the 689 
southern Rockall Through, where circled A and B denote candidate ‘prime spots’ for flow separation due 690 
to bottom topography - slope current induced baroclinic/barotropic instabilities. Generated small-scale 691 
vortices along the east banks of the trough propagate both north-eastward into the trough, thus feeding and 692 
sustaining the Rockall Trough anticyclone, and westward into the subpolar northeast NA. Letter annotations 693 
in figure as follows: PB - Porcupine Bank, HB - Hatton Bank, RB - Rockall Bank, SC - Slope current, IE - 694 
Ireland; bathymetry data source as in Fig. 1. 695 

The RT anticyclone shares a lot of characteristics with the Lofoten anticyclone. As the Lofoten 696 

anticyclone, it is not rigidly attached to a bottom topography feature, which is often the case for 697 

quasi-permanent mesoscale vortices in the open ocean [Bashmachnikov et al., 2018]. But the 698 

variant bottom topography aspect within the vicinity of 55 °N, 12 °W (Supplementary Fig. 1b) 699 

creates a funnel-like effect, prompting the coalescence of smaller scale vortices and further 700 

introducing a topographically-induced anchoring of RT anticyclone, once established.  701 

The RT anticyclone is not always centred at 55 °N, 12 °W. The non-stationary nature of the 702 

anticyclone could be explained by the presence of cyclones in the interior, which could temporarily 703 

alter and deflect the anticyclone’s path and/or location. Similar situation, in relation to the non-704 

stationary nature of the Lofoten vortex is noted in Raj et al. [2015]. 705 

The generation and sustainment of the RT anticyclone due to production of anticyclones along the 706 

steep, convoluted Porcupine Bank slope is another characteristic shared with the Lofoten vortex. 707 

The Lofoten vortex is generated and sustained by anticyclonic eddies shed from the Norwegian 708 

Atlantic slope current as it flows along the steep continental slopes off the Lofoten Islands [Köhl, 709 

2007; Rossby et al., 2009; Volkov et al., 2015; Bosse et al., 2019].  710 

The number of vortices shed from topography-slope current interactions would likely be dependent 711 

on the strength of the slope current, as stronger currents will be more unstable and will thus shed 712 

more vortices [Köhl, 2007].  Using altimetry and buoy data sets, Xu et al. [2015] showed that the 713 

slope current is highly seasonal, with maximum poleward (northward) anomaly of ≈ 5 cm s⁻¹ along 714 

the Irish continental slope occurring in the month of January. It is thus possible that more vortices 715 

are generated along the Porcupine Bank in the winter months. The slope current would be further 716 

influenced by the large-scale NA dynamics, where the Atlantic meridional circulation would 717 

impose an effect on the NA basin density gradients; an enhanced AMOC would lead to stronger 718 

meridional density gradients, thus re-strengthening the slope current [Marsh et al., 2017]. As the 719 

deep RT anticyclone interacts with neighbouring vortices, it is proposed that it will imprint on the 720 

ADT field in the trough, imposing ADT alterations, as the vortex dynamics undergo changes, 721 

similarly to the Lofoten vortex impacting the ADT variability in the Lofoten basin [Köhl, 2007; 722 

Raj et al., 2016]. 723 

The RT anticyclone is present throughout the whole 2001-2009 simulation time period, with weak 724 

seasonal variations in its characteristics. Thus, the wintertime air-sea heat fluxes, which usually 725 

prompt convection chimneys generation and consequent downward water mass movement [Send 726 

and Marshall, 1995], are not put forward as the primary generation mechanism for the RT 727 

anticyclone. However, convection events intensify mixed layer depths, and the deeper the mixed 728 

layer depth, the more potential energy is released by slumping of the isopycnals, yielding more 729 
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energetic submesoscale flows [Callies et al., 2015]. It is thus likely that deep convection event(s) 730 

can affect the upper stratification/restratification and strength of the RT anticyclone, as observed 731 

in the case of the Lofoten vortex [Bashmachnikov et al., 2018; Bosse et al., 2019]. The effect of 732 

convection will be quantified in a following detailed dynamical analysis of the RT anticyclone 733 

using the model outputs. 734 

The ship-board in-situ-derived high AS, CT, potential density, PV, AHA and ASA anomalies, 735 

provide more evidences that the subsurface, deep RT anticyclone is regionally generated and that 736 

the topography-slope current interactions play an important role. In particular, waters forming the 737 

core of the RT anticyclone include a large fraction of MOW, which originate primarily from the 738 

northward flowing, MOW-rich slope current. This link is supported by the Lagrangian tracking of 739 

water masses in Le Corre et al. [2019b]. 740 

The relatively high AHA and ASA estimations also highlight the importance of this newly 741 

described deep vortex and its generation mechanism in relation to heat and salt regional and large-742 

scale budgets. Current studies by Holliday et al. [2018] and Lozier et al. [2019] bring evidence 743 

that most of the overturning in the subpolar NA may be happening east of Greenland, thus putting 744 

the spotlight on the north-eastern subpolar NA and the region’s role in the north Atlantic 745 

Meridional Overturning Circulation (AMOC). Modelling-based results, presented in Rahmstorf 746 

[1998], highlight the noticeable effect of MOW spreading on the NA circulation and climate, 747 

leading to a warming of the northern NA by a few tens of a degree (0.1° to 0.3 °C), and North 748 

Atlantic Deep Water outflow enhancement by 1-2 Sv (1 Sv = 1 x 10⁶ m³ s⁻¹), i.e., the deep AMOC 749 

component. Our CROCO-based deductions on vortices generation along the south-eastern RT 750 

slope and their propagation north-eastward into the trough, or westward into the wider subpolar 751 

NA, could be direct/indirect heat and salt injections into the Iceland and Irminger basins, and 752 

Nordic Seas, inflicting warming up and salinification of upper regional waters from below via 753 

mixing. Such upper waters alterations due to mixing from below is demonstrated in an Argo-based 754 

global mode waters study by Feucher et al. [2019]. This in turn brings into attention the role of 755 

the continental slope current and associated mesoscale activity in the vicinity of the southern and 756 

central RT, and ultimately, reinforcing the MOW role in the NA large-scale circulation. 757 

Regionally, the RT anticyclone may have significant implications for water masses modifications. 758 

The MOW water mass within the trough is found between SAIW and LSW water masses. The 759 

sequence of layering of SAIW, cold and fresh water, over MOW, warm and salty water, over LSW, 760 

cold and fresh water will give rise to diffusive processes, resulting in alterations of water masses 761 

densities, and ultimately, water masses modifications. Exploring the impact of the RT anticyclone 762 

on water masses modifications in the region is a next step in our upcoming analyses.  763 

Given the outlined merging process, the RT anticyclone could be viewed as a heat reservoir in the 764 

trough and a prime spot for intermediate water masses modifications. The trough is one of the 765 

gateways of warm, salty subtropical origin water masses into the Nordic Seas and further into the 766 

Arctic. The impact of the RT anticyclone could thus pose a significant role not only in regional 767 

and large-scale physical settings, but also in its deep chemical and biological marine environments.   768 

 769 
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 794 

*Supplementary Fig. 1 Complexity of regional bottom topography, as captured by the terrain ruggedness 795 
index (TRI), i.e. gradient change (m per °longitude/latitude), shown in the left panel and aspect (°) of bottom 796 
topography, right panel. White circle in the right panel outlines preferred Rockall Trough (RT) 797 
anticyclone’s location, centered at 55 °N, 12 °W. In both panels, black lines are isolines with 500 m level 798 
step; HB – Hatton Bank, RB – Rockall Bank, PB – Porcupine Bank, IE – Ireland. 799 

b) a) 
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*Calculations of results, presented in Supplementary Fig. 2: Gradient and aspect were calculated 800 

using the build-in Matlab function ‘gradientm’. Then, terrain ruggedness index (TRI) was 801 

calculated, following Riley et al. (1999), where TRI = sqrt[(∂z/∂x)² + (∂z/∂y)²], ∂z/∂y change of 802 

gradient in the east direction, ∂z/∂y change of gradient in the north direction.  803 

 804 

 805 

Supplementary Fig. 2 In-situ derived absolute salinity (AS) g kg) and conservative temperature (CT) 806 
anomalies (C), left and right panels respectively, in January 2012. In both panels dark grey lines 807 
representative of isopycnals, computed using potential density (σθ) (kg m-³), referenced to 0 dbar, with 808 
numbers along isopycnals representing the isopycnal values. Light grey dashed lines representative of deep 809 
stations locations, i.e., vertical profiles, with stations numbers displayed on top of the panels. Property 810 
anomalies calculated relative to respective data points mean values for the overall period of ship-board data 811 
availability (2006-2013). 812 

 813 

 814 

a) b) c) 



Confidential manuscript submitted to Journal of Geophysical Research: Oceans  

 

27 
 

 815 

 816 

 817 

 818 

Supplementary Fig. 3 Model-derived snapshots sequence of normalized with respect to f relative vorticity, 819 
ζ/f, at 1000 m depth for selected July 2009 – August 2009 dates, with a 5-day time-step, starting on 5th of 820 
July, 2009, finishing on 29th of August, 2009, with a) 5th of Jul, b) 10th of Jul, c) 15th of Jul, d) 20th of Jul, 821 
e) 25th of Jul, f) 30th of Jul, g) 4th of Aug, h) 9th of Aug, i) 14th of Aug, j) 19th of Aug, k) 24th of Aug, l) 29th 822 
of Aug. Light grey lines show bathymetry (500 m level step). Vorticity filament separation, near 52 °N and 823 
near 53.5 °N, and generation of small-scale vortices along the Porcupine Bank slope is evident. The newly 824 
formed vortices travel further into the trough, feeding the Rockall Trough anticyclone. Some of the small, 825 
newly generated vortices exhibit westward propagation, some reaching the western slopes of the Rockall 826 
Bank, and some making their way into the marginal subpolar northeast NA. Circled black A and B letters 827 
denoting denote candidate ‘prime spots’ for negative potential vorticity filaments separation due to bottom 828 
topography - slope current. Additional letter annotations of bathymetry terrain: HB – Hatton Bank, RB – 829 

d) e) f) 

g) h) i) 

j) k) l) 
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Rockall Bank, PB – Porcupine Bank, IE – Ireland. Bathymetry data obtained freely: USA National 830 
Geophysical Data Centre (NGDC), http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/global/relief/ETOPO2/ETOPO2v2-831 
2006/ETOPO2v2g/. Range of ζ/f restricted between -0.3 and 0.3 to help visualising vorticity generation 832 
and filament separation along the Porcupine slope. 833 
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ABSTRACT

According to a recent survey, 2% of the U.S. population is convinced that the earth is flat. This idea
is heralded by members of the Flat Earth Society, and promulgated through Internet forums and other
public media channels. Children and young students are easy targets. As a science teacher confronted
by these ideas, it can be a challenge to firmly confront their fundamentally flawed foundation while
still remaining compassionate towards those who espouse such beliefs. While we do not purport to
have the answer for such difficult situations, as two scientists studying ocean physics, we attempt to
lend a helping hand to the interested instructor. Here, we use the most advanced computational tools
of the physical oceanography community to show that the properties of the ocean that we observe
from ships, satellites, and autonomous observing platforms should not exist if the earth were flat. In
particular, using the first realistic simulation of the ocean on a flat Earth, we show that the North
Atlantic gyre, appears entirely different on a flat Earth. For members of the physical oceanography
community, the results presented here are obvious; however, for the Flat Earth Society community, it
may present an intellectual challenge.

1 Introduction

For the past 10 years, the idea that the earth may be flat has experienced a revival. While concrete numbers are arduous
to find, rough estimates suggest that only 84% of the U.S. population agreed with "I have always believed the world is
round" (https://bit.ly/2wePEmI). Moreover, according to this survey, 2% of the pool was deeply convinced that
the earth is flat. Even if one have to be cautious with these unpublished results, it is not rare to find —if we know where
to seek— people confident about the fact that the earth is flat, even if their scientific expertise is low. Supporters of the
flat Earth theory are convinced that the governments and the scientific community is lying to the public by spreading
false data and information. This idea is heralded by members of the Flat Earth Society (FES). Children and young
students are easy targets. As a teacher, it is difficult to be confronted to these ideas because they may be supported by
students’ close family, friends, or favorite artists. Following the call of the American Association of Physics Teacher
[1], it is timely to give scientific proofs, "in a calm and respectful way, to show that someone other than the science
deniers" are listening to the questions of doubting people.

If the earth were flat, the dynamics of the ocean would be deeply different. Indeed, the large-scale circulation relies
on physical mechanisms which are directly related to the sphericity of the earth. In this study, we propose to use
state-of-the-art computational tools to compare the ocean dynamics on (1) the spherical Earth and (2) the flat Earth.
This allows a proof, by contradiction, that the actual properties of the ocean should not exist if the earth were flat.
We conduct this study by using some of the most advanced tools used by the physical oceanography community
today: high resolution (∆x ∼ 6 km) basin-scale realistic simulations, as well as satellite and large in situ observation
databases. To our knowledge, no one has tried to model the flat Earth. We thus present the first (and hopefully the
last) realistic simulation of the ocean on a flat Earth. For most of the members of our Earth and planetary sciences
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community, the results presented here are obvious. Despite this, we estimate that this may have a pedagogic purpose,
since we illustrate textbook-concepts phenomena in a realistic context. Also, our approach may provide high school
and university-level science teachers with critical tools to confront and compassionately question FES views in the
classroom. Coincidentally, our presentation may help students to understand that a flat Earth is not compatible with
what is actually occurring in the oceans. To tackle this enormous task, we have tried to conduct our study in a way that
it follows as much as possible the beliefs and data espoused by the FES.

Model the flat flat Earth

Understanding how the global ocean circulation might appear on a flat Earth is conceptually challenging, and we thus
limit our study to the North Atlantic. Indeed, as presented by the FES on their website: "The Flat Earth is laid out
like a North-Azimuthal projection. The North Pole is at the center while Antarctica is at the rim. The continents are
spread out around the North Pole." The comparison between the oceanic currents on a flat Earth or a spherical one is
made difficult because they have different horizontal extensions. Also, as the primary source of energy of the ocean
is the atmosphere (through solar radiations and winds), one needs to consider atmospheric data to impulse energy at
the surface of our simulated oceans. Looking at flat Earth official maps, one observes that the North Atlantic closely
resemble the maps of the spherical Earth that others utilize (see for instance https://bit.ly/2m4XuJN). This would
not be the case if one have examined for instance the North Pacific, or any basin in the southern hemisphere. This
allows us, without loss of belief, to consider the North Atlantic as our study domain for both cases (spherical and flat
Earth scenarios), utilizing atmospheric forcing and geography frequently encountered in this region.

We now discuss the circulation in the North Atlantic as might be found on a spherical or flat Earth. Here, we focus
on the shape and intensity of the Gulf Stream, which is a strong boundary current found on the eastern coast of the
United States. This latter current system is intense, flowing northward along the U.S. continental shelf from the Strait of
Florida to Cape Hatteras near 40◦N, where it leaves the coast (see e.g [2], [3], and references therein). Studying the
occurrence of this current is convenient because (1) its signature can clearly be seen at the surface of the ocean, (2) it is
present throughout the whole year with little variations, and (3) its presence is accepted by the FES, such that its use is
permitted within our arguments.

Our discussion is organized as follows. In section 2, we present a set of equations that allows us to describe the ocean
in a dynamical manner; in these equations, we approximate the earth as spherical and flat Earth, depending on the
particular case examined. In section 3, we present our method, which includes a description of the numerical simulations
and datasets used. In section 4, we compare the outputs of the two simulations with observations, and particularly the
location and intensity of the Gulf Stream in order to help answer the question, "Is the earth flat?". In section 5, we
discuss the simulation outputs, highlighting the physical mechanisms that modify the position and intensity of the Gulf
Stream. Finally, we conclude in section 6.

2 Governing equations for the ocean dynamics

The dynamics of a fluid in an inertial frame of reference is described by the Navier-Stokes equations [4]:

ρ
dui

dt
= −∇P + µ∆ui + Fext, (1)

where ρ is the density of the fluid (determined by an equation of state), P its pressure, µ its viscosity, Fext any external
forces applied to the fluid, and d ui

dt the acceleration of the fluid in the inertial frame. The earth can be considered as
an inertial frame of reference. Indeed, its rotation around the sun is slow (in comparison to the time scale of the fluid
movements we consider, typically greater than one week), as is the rotation of the sun within the galaxy. In the flat
Earth model, the earth is the center of the universe, and gravity does not exist. However, the earth is moving upward
with a constant acceleration called "Universal Acceleration". By construction, this model reproduces an earth in an
inertial frame of reference, with a constant force acting on all objects moving at its surface, as the gravity does.

The acceleration of a rotating fluid can be expressed in the inertial frame of reference such as:

dui

dt
=
du
dt

+ 2Ω× u︸ ︷︷ ︸
Coriolis force

+

Centrifugal force︷ ︸︸ ︷
Ω× (Ω× xi) . (2)

u = (u, v, w) is the velocity of the fluid in the rotating frame of reference, Ω is the rotation vector expressed in
the inertial frame, and xi is the position of the fluid in the inertial frame. The centrifugal force is small, and can be
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Figure 1: Frame of reference for the spherical Earth (left) and the flat Earth (right). In each panel, (ex, ey, ez) are the
axis of the rotating frame of reference, in which the rotation vectors are projected.

considered as a small deviation of the gravity (or equivalent) force. It is of O(1)% compared to g = 9.81 m s−2. The
Coriolis force is a fictitious force that comes from the change of coordinates and cannot be neglected. Thus, the study
of a fluid at the surface of a rotating body is done by using the Navier-Stokes equation in a rotating frame of reference,

ρ
du
dt

= −∇P + µ∆u + Fext − 2Ω× u. (3)

At this point it is worth mentioning two points. (1) In many flat Earth models, the earth is not rotating. The
Coriolis force thus does not act on planetary fluids. (2) The FES questions the existence of the Coriolis force (at
a fundamental level), by stating that this is an "effect" which has never been observed experimentally (see https:
//wiki.tfes.org/Coriolis_Effect). If we consider this two points as the truth, all Newtonian mechanics and
Geophysical Fluid Dynamics collapse. Here, we thus assume that Earth is rotating and that the Coriolis force does exist.

To derive equation (3), there is no need to assume any position for the rotating frame of reference. It can thus be placed
on either a sphere or a disk. The only difference between the two cases is the projection of Ω in the rotating frame.
Considering the 2 frames of reference (ex, ey, ez) shown in Fig. 1, we obtain Ωs = (0,Ωe cos φ,Ωe sin φ) for a
spherical Earth, and Ωf = (0, 0,Ωfe) for a flat Earth. Ωe is the rotation rate of the spherical Earth, φ the latitude on
the spherical Earth, and Ωfe the rotation rate of the flat Earth. Applying the cross product to compute the form of the
Coriolis force leads to a set of equations for the two cases. To keep equations simple, we discard viscosity and external
forcings in equations. Also, the gravity (or equivalent) force is defined such as Fext = ρg ez . This gives





d

dt
u− fv + f∗w = −1

ρ
∂xP

d

dt
v + fu = −1

ρ
∂yP

d

dt
w − f∗u = −1

ρ
∂zP − g

(4)

for a spherical Earth, with f = 2Ω sinφ and f∗ = 2Ω cosφ, respectively the traditional and non traditional components
of the Coriolis frequency. They represent the projection of Ω on the normal and meridional (i.e North-South) directions
of the local plane.
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For the flat Earth, equations are





d

dt
u− f̂v = −1

ρ
∂xP

d

dt
v + f̂u = −1

ρ
∂yP

d

dt
w = −1

ρ
∂zP − g

(5)

with f̂ = 2Ωfe. Because the equations governing the acceleration of fluid parcels on a flat Earth neglect the meridional
component of Coriolis —the so-called traditional approximation—, we have elected to do the same for the case of the
spherical Earth (f∗ = 0). This is also justified on account of the distance from the Equator and pronounced stratification
in our domain.

Conceptually, the difference between a flat Earth and a spherical one can be summarized as follows: on a flat Earth
there is no planetary β-effect. Performing a Taylor expansion of the Coriolis frequency around a mean latitude φ0 on a
sphere gives

f = f0 + βy +O[(φ− φ0)2], (6)
with y the meridional direction, f0 = 2Ωe sinφ0, and β = 2Ωe cosφ0/Re with Re the radius of the spherical Earth.

On the other hand, on a flat Earth, the Coriolis frequency will not vary:

f̂ = f̂0 = constant, (7)

with f̂0 = 2Ωfe. That is, the difference between the spherical and flat Earth is comprised in the existence of β.

To turn off the impact of Earth’s spherical nature on the dynamics, one need only set the Coriolis parameter, f , to a
constant value. We will consider in the following the hydrostatic primitive equations to describe the planetary fluid [5].
This is a common simplification of Navier-Stokes equations, widely used in physical oceanography, which relies on the
Boussinesq and the hydrostatic assumptions. This means, respectively, that (1) density is taken constant except in the
gravity term, and (2) vertical acceleration of the fluid is considered small compared to the vertical pressure gradient.
This gives (again discarding viscosity and external forcing terms for simplicity)





d

dt
u− fv = − 1

ρ0
∂xP

d

dt
v + fu = − 1

ρ0
∂yP

∂zP = −ρg,

(8)

with

{
f = 2Ωe sinφ→ spherical Earth

f = f̂0 → flat Earth.
(9)

For slowly varying phenomena and large scale dynamics, the pressure gradients is in equilibrium with the Coriolis force
term (in equation (8)), this is the so-called geostrophic balance. If we introduce a typical timescale and a horizontal
lengthscale of fluid movements T and L, this is true for T � 1 day and L > 100 km. Assuming that the pressure at the
surface is linked to the sea surface height (hereafter SSH in the text, and η in equations) by η = ρsgP (z = 0), this reads

{ − fvs = −g∂xη
+ fus = −g∂yη,

(10)

where the subscript As designates the surface value of A —i.e. (us, vs) are the horizontal components of the surface
velocity of the fluid. These (purely diagnostic) equations are useful because they allow us to describe the surface ocean
dynamics simply by measuring the SSH. At large horizontal scales, this can presently be done using satellites. For
example, a positive (negative) SSH anomaly corresponds to anticyclonic (cyclonic) surface currents. In the Northern
hemisphere, anticyclonic currents rotate clockwise, whereas cyclonic currents rotate counter-clockwise. At lateral
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scales of O(10− 100) km, these rotating currents are refereed to as anticyclonic mesoscale eddies. We refer the reader
to [6, 7] for an example of study where mesoscale eddies are described from their SSH signature. At basin scales, we
refer to such rotating currents as gyres. In the following, we use the SSH as well as the norm of the surface velocity,
|U | =

√
u2
s + v2

s , as diagnostic quantities to describe the large scale currents.

3 Simulating and observing the ocean

We performed realistic simulations of the North Atlantic using the Coastal and Regional Ocean COmmunity model
(CROCO, [8]). This model solves the hydrostatic primitive equations, i.e the set of equations (8), in which the surface
forcing and the bottom friction is added. The density is computed using the full equation of state for seawater [9]. The
horizontal advection terms for tracers and momentum are discretized with third-order upwind advection schemes (UP3),
see e.g. [10] for a further description. This parameterization implies implicit dissipation and it damps dispersive errors.
The horizontal resolution is ∆x ∼ 6 km such that mesoscale eddies are reasonably well resolved. Simulations have 50
vertical levels following the topography. The calculations are performed in a vertically stretched coordinate such that
the resolution near the surface and bottom are higher than within the ocean interior. The bathymetry is constructed from
the SRTM30 PLUS dataset [11]. The simulations are initialized, and forced at boundaries with the SODA dataset [12].
At the surface, the forcing is taken from the daily ERA-INTERIM dataset [13]. The model parameterization are the
same as the one described in [14] and [15]. We also refer the reader to the latter references for a full validation of the
numerical settings.

We run two simulations. In the first one, we consider the Coriolis frequency f of a spherical Earth, which varies
with latitude. This simulation thus reproduces the ocean dynamics on a spherical Earth, including the β-effect. This
simulation is called BETA hereafter in the text. We run a second simulation considering that the earth is flat, thus having
a constant Coriolis frequency f = f̂0. This simulation is called FLAT hereafter in the text. The choice of f̂0 is tricky
because it determines the mesoscale dynamics (10-100 km) through the Rossby radius of deformation [16]. Choosing
a value of f0 thus sets the eddy scale and also influences wave propagation speeds. We choose to set f̂0 = 10−4 s−1

since we want to study in particular the mid-latitudes dynamics.

Simulations are run from January 1, 2000 to March 3, 2008. We consider a spin-up period of 2 years to allow the
large-scale circulation to be at equilibrium. In the following, the time period we consider is thus from January 1, 2002
to March 3, 2008 (∼5 year period). Averages of SSH and |U | are made over the entire simulations. Averages of sea
surface temperature (SST) during the winter are made for the months of December, January, and February.

We also compute the meridional heat transport of the Gulf Stream during the winter, defined by

heat transport =

∫ 0

−1000m

dz

∫ 60◦W

80◦W

dx ρ0cp〈vsT 〉t, (11)

where the integral is performed vertically and zonaly (i.e along the East-West direction —x is the zonal coordinate), T
is the temperature, ρ0 = 1030 kg m−3 is the mean density, cp = 3850 J kg−1 K−1 is the specific heat capacity, and 〈.〉t
is a wintertime average over the whole period. It thus gives an estimation of the heat transport (in Watts) varying in
latitude. We do the calculation between 30◦N and 40◦N. The domain considered for this calculation is shown in Fig. 4
(see black dashed rectangle).

We compare the simulation outputs with in situ and satellite data. Surface currents are derived from the NOAA 15
m-drogued drifters dataset. For further information on these data see [17] and [18]. Values of horizontal velocities
are averaged in bins of size 0.5◦ × 0.5◦ for the period 2002-2008. The median number of (us, vs) data per bin
is 1250, with about 5000 data per bin in the Gulf Stream region. The mean SSH is estimated by averaging the
absolute dynamic topography of the AVISO dataset supplied on a daily mercator grid for the period 2002-2008. This
product was produced and distributed by the Copernicus Marine and Environment Monitoring Service (CMEMS)
(http://www.marine.copernicus.eu).

4 Is the earth flat ?

The outputs from the BETA run shows a very good agreement with satellite data, as a clear zonal dipolar structure is
seen in the SSH (Fig. 2). This reflects the signature of the anticyclonic subtropical gyre of the North Atlantic [19]. In
FLAT, this circulation does not set up. Also, the near-equator circulation appears to be dominated by eddies. This is not
in accordance with satellite data, and is due to the fact that f does not have the correct value in this region. Indeed, on a
sphere, f → 0 at the equator, the geostrophic equilibrium (10) therefore does not stand, and no coherent eddies should
be seen.
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Figure 2: Mean SSH in the BETA simulation (top left), the FLAT simulation (bottom), and satellite observations
(top right). Averages are done over a five year period after a 2-year spin up. The BETA simulation outputs and
satellite observations are projected on a sphere, while the FLAT simulation outputs are presented on a North-Azimuthal
projection (following Fat Earth Society maps).
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Figure 3: Mean surface horizontal velocity |U | in the BETA simulation (top left), the FLAT simulation (bottom), and
the drifters dataset (top right). Averages are done over a five year period after a 2-year spin up. The BETA simulation
outputs and drifter measurements are projected on a sphere, while the FLAT simulation outputs are presented on a
North-Azimuthal projection (following Fat Earth Society maps).
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Figure 4: (left) Winter averages of the SST in the BETA and the FLAT run; black dashed area indicates the area in
which the heat transport is estimated. (right) Estimation of the heat transport induced by the Gulf Stream. Black solid
lines corresponds to the BETA simulation while black dashed line corresponds to the FLAT simulation. To allow a
finest comparison, simulation outputs are visualized with a Mercator projection.

The western part of the subtropical gyre is the Gulf Stream. Its signature is clearly seen in both the SSH (Fig. 2) and the
surface currents (Fig. 3) of the BETA simulation. This signature is in good agreement with drifter measured surface
velocities. The intensity and the width of the Gulf Stream are well reproduced near 30◦N, off the coasts of Florida,
with surface velocities reaching 2 m s−1. In the FLAT simulation, the Gulf Stream signature is not seen. Furthermore,
the retroflection of the Loop Current in the Gulf of Mexico [20], the production and the western propagation of Loop
Current rings in the Gulf of Mexico [21], Meddies at the Soutwest of Portugal [22], and Gulf Stream rings [23] are well
reproduced in the BETA simulation but not in FLAT (not shown).

From these two simplistic comparisons, one concludes that Earth must not be flat. If it were not, the basin-scale
circulation of the North Atlantic would disappears, and so would the Gulf Stream. The loss of such an intense current
would have impacts clearly visible on the North Atlantic climate. Indeed, the Gulf Stream carries warm tropical
water northward, particularly during winter (see Fig. 4). This creates a positive meridional heat transport [24]. This
latter phenomenon is important for the whole atmosphere dynamics [25] and the European climate [26]. In the FLAT
simulation, we observe that if the earth were flat, the meridional heat transport in the region of the Gulf Stream, between
30 and 36◦N, would be divided by a factor of 8 (see Fig. 4, right panel). As further evidence that the Earth is not flat,
one can put forth that European as well as east U.S. climate would be significantly different (and temperature most
likely cooler in winter) on a flat Earth.

5 Discussion: why does the sphericity matter so much ?

We have seen in a realistic context that the sphericity of the earth is of key importance for the large scale dynamics in
the ocean, and particularly for the occurrence of western boundary currents such as the Gulf Stream. Note that similar
observations could be made in other basins, such as the North Pacific, where the western boundary current occurring
there is the Kuroshio [27]. In this section, we use basic textbooks theories to illustrate why the sphericity of Earth
matters for the basin scale dynamics.

The occurrence of the North Atlantic subtropical gyre can be explained using the Sverdrup relation. As previously
mentioned, the ocean mostly gains energy from the wind stress. Assuming that movements are slow and with a large
horizontal extent (T � 1 day and L > 100 km), and considering a wind stress τ = (τx, τy), the horizontal components
of equations (8) become

{ − ρ0fv = −∂xP + ∂zτx
+ ρ0fu = −∂yP + ∂zτy.

(12)
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If we vertically integrate these equations over the whole water column (considering a flat bottom), taking the curl of the
result leads to

∂x(fU) + ∂y(fV ) = ∇× τ |z, (13)
where U = (U, V ) =

∫
dzρ0u represents the barotropic component of the velocity (i.e the part of the velocity which is

homogeneous throughout the whole water column). Considering the β-plane approximation (6) and the non divergence
of U leads to the Sverdrup relation:

βV = ∇× τ |z. (14)
Because the winds are mainly zonal, this can be simplified as

βV = −∂yτx. (15)
Integrating the non-divergence ∂xU + ∂yV = 0 zonally from west to east (with a reference U = 0 at the western part
of the basin) leads to an equation on the zonal velocity:

βU = (x− L) ∂2
yyτx, (16)

with x the meridional coordinate, and L the meridional size of the basin. Notice that integrating from east to west gives
a wrong result. This can be fixed by adding a bottom friction to equations (Stommel equations).

Above the North Atlantic, winds are from west to east in the northern part of the basin, and in the opposite direction
near the Equator. Following equations (15) and (16) thus leads to a theoretical anticyclonic barotropic circulation at the
basin-scale: the subtropical gyre. From this circulation results a positive anomaly of SSH. This is what we see for the
spherical Earth simulation in Fig. 2. On a flat Earth, β = 0, and equations (15) and (16) are no longer valid. The basin
scale circulation is not set up, even if the wind blows the same way. This can be seen in the FLAT simulation outputs.

In the primitive equations framework, a generalization of the Sverdrup relation (14) can be obtained by integrating
equations (8) —in which we add all friction terms— and cross-differentiating the result [28]. This gives the so-called
full barotropic vorticity balance equation:

∂Ω

∂t
=

A︷ ︸︸ ︷
−∇.(fU) +∇× τ |z︸ ︷︷ ︸

B

+

C︷ ︸︸ ︷
J(Pb, h)

ρ0
+∇× τ bot|z︸ ︷︷ ︸

D

+DΣ +AΣ. (17)

The left hand side of this relation is the temporal variation of the barotropic vorticity Ω = ∂xV − ∂yU . The terms A
and B are respectively the planetary vorticity advection and the wind curl. Because we consider long time averages,
∇.(fU) ≈ βV , and ∂Ω

∂t ≈ 0. The balance between these two terms is the Sverdrup relation (14). The term C is the
bottom pressure torque with J the Jacobian operator, Pb the pressure anomaly along a contour line of fixed topography,
and h the topography. This term represents the local steering of oceanic currents by topographic features. The term D is
the bottom drag curl. Finally, DΣ and AΣ are the horizontal diffusion term (induced by the horizontal advective scheme
of the numerical model), and the nonlinear advection term respectively. Details about the last term, and how each term
is computed from the model outputs can be found in [28].

We horizontally integrate the time averages of the different terms of equation (17) for the BETA and the FLAT
simulations (Fig. 5). The integration domain corresponds to the subtropical gyre of the North Atlantic observed in the
BETA simulation (a closed contour of streamfunction). The Gulf Stream is excluded from this domain, to only consider
the Sverdrup-type circulation.

In the BETA simulation, we mainly observe a balance between the wind stress and the planetary vorticity, as suggested
by the Sverdrup relation. In the FLAT simulation, because of the lack of β, the wind stress has to be compensated
by other terms: here by the bottom pressure torque. The small topographic features are thus key for the basin scale
circulation on a flat Earth.

In summary, the sphericity of the earth allows the basin scale circulation to set up, through a balance between the wind
stress and the planetary vorticity induced by the existence of β.

As seen in the calculation of equation (16), an asymmetry appears in the ocean when considering the west to east
direction or the east to west one. This is due to the propagation of Rossby waves, which transport energy at large scales
from east to west. To describe them theoretically, it is useful to simplify the primitive equations, to obtain the so-called
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Figure 5: Horizontally integrated terms of the barotropic vorticity balance equation for (left) the BETA simulation and
(right) the FLAT simulation. The domain for the integration is shown by the blue contour in the middle insert.

quasi-geostrophic model. It can be done by assuming a flow with T � 1 day, L > 100 km, and a small aspect ratio
(H/L� 1, with H the mean depth of the ocean). The development can be found in [5]. We consider here a one-layer
ocean (an ocean which is not stratified), for simplicity, with no bottom topography, and the β-plane approximation. The
governing equation reads:

dg
dt

[
∆Ψ− Ψ

R2
+ βy

]
= 0, (18)

where Ψ is the streamfunction (proportional to SSH, Ψ = gη/f0),R =
√
gH/f2

0 is the barotropic radius of deformation,
and dg

dt is the material derivative considering only the geostrophic velocities. Linearizing (18) around a rest state, and
introducing a perturbation of SSH as a monochromatic wave, gives the dispersion relation for Rossby waves:

ω =
−βk

k2 + l2 +R−2
, (19)

with k and l the zonal and meridional wavenumbers of the wave, and ω its pulsation. For large-scale motions
(k2 + l2 � R−2), this can be simplified as

ω = −βkR2, (20)

which is the dispersion relation of long Rossby waves. The most salient feature of this equation is that the group velocity
and the phase velocity of the wave are equal, c = −βR2, and strictly negative. This means that the wave as well as its
energy always travel toward the west. If the earth were flat, with β = 0, Rossby waves are absent from the ocean.

In the real ocean, the water column is stratified such that the water is heavier at the the bottom than at the surface. Thus,
one have to take into account the vertical density variations in the expression of the dispersion relation of long Rossby
waves. This can be done, in the simplest way, by replacing the barotropic radius of deformation R by the first Rossby
radius of deformation Rd = NH/f that takes into account the local value of stratification N , depth H , and Coriolis
parameter f . We refer the reader to [16] for a full description of Rd.

Long Rossby waves propagating westward are seen in the BETA simulation. Indeed, the Hovmöller diagram (time
versus space diagram) of the SSH at the latitude of the Gulf Stream (30◦N), shows a streak pattern orientated westward
(Fig. 6). The slope of the streaks is in good accordance with the theoretical prediction of the phase speed of long
Rossby waves. The time evolution of the SSH in the BETA simulation (not shown, see animation in supplementary
materials) shows a westward movement of mesoscale structures. This movement is explained by the occurrence of long
Rossby waves which advect eddies toward the west. As the energy is carried toward the west by Rossby waves, physical

10
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Figure 6: Hovmöller diagrams of the SSH along a line located at 30◦N (see inserts), for the BETA run (left) and the
FLAT run (right). The black bold line in the left panel indicates the phase line of a theoretical long Rossby Wave with a
phase velocity cRW = −β R2

d; Rd is an estimation of the First Rossby Radius of deformation near 30◦N from [16].

processes are intensified at the western boundary of the basin. This explains why the North Atlantic gyre is intensified
at the western boundary of the basin, forming the Gulf Stream. In the FLAT simulation, no Rossby waves are seen. No
Rossby wave can propagate because of the lack of β. The currents are not intensified at the western boundary, and
mesoscale structures are nearly stationary.

In summary, the sphericity of the earth makes the energy travel towards the west. This explains the westward propagation
of structures in the ocean as well as the western intensification of the oceanic currents.

6 Conclusion

With this study we have shown that a flat Earth cannot accurately reproduce the observed dynamics of the North Atlantic
Ocean. Indeed, on a flat Earth, numerous phenomena which have been intensively studied and observed in the past 70
years are not seen. Specific examples include the North Atlantic gyre, the Gulf Stream, the formation of mesoscale
eddies, and their propagation toward the west.

To be complete, it should be mentioned that the accuracy of the data and approximation of the governing equation of
motions as implemented in the models may be questioned by supporters of the flat Earth. Here, we have focused on
the Gulf Stream because its existence in the ocean is accepted by the Flat Earth Society. Explaining why the presence
of the Gulf Stream requires the sphericity of the earth thus appeared to be a straightforward way toward the global
re-acceptation of the sphericity of the earth.
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Titre : Impact de la topographie et de l’activité méso-échelle sur la dynamique du gyre subpo-
laire Nord Atlantique
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Résumé : Le gyre subpolaire Nord Atlantique
est une région cruciale pour l’océan et le cli-
mat. La circulation dans cette région est com-
plexe et fortement influencée par la topogra-
phie. Jusqu’à présent la dynamique a été étu-
diée principalement dans des modèles basses
résolutions ne résolvant que peu l’activité fine
échelle ainsi qu’avec une représentation gros-
sière de la topographie. Ici nous revisitons la
dynamique du gyre subpolaire Nord Atlantique
dans une simulation haute résolution avec des
coordonnées verticales suivant la topographie.
Cela permet de représenter de manière plus
réaliste l’activité méso-échelle ainsi que l’inter-
action entre le courant et la topographie.

Nous mettons en avant le fait que la dyna-
mique de grande échelle à l’intérieur du gyre
ne peut être décrite par l’équilibre classique de
Sverdrup. La source principale de vorticité cy-
clonique est liée à une activité tourbillonnaire
le long des courants de bord et à une activité
moyenne dans le Coin Nord-Ouest.
Nous montrons également l’importance du
terme non linéaire dans des dynamiques plus
locale comme dans le Rockall Trough. On
trouve dans cette région un anticyclone pro-
fond quasi-permanent dont la source princi-
pale de vorticité est majoritairement associé à
l’advection de vorticité par des anticyclones de
plus petite échelle.

Title: Impact of the topography and the mesoscale activity on the North Atlantic subpolar gyre
dynamics

Keywords: North Atlantic subpolar gyre, dynamics, bathymetry, meso-scale

Abstract: The North Atlantic Subpolar gyre
is important for the global ocean as a re-
gion of deep water formation. The circula-
tion in this area is complex and strongly in-
fluenced by the topography. the gyre dynam-
ics have been studied mostly with non-eddy-
resolving models and a crude representation
of the bottom topography. Here we revisit
the dynamics of the North Atlantic Subpolar
gyre using a new eddy-resolving simulation
with topography-following vertical coordinates
to better represent the mesoscale turbulence
and flow-topography interactions.
Our findings highlight that the large scale dy-
namics of the inner gyre cannot be described

by the classical Sverdrup dynamics. The main
sources of cyclonic vorticity are the non linear
terms due to eddies generated along eastern
boundary currents and the time-mean nonlin-
ear terms in the Northwest Corner.
We also show the importance of non linear
terms on more local dynamics such as the
Rockall Trough. In this area, a deep quasi-
permanent anticylonic eddy can be find. We
show that the main source of anticyclonic vor-
ticity is mostly due to the advection of vortic-
ity by anticyclonic submesoscale coherent vor-
tices generated by interaction of one branch
of the North Atlantic Curent with the eastern
Rockall Trough slope.
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