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Dans nos régions (Nord Est Atlantique), la structure thermique de 

la couche superficielle de l'océan qui concerne les premières dizaines de mè- 

tres, évolue suivant un cycle saisonnier. Alors qu'en hiver on observe une 

homogénéits verticale en température, avec le printemps commence la formation 

d'une structure thermique caractérisée par l'existence d'un gradient thermi- 

que bien marqué situé entre 10 m et 60 m de profondeur et surmonté d'une cou- 

che homogène en température. Ce gradient thermique, appelé thermocline, se 

forme au moment où la mer commence à gagner de la chaleur et résulte de la 

succession de périodes ens+oleillées (plus nombreuses) et de vents forts. Ce 

profil thermique subsiste jusqu'en automne et disparaît sous l'effet des: forts 

coups de vent et des pertes thermiques de l'océan. La structure thermique de 

la couche superficielle de l'océan redevient alors homogène. 

Ce cycle saisonnier dû B la prédominance des échanges énergétiques 

locaux à l'interface air-mer est bien connu par les océanographes physiciens. 

Depuis quelques temps et notamment avec le développement des modèles numé- 

riques, il est apparu un vif intérêt pour la prévision de la structure thermi- 

mique de la couche superficielle de l'océan. En effet, cette structure thermi- 

que conditionne 3 l'échelle synoptique ou saisonnière, plus ou moins directe- 

ment la naissance et l'entretien des phénomènes météorologiques (systèmes 

dépressionnaires ou anticycloniques). A ce titre, elle joue un rôle primordial 

pour la climatologie. Par ailleurs, l'évolution du profil thermique est d'une 

importance fondamentale pour la compréhension des processus de la production 

primaire. En effet, la thermocline en se formant peut isoler la couche homogène 

de surface des couches sous-jacentes et créer ainsi des conditions de stabilité 

qui peuvent favoriser les poussées planctonologiques quand l'énergie lumineuse 

et les sels nutritifs se révèlent suffisants. Cette production primaire étant 

le premier maillon de la chaîne alimentaire, conditionne l'ensemble de la pro- 

duction pélagique. De même, le champ sonore acoustique en mer dépendant direc- 

tement du champ de densité qui varie essentiellement avec la température, il 

est nécessaire de connaître l'évolution de la structure thermique pour évaluer 

la propagation des ondes acoustiques dans l'océan, Enfin, la connaissance de 

l'évolution de la structure thermique des couches superficielles de l'océan 

suivant une échelle spatio-temporelle relativement fine (quelques heures et 

quelques milles) permet de comprendre la formation des champs de densité. Sur 

une grande échelle d'espace, ces derniers vont créer des gradients de densité 

(dans les trois dimensions) qui vont engendrer des processus ~hysiques, de 



nature et d'échelle quasi-géostrophiques. Ces processus sont susceptibles d'in- 
L 

teragir plus ou moins fortement avec les processus unidimensionnels (POLLARD, 
E. 

1983 ; Mc VEAN et WOODS, 1980). Par ailleurs, ils sont responsables des mouve- 

ments a plus grande échelle d'espace et de temps qui vont gouverner la réparti- 

tion spatiale des paramètres océaniques. 

Dans ce travail, nous nous proposons d'apporter des éléments de ré- 

ponse quant au rôle déterminant joué par les échanges énergétiques Zi l'inter- 

face airmer sur l'évolution de la structure thermodynamique des couches super- 

ficielles de l'océan. Pour ce faire, nous chercherons a comprendre le mécanisme 
des processus physiques sur la dimension verticale engendrés par les phénomènes 

locaux. Ainsi, à partir des campagnes à la mer que nous avons organisées en par- 

tie, on a pu analyser les effets des échanges énergétiques a l'interface air- 

mer sur la formation et l'évolution du profil thermique vertical. Puis, pour 

quantifier les di£ f érents phénomènes, nous avons essayé de simuler cette évo- 

lution à l'aide de modèles numériques. A cause des multiples intérêts que revêt 

la connaissance de l'évolution des couches marines superficielles, il nous sem- 

ble important de considérer que les résultats de ces modèles ne doivent pas 

constituer une fin en soi, mais qu'ils peuvent être appliqués B la connaissance 

d'autres phénomènes. Ils constituent tout d'abord un outil qui permet de mieux 

comprendre et de quantifier certains processus physiques mis en jeu. A ce titre, 

ils fournissent des informations complémentaires de celles qui résultent, par 

exemple, des données expérimentales. Par ailleurs, en tant qu'outils de simula- 

tion (à condition qu'ils soient validés), ils doivent pouvoir être intégrés dans 

un modèle plus global et y fournir l'évolution de la couche marine superficielle. 

L'ensemble de ces modèles numériques unidimensionnels instationnaires dérive 

des équations générales de la théorie de la turbulence décrivant l'évolution des 

couches superficielles de l'océan, qui ont été exposées en détail (COANTIC, 

1978 ; KLEIN, 1980). Ne nous intéressant qu'a l'influence des phénomènes locaux, 

nous négligerons les effets d'advection horizontale ainsi que les effets induits 

par la propagation des ondes internes qui cependant, dans certains cas, peuvent 

avoir des interactions importantes avec les mécanismes induits par les conditions 

a l'interface air-mer (MAZE, 1983). Malgré tout, ces derniers processus physi- 

ques concernent une 6chelle spatio-temporelle différente de celle que l'on s'est 

fixée dans la présente étude, qui s'intéresse à des périodes pouvant aller de 

quelques jours B quelques semaines sur un domaine de quelques dizaines de milles. 



En ce qui concerne les modèles de simulation numérique, nous avons 

cherché à bienmettre en évidence le rôle et l'influence des différents pro- 

cessus physiques pris en compte, ainsi que la signification physique précise 

des hypothèses considérées. Dans ce contexte, nous avons analysé les résultats 

de deux types différents de modèles unidimensionnels instationnaires existant 

actuellement : le modèle de NIILER et KRAUS et celui de MELLOR et DURBIN. Ceci 

a permis notamment de mettre en évidence le caractère déterminant des condi- 

tions énergétiques locales B 1 ' interface air-mer pour 1 'évolution de la s truc- 
ture thermique des couches superficielles de l'océan. Pour tester la validité 

des hypothèses considérées dans ces modèles, nous nous sommes appuyés essen- 

tiellement sur la confrontation entre les résultats numériques et les mesures 

in bLtU.  Cette démarche constitue l'essentiel de notre apport et permet de ti- 

rer des enseignements précieux 2i la fois sur le caractère opérationnel des 

modèles de simulation et sur la méthodologie et la fiabilité des mesures en 

mer. On pourra remarquer dès à présent que ce dernier point est dans bien des 

cas largement en retard par rapport au savoir faire et à la mise en oeuvre de 

la modélisation numérique. 

Dans le contexte de cette démarche d'étude, l'utilisation de manière 

complémentaire de modèles numériques et de données expérimentales, nous avons 

tout d'abord examiné dans quelle mesure les processus unidimensionnels engen- 

drés par les échanges air-mer locaux étaient prépondérants dans l'évolution 

de la structure thermique des couches superficielles marines dans des zones 

au large. Deux zones sont étudiées : l'une est située en Méditerranée Nord 

Occidentale, l'autre dans l'Atlantique Nord-Est. En ce qui concerne la pre- 

mière, nous avons recueilli des données expérimentales au cours d'une campagne 

en mer (ATOCE) qui a lieu au printemps. Ces mesures sont donc représentatives 

de la période de formation et d'établissement de la stratification thermique 

en Méditerranée. En ce qui concerne la zone de l'Atlantique Nord, une campagne 

en mer (THERMOCLINE 77) s'est déroulée au début de l'automne. Cette fois, les 

mesures effectuées peuvent être considérées comme représentatives de la pério- 

de qui précède juste la destruction de la stratification thermique estivale. 

Ces deux ensembles de données expérimentales concernent donc, en fait, deux 

épisodes distincts' et relativement critiques de l'évolution de la structure 

thermique des couches superficielles océaniques. On a donc cherché à connaî- 

tre, pour chacune des deux périodes, quel était le rôle des processus unidi- 

mensionnels vis-à-vis des autres processus de nature bi ou tridimensionnelle 



dans l'évolution de cette structure thermique. 

Puis, fidèles 3 notre démarche d'étude, noua avons voulu savoir 

dans quelle mesure, en zone côtière, les processus unidimensionnels pouvaient 

être considérés comme prépondérants dans l'évolution de la structure thermique. 

Cette fois, les processus unidimensionnels résultent non seulement des échan- 

ges air-mer, mais également du frottement des courants de marée sur le fond. 

En présence d'une topographie variable, la structure thermique ne pourra donc 
I 

plus être considérée comme homogène horizontalement, B l'échelle de quelques 

milles à quelques dizaines de milles nautiques. Elle sera même fortement hété- 

rogène puisque l'on trouve des zones bien mélangées, et d'autres stratifiées, 

séparées par des zones à fort gradient horizontal de température qui sont les 

zones frontales ou fronts thermiques. Pour cette étude, nous avons donc orga- 

nisé une campagne en mer (DïNATLANT 80) qui a eu lieu au printemps en Mer 

d'Iroise au large de Brest. Nous avons ensuite établi et mis en oeuvre un mo- 

dèle numérique B partir du modèle NIILER et KRAUS, en tenant compte cette 

fois de l'effet des courants de marée. Les données expérimentales et les ré- 

sultats numériques ont alors été confrontés et interprétés de manière complé- 

mentaire, pour identifier les principaux mécanismes physiques mis en jeu dans 

la formation de la structure thermique en zone côtière au printemps. 

Dans les chapitres 1 et II, nous présentons un travail effectué en 

collaboration avec J.P. LE SAOS, portant sur la modélisation des couches super- 

ficielles de l'océan et sur la confrontation des résultats des simulations nu- 

mériques avec des mesures à la mer réalisées au cours des campagnes ATOCE et 

THERMOCLINE 7 7. 

Ayant mis ainsi en évidence l'importance des interactions a l'inter 
face air-mer, nous avons voulu savoir s'il en était de même pour la formation 

de la structure thermique en Mer d'Iroise, c'est l'objet du chapitre III. Pour 

évaluer les courants de marée en Mer d'Iroise, il nous a fallu étalonner et 

valider un modèle numérique qui avait déjB été utilisé par ailleurs (SALOMON, 

1980). Ce modèle bidimensionnel nous a permis d'évaluer les courants de marée 

avec une échelle spatio-temporelle relativement fine (Ax = Ay = 1 Mille ; 

At = 2 minutes). Ces mêmes courants ainsi que les échanges énergétiques à l'in- 

terface air-mer constitueront les données de la simulation numérique de la 

mise en place de la structure thermique de la Mer d'Iroise. Là aussi, les ré- 



sultats numériques ont été confrontés avec les mesures réalisées lors de la 

campagne a la mer DYNATLANT 80 ,  

A la fin de ce chapitre, nous analysons le problème des limites 

d'une étude unidimensionnelle en étudiant certains processus physiques bi et 

tridimensionnels résultant de la mise en place des zones frontales. 

Nous terminerons par un chapitre de conclusion reprenant l'ensemble 

des différents résultats auxquels nous sommes parvenus au cours de ce travail. 
- 





INTRODUCTION 

Dans ce chapitre, nous présentons les équations générales qui ser- 

vent a décrire l'évolution de la couche superficielle de l'océan. En fait, ces 

équations découlent des équations générales de la turbulence dont une présen- 

tation très détaillée a été réalisée entre autre par COANTIC (1978) pour l'in- 

terface air-mer et par KLEIN (1980) pour la couche marine superficielle. 

I 

Le rôle important attribué aux processus unidimensionnels dans 

l'évolution de la structure thermique marine conduit B admettre une hypothèse 

d'homogénéité horizontale qui revient à négliger les variations horizontales 

des grandeurs moyennes devant les variations verticales. Les modèles qui en 

résultent sont alors des modèles unidimensionnels instationnaires. 

Nous n'avons pas cherché à élaborer un nouveau modèle : il en existe 

déjà un nombre important, on en compte pas moins d'une vingtaine dans la réca- 

pitulation faite par ZILITINKEVITCH et al. (1  979). Notre propos est plutôt de - 
montrer qu'à l'aide des équations générales on identifie les processus physiques 

pris en compte par les deux grandes catégories de modèles : les modèles inté- 

graux qui supposent à priori l'existence de couches homogènes et ies modèles 

B hypothèse de fermeture locale qui, pour résoudre le systèmes des équations 

générales de la turbulence, supposent certaines paramétrisations des termes 

inconnus. 

Pour représenter chacun de ces types de modèles, nous avons choisi 

le modèle de NIILER et KRAUS (1977), pour la première catégorie et le modèle 

de MELLOR et DURBIN (1975) pour la deuxième catégorie.  ins si, dans un premier 

paragraphe, nous présentons la mise en équations de l'évolution de la struc- 

ture thermodynamique de la couche superficielle de l'océan. Ce paragraphe re- 

prend des arguments déjà développés par de nombreux auteurs. Toutefois, ici, 

on précise la signification physique et 1' incidence des hypothèses faites 

en particulier sur les échelles de temps et d'espace. Par ailleurs, à partir 

de l'examen des équations énergétiques, on tente de cerner les mécanismes phy- 

siques qui gouvernent l'évolution des couches superficielles océaniques. Les 

deuxième et troisième paragraphes sont consacrés 3 l'exposé des principes 

théoriques particuliers B chacun des deux modèles ainsi qu'à la mise en oeuvre 



I de l eu r  résolu t ion  numérique. En p a r t i c u l i e r ,  B l a  lumiere de l a  discussion 
t 

du premier paragraphe, on essaye de préc iser  l e s  principaux processus physi- 

ques p r i s  en compte dans chaque type de modèle. Ceci cons t i tue ,  e n t r e  autre ,  

une amélioration par rapport  3 l a  présentat ion qui a v a i t  é t é  f a i t e  par J.P. 

LE SAOS dans l e  cadre de s a  thèse  de 3ème Cycle, t r a v a i l  que nous avions ef- 

fec tué  en commun. 



1. MISE EN EQUATIONS ET DISCUSSION SUR LES MECANISMES PHYSIQUES 

1) Equations générales 

L'évolution du milieu marin, en fonction du temps e t  de l'espace, 

e s t  décr i te  à l ' a ide  d'un ce r ta in  nombre de variables qui sont l a  masse volu- 
+ 

mique p ,  l a  pression P, l a  température 8, l e  rayonnement R e t  l a  v i t esse  8. 
Pour l'ensemble de ce t t e  étude, nous supposerons que l e s  e f f e t s  induits  par 

l a  s a l i n i t é  S sont négligeables par rapport B ceux des autres variables. 

Le repère chois i  e s t  un repère cartésien,  orthonormé Ox, Oy, Oz, 

où Oz s u i t  la  ver t ica le  ascendante, Ox e t  Oy sont d i r igés  respectivement vers 

1 ' ~ s t  e t  l e  Nord. Tous l e s  f lux thermiques seront comptés positivement dans l e  

sens des z croissants. 

Ces variables doivent v é r i f i e r  certaines équations instantanées 

qui  représentent l e s  l o i s  physiques suivantes : 

Etat  

Conservation de l a  masse 

Conservation de l a  quanti té de mouvement 

Bilan radia t i f  

Conservation de 1 'énergie 

Ce système d'équations instantanées décrivant l 'évolution de l a  

s t ructure  marine e s t  t rop compliqué pour ê t r e  u t i l i s e  t e l  quel. On do i t  donc 

l e  s impl i f ier  en u t i l i s a n t  un ce r ta in  nombre d'hypothèses générales qui sont 

l e s  suivantes : 

Cette approximation repose sur  un ensemble d'hypothèses (COANTIC, 

1978) dont nous retiendrons principalement l a  suivante : l e s  variables ther- 

modynamiques (p, P, 8) s 'écartent  peu des valeurs qu'el les auraient par rap- 

port  1 un e t a t  de référence (pop PO, Bo) où l'océan s e r a i t  au repos e t  d'en- 

tropie constante. 

Grace 1 c e t t e  approximation e t  aux conséquences qu ' e l l e  engendre, 

nous pouvons écr i re  : 



où a est le coefficient d'expansion thermique. 

- :assage aux variables moyennes 

L'ensemble des processus océanographiques couvre une gamme d'échelle 

de temps très vaste (quelques secondes a quelques années). Cependant, on admet 

couramment qu'il est possible de d6composer ces processus corne la sonnie d'und 

fluctuation turbulente (gchelle de temps inférieure B la minute) et d'une varia- 

tion B plus long terme (de l'ordre de quelques heures). Il serait donc possible 

de trouver une période T qui soit grande devant l'échelle de temps des fluctua- 

tions turbulentes et petite devant les temps de variation B plus long terme. Ce- 

ci implique que les deux phénomènes d'échelles diffgrentes soient clairement 

séparés, ce qu'on supposera être le cas dans la suite de l'exposé. 

Cette hypothèse permet de décomposer chaque variable en une valeur 

moyenne et une fluctuation turbulente dont on supposera la valeur moyenne nulle. 

Ainsi : 

L'opérateur de moyenne étant défiai par : 

t + T/2 - 1 
6 = -  J C d t  

T 
t - T/2 

où F est une variable quelconque et T est l'échelle de temps caractérisant le 

minimum dans le spectre d'énergie. 

Grâce B cet ensemble d'hypothèses, le système d'équations instan- 

tanées décrivant l'évolution de la structure marine se simplifie en un système 

d'équations moyennes ou système d'équations aux moments d'ordre un : 

- Equation d'état 



- Equation de continuité 

- Equation de quantité de mouvement 

- Equation d'énergie en termes de température 

Dans lesquelles u et k sont les coefficients de viscosité molécu- 
laire de la quantité de mouvement et de la chaleur et C la chaleur spécifique 

P 
a pression constante. On remarquera que la notation d'indices d'EINSTEIN rem- 

DC place Ira notation vectorielle. Enfin, on définit l'opérateur - ( 5  étant une 

variable quelconque) par : Dt 

Ce. sytème de six équations n'est pas fermé puisqu'il comporte en - - 
plus des quatre grandeurs moyennes inconnues Bi, O, les moments du second - 
ordre inconnus U ' ~ U ' ~  et O'u' 

j 

Une méthode classique, pour résoudre ce système est de trouver un 

nouveau système d'équatibns d'ordre deux B partir des systèmes d'équations . 

précédents. Ainsi, si l'on soustrait respectivement les équations du système 

instantané aux équati0ns.d~ système du premier ordre, on obtient le système 

d'équations dit d'évolution des fluctuations qui sert d'intermédiaire pour 

obtenir le système d'équations d'évolution des moments du second ordre. Ce 
. . 

nouveau système est obtenu en appliquant l'opérateur de moyerine aux équations 

des fluctuations après les avoir multipliées terme a terme par les fluctua- 



tions turbulentes correspondantes (COANTIC, 1 978) . 

- Equation du tenseur de Reynolds 

axa  axa 

E* faisant la s-e des trois équations du tenseur de Reynolds 

correspondant 3 D(ut iu'i) /Dr, il est possible d'obtenir l'équation de 

l'énergie cinétique turbulente e2 - 112 pO (ufiu' I ) .  

- Equations des moments liés aux fluctuations de température 
- 

D (u'~@') a - - aÜi el - e u  - + u'.u' a0 - +- (ut iu 
~t ax. j j ax. j ax 

J J j 



On voit apparaître dans ce système de nouvelles inconnues : des mo- 

ments d'ordre trois, des moments liés aux fluctuations de pression et des corré- 

lations entre dérivées spatiales de fluctuations. Il est donc nécessaire pour 

résoudre ce nouveau système d'effectuer des hypothèses de fermeture. En fait, 

l'intérêt d'un tel système est de mettre en évidence les mécanismes physiques 

qui interviennent dans les processus de transfert turbulent. 

2) Equations d'évolution de la couche superficielle de l'océan,, 
1' 

Pour résoudre le système d'équations précédent, il est nécessaire de 

formuler de nouvelles hypothèses. Dans cette étude, on se limite ii la représen- 

tation de l'effet des conditions météorologiques locales sur la structure ther- 

mique et dynamique des couches superficielles de l'océan. Ceci signifie que les 

effets d'autres phénomènes comme ceux d'advection verticale due 3 "1'Ekman 

pumping", ceux d'advection horizontale de masses d'eau de caractéristiques dif- 

férentes, l'effet des gradients de pression et de densité horizontaux qui en- 

gendrent les mouvements quasi-géostrophiques de type barotrope et barocline, 

ne sont pas pris en compte. L'échelle de temps associée aux conséquences de ces 

phénomènes sur la structure thermique et dynamique des couches superficielles 

de l'océan est généralement de l'ordre de quelques dizaines de jours, alors que 

pour les effets des conditions météorologiques locales, elle est de l'ordre de 

quelques heures. Néanmoins, il faudra essayer de vérifier que ces derniers méca- 

nismes physiques, les seuls pris en compte dans cette étude, sont bien les phé- 

nomènes prépondérants qui gouvernent l'évolution de la structure marine, à con- 

dition que l'échelle de temps ne dépasse pas quelques jours ou quelques dizaines 

de jours. 

De plus, les conditions météorologiques locales B la surface de la 

mer varient d'un point B un autre du fait de la structure spatiale des cen- 

tres d'action atmosphériques. L'hypothèse d'uniformité horizontale des condi- 

tions météorologiques locales n'est donc vérifiée que si l'échelle horizontale 

d'espace est limitée B quelques dizaines de milles nautiques. Au-delà, il faut 

tenir compte de l'hétérogénéité spatiale des échanges air-aer qui va influen- 

cer en particulier, les gradients de densité et de pression horizontaux et 

provoquera une réponse quasi-géostrophique de l'océan qui concerne des échel- 

les de temps de variation bien plus grande. Enfin, le fait de ne considérer 

que les seuls effets des échanges air-mer locaux conduit également a ne pas 



tenir compte de l'effet des ondes internes de période semi-diurnes (liées B 

la marée) ou de période inertielle. 

Ainsi, les échelles d'espace et de temps considérées dans cette . 
Btude concernent quelques dizaines de milles nautiques dans le plan horizon- 

tal, 100 Q 200 m sous la surface de la mer, dans le sens vertical et quelques - 
dizaines de jours. En première approximation, on pourra donc adopter une hy- 

pothèse d'homogénbité horizontale. 

Cette hypothèse signifie que les variations de toutes les variables 

(y compris la pression) dans le plan horizontal ont lieu à une €chelle trSs 

grande par rapport aux variations verticales. Ainsi, il est possible de négli- 
a a 

ger les dérivées partielles - et - des grandeurs moyennes devant les dé- 
axa ay 

rivées partielles verticales 2. 
a z 

Les équations qui en resultent par simplification des systèmes 

d'équations précédents sont les suivantes : 

x Equatioasaiur moments du premier ordre ---- 
- Equation de continuité 

- Quantité de mouvement 

où f = 2Q sin 4 teprésente le paramètre de Coriolis. 



- Equation de température 

x Equations aux moments du second ordre 

- Equation du tenseur de Reynolds 
- 

a utiul. 
a ( 1  ) - uti. aEI + u1 AL- = - -  

at a~ i J ax 
j 

j ax. 
1 

(A) (BI (Cl 

- Equations des moments liés aux fluctuations de température 



On pourra se reporter à KLEIN (1980) pour la signification physique 

de chacun des termes de ces équations ; rappelons seulement les différentes 

catégories : 

(A) : termes de tendance 

(B) : transport turbulent 

(C) : moments liés aux fluctuations de pression 

(D) : termes dissipatifs 

(E) : termes de production dynamique 

(F) : termes de production gravitationnelle 

(G) : effet des forces de Coriolis 

3) Mécanismes physiques mis en jeu 

Les équations aux moments du premier ordre font apparaître claire- 

ment les effets qui n'ont pas été considérés à cause des hypothèses retenues. 

Ce sont essentiellement les processus d'advection horizontale et verticale. 

De plus, les effets des ondes internes ne sont pas pris en compte. 

La signification physique des différents termes des équations des 

moments du second ordre a été discutée par COANTIC (1978). 11 nous paraît 

toutefois utile de rappeler les principaux mécanismes physiques qui gouver- 

nent l'évolution des couches superficielles de l'océan. Ces mécanismes sont 

révélés par l'examen des équations de llEnergie Cinétique Moyenne (E.C.M.), 

de 1'Energie Cinétique Turbulente (E.C.T.) et de 1'Energie Potentielle (E.P.). 

L'équation d'évolution de 1'E.C.M. est déduite des équations de quantité de 

mouvement en multipliant ces derniers terme 3 terme par les grandeurs moyen- 

nes correspondantes. 

LIE.C.T. est définie par : 

son équation d'évolution se déduit des équations du tenseur de Reynolds. 

L'équation d'évolution de 1'E.P. est établie en multipliant l'équation de 

température par - gaz. 

Les trois équations obtenues sont les suivantes : 



- Energie cinétique moyenne (E . C. M. ) 

- Energie cinétique turbulente (E.C.T.) 

- Energie potentielle (E.P. ) 

Ces trois équations énergétiques contiennent trois sortes de termes 
a@ ae2 a - 

différents. Outre les termes de tendance [-at, 7 et - (- po g a Oz)], at 
on remarque des termes de transport et des termes de transformation. Ces deux 

dernières catégories de termes expriment deux mécanismes entièrement diffé- 

rents : 

- Les termes des membres de gauche représentent un transport d'une 
forme déterminée d'énergie d'un point à un autre, ils s'expriment en fonction 

de la divergence du flux correspondant. 

- Les termes des membres de droite révèlent une transformation 
d'énergie d'une forme B une autre. Ainsi, certains termes se retrouvent avec 

des signes opposés dans deux équations différentes. On remarquera notamment - av -Z- + TT -1 par qu'il y a transformation dlE.C.?l. en E.C.T. - po [m az a z 
le mécanisme physique de l'interaction entre les tensions de Reynolds et le - 
cisaillement vertical de courant et transformation dfE.C.T. en E.P.(po g a O'w') 

par le travail des forces gravitationnelles. 

Il est intéressant d'examiner les sources de ces différentes éner- 

gies mécaniques. Il s'agit en fait des flux dVE.C.M. et dtE.C.T. donnés par 



I 

les conditions B l'interface air-mer. On peut écrire : 
I4 

Le flux d'E.C.T. est paramétrisé, B partir de considérations d'ana- 

lyse dimensionnelle, en fonction de U* (vitesse de friction), m est une cons- 

tante. Ce flux représente en fait le flux d'E.C.T. produit par le déferlement 

des vagues de surface de courtes longueurs d'onde. On voit donc d'aprss ces 

équations que l'évolution de la structure thermique et dynamique des couches 

superficielles océaniques est principalement gouvernée par l'interaction vent- 

courant de surface, qui représente aussi l'énergie apportée par le vent à la 

mer, et par le flux dVE.C.T. produit par les vagues de surface. 

On remarquera que dans cette discussion les effets des flux turbu- 
' 

lents de chaleur à l'interface airmer et des flux radiatifs n'apparaissent 

pas explicitement comme sources d'énergie mécanique. La raison est la suivan- 

te : 1'E.P. définie préc6demment ne peut pas être totalement transformée (> O 
* 

ou < O) en E.C.T. Ainsi, quand tout est mélangé verticalement et en l'absence 

de flux turbulent ou radiatif de chaleur en surfa&, la masse d'eau est dans 

un état neutre, 1'E.P. est non nulle, mais il ne peut y avoir de transforma- 

tion d8E.C.T. en E.P. (puisque = O). En fait, c'est l'écart entre 1'E.P. 

existante et 1'E.P. correspondant 3 un état neutre qui sera susceptible d'être 

transformé (> O ou < O) en E.C.T. La présence de flux.de chaleur en surface 

va augmenter ou diminuer 1'E.P. de la masse d'eau (correspondant 3 un état 

neutre). La variation de l'écart entre 1'E.P. existante et l'E.P. relative 

B un état neutre fait alors apparaître explicitement les flux de chaleur 

en surface. Ceci signifie que 1'E.P. B considérer dans le cas d'un flux de 

chaleur non nul en surface, est non plus 1'E.P. totale, mais la différence 

entre cette énergie et celle qu'aurait le système si tout Stait mélangé ins- 

tantanément. Cette 6nergie potentielle disponible ou utilisable est aussi ap- 

pelée énergie potentielle de mélange. Sa derivation est exposée dans le para- 

graphe suivant ; et on verra qu'elle fait apparaître explicitement les flux 

de chaleur en surface. 

On retiendra simplement ici que les mécanismes physiques exterieurs 



qui gouvernent l'évolution de la structure thermique et dynamique des couches 

superficielles de l'océan sont principalement l'interaction vent-courant de 

surface,' lé flux dtE.C.T. produit par les vagues de surface et les flux tur- 

bulents et radiatifs de chaleur B la surface de la mer. 

Par ailleurs, il apparaît B l'issue de cette brève discussion que 

l'équation de 1 'E.C.T. rgvéle les principaux mécanismes physiques mis en jeu 

au sein de la couche mélangée et de la thermocline. L'évolution spatiale et 

temporelle de ces mécanismes dans le cas de "forcings" atmosphériques variés 

a €té étudiée par un certain nombre d'auteurs, en particulier WARN-VARNAS et 

PIACSEK (1979), KUNDU (19801, KLEIN et COANTIC (1981). Nous analyserons et 

utiliserons ces résultats dans la suite de ce travail. Ceci souligne.et expli- 

que l'importance accordée P lV6quatioa de 1'E.C.T. dans la plupart dis modèles, 

notamnent les modèles intégraux. 

4) Equation de l'énergie potentielle de mélange 

L'énergie potentielle de mélange caractérise le degré de stratifi- 

cation d'un profil thermique. Cette énergie V est la différence d'énergie po- 

tentielle de pesanteur de ce profil thermique avec un €tat de référence (ou 

neutre) ayant le même contenu thermique (même masse), mais étant complètement 

mélangé (SL-SON, 1978). 

D étant la profondeur à partir de laquelle le profil thermique n'est plus 

affecté par les processus physiques considérés. 
A - 
p est la valeur moyenne de P sur la profondeur D. 

Oa peut 6crire B chaque niveau z : 
a - 

P ' P + P ,  



i a! * représente la v i tesse  de variat ion de l a  densite 1 chaque a t  (r 

niveau z, provoquée par l e  melange turbulent e t  l a  distr ibution non uniforme L 

suivant l a  profondeur du rayonnement so la i re  R(z) e t  des pertes de chaleur. E 

A 

3: i - represente l a  var ia t ion de densité qui s e r a i t  due 1 une di- a t  
l a ta t ion  (ou contraction) du volume élémentaire dv, a chaque niveau z, provo- 

quée par l ' ac t ion  du rayonnement e t  des pertes,  l e  bilan thermique é tant  sup- 

pose r épa r t i  uniformément sur toute la  profondeur. 

a v  
La  variat ion d'énergie correspond donc bien 1 une Bnergie po- 

t e n t i e l l e  de mélange uniquement, l ' é t a t  i n i t i a l  e t  l ' l t a t  f i na l  é tant  calculés 

pour une même colonne élémentaire. 

En considérant l 'équation d ' s t a t  e t  en négligeant l ' e f f e t  du se l ,  on peut 

l c r i r e  : 

-X 
g a L  

a0 z - dz + P, ga 
a t  . a t  

A 

a0 I % dz e t  e.n u t i l i s an t  l16quation'de température Sachant que - =  - 
on a : 

a t  D 

A 

a0 
3 1 -  

P + R(0) 

a t  P, C D 
P 

P : pertes de chaleur 3 l a  surface, comptées positivement vers l e  haut 

R(o) : rayonnement so la i re  arrivant 3 la surface 

Soit  en développant e t  en négligeant l e s  termes dépendants de l a  d i f fus iv i té  

moléculaire : 



En intégrant et en supposant que R(-D) = O' : 

+ le terme A représente la production ou consoiation d'énergie cinétique tur- 

bulente par interaction entre le mouvement turbulent et les forces gravitation- 

~elles. 
- - * -le terme (BI est négatif et repr6sente une diminution d' énergie potentielle 

due a la façon dont le rayonnement est absorbé en fonction de la profondeur 
Z (a). Dans le cas où le rayonnement décroit de façon linéaire (R(z) - R(o) - 
D 

+ R(o)), fDO R(z) dz - - R(o), le centre de gravit6 G de la masse d'eau res- 2 
te fixe et il n'y a pas de variation d'énergie potentielle due au rayonnement 

(b) (voir schéma ci-dessous). 

2 dans le cas d'un refroidissement P > O, le terme (C) est positif et représen- 

te une augmentation d'énergie potentielle lorsque l'on passe d'un profil ther- 

mique où les pertes sont réparties de façon homogène sur toute la profondeur a 
un profil thermique où celles-ci restent en surface. 
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5) Détermination des conditions aux l imites 

AprSs avoir dé f in i  l e  système dt€quations servant P décr i re  l'évo- 

lu t ion  de la s t ructure  marine super f i c ie l l e  e t  aprés avoir analysé l e s  méca- 

nismes physiques d é c r i t s  dans ces équations, il e s t  necessaire de connaître 

les conditions aux l imi tes  pour pouvoir résoudre ce  système. Ainsi, il fau t  

pouvoir évaluer a chaque ins tan t  l a  valeur des différentes conditions B l ' in-  

t e r face  air-mer d'une pa r t  e t  B l a  profondeur z = -D d'autre part ,  t e l l e  qu 'e l le  . 
1 

a été déf in ie  au paragraphe précédent. 

a )  Conditions à l ' interface air-me; 

- Dans l ' a i r  au niveau de  l a  surface de l a  mer 
c - - -  

11 e x i s t e  essentiellement quatre processus physiques gouvernant l e s  

€changes d'énergie P l a  base de l a  couche atmosphérique : 

i Un t r a n s f e r t  mécanique produit par l e  vent. La tension du vent au 

niveau des vagues peut se décomposer en une t ra înée  de forme e t  un frottement 

visqueux. Ces deux mécanismes vont engendrer respectivement des vagues e t  un 

courant de dérive. La p a r t  d'énergie cédée à chacun de ces deux processus e s t  

encore mal connue (REVAULT D'ALLONNES, 1978). On pourra nBanmoins exprimer 

' l a  tension du vent en fonction de la  masse volumique de 1 ' a i r  p de l a  vi tes-  a' 
se de l ' a i r  a 10 mètres au-dessus de l 'eau U l o  e t  d'un coeff ic ient  de f ro t te-  

ment C l 0  : 

Ainsi, l a  détermination pratique de c e t t e  tension dépend de l a  va- 
-4 

l e u r  adoptée pour Clo.  Des valeurs var iant  en t re  IO. 10 e t  25. IO-' ont é t é  

proposées par d i f fé ren t s  auteurs. Nous u t i l i se rons  l a  formule de COANTIC (1978) : 

clo - (1  + 0,Oi ÜlO) . lom3 avec Ülo en i l s  

x Des t r a n s f e r t s  r a d i a t i f s  (Figure 1 a)  qui peuvent se  décomposer 

comme la samne du rayonnement de courtes lougueurs d'onde Q (bilan du rayon- 

nement s o l a i r e  incident  Qs e t  r é f l a c h i  Q= par l a  surface de l a  mer) e t  du 

rayonnement de grandes loagueurs d'onde \ (bi lan du rayonnement thermique 

. . 



émis par l'atmosphare Qa e t  de c e l u i  émis par l a  surface de l 'océan Qb) . Pour 

évaluer chacun des termes de ce b i l a n  r a d i a t i f  B l a  base de l'atmosphère, on 

a l e  choix en t re  l a  mesure d i r e c t e  e t  l ' es t imat ion  B l ' a i d e  de formules p lus  

ou moins empiriqu'es. Nous reviendrons dans l e  chapi t re  suivant  su r  l e s  d i f f i -  

cu l t é s  que rencontrent l e s  mesures à l a  mer e t  nous exposons présentement l a  

-méthode d'estimation p a r t i r  des formules semi-empiriques. Dans l ' é tude  bi- 

bliographique que nous avions effectuée (MARIETTE, 1977), nous présentions 

un grand nombre de formules proposées par d i f f é r e n t s  auteurs  pour determiner 

l e s  d i f f é r e n t s  t e h e s  du b i l a n  r a d i a t i f .  A l 'heure a c t u e l l e  nous avons retenu 

l e s  r e l a t ions  suivantes à p a r t i r  de  c e l l e s  recommandées par LAEVASTU (1960). 

- Rayonnement s o l a i r e  de courtes  longueurs d'onde (0,3 p < X < 3 p) 

Qs = Q ~ s  (1 - 1, 1718 . 1 0 - ~  c3) wlm2 
avec C, nébulosi té  en octas  e t  Qos l e  rayonnement s o l a i r e  a r r ivan t  à l a  sur- 

face  de l a  mer par c i e l  c l a i r . ,Ce  dernier  terme e s t  &valu8 3 p a r t i r  des cons- 

t an tes  astronomiques e t  d'un coe f f i c i en t  de t rouble  atmosphérique moyen, sui- 

vant l a  méthode proposée par DûGNIAUX (1975). Ce coe f f i c i en t  a été évalué à 

4,2 pour le  Golfe de Gascogne e t  l 'oues t  Bretagne. Pour le  rayonnement r é f l é -  

c h i  de courtes  longueurs d'onde, nous suivons les' recommandations de CALATHAS 

(1970) qui  préconise P - 0,07 Qs. Cet te  valeur  provient des mesures que l 'au- 

teur  a effectuées sur  l a  bouée l abora to i r e  en Méditerranée e t  sur l a  plate- . 

forme du "parfond" au l a rge  du Havre. Une formule s imi la i r e  a v a i t  é t é  proposée 

par BUDYKO e n  1956. 

- Rayonnement de grandes longueurs d'onde (3 p < X < 50 p) . 

.. 
Nous u t i l i s e rons  l a  formule proposée par LONNQUIST (1954) e t  conseil- 

l é e  par  LAEVASTU (1960) : 

Qn - Qon (' - 0,095625 C) w/m2 

avec Qon = 143,8 - 0,9 es - 46 Hum, le rayonnement par c i e l  c l a i r ,  0. l a  tempé- 

ra ture  de surface de l a  mer en O C  e t  Hum, l 'humidité r e l a t i v e  en X .  

x Les t r ans fe r t s  turbulents  de chaleur const i tués par  l a  somme du 
a 

3 f l u x  de chaleur sensible Qc e t  du flux de chaleur l a t e n t e  Qe accompagnrnt l'éva- 

oorat ion ou la  condensation. L'évaluation de ces f lux  peut ê t r e  r é a l i s é e  2 par- 
. . 



tir de l a  méthode des p ro f i l s  qui necessi te l e s  mesures de température de l ' a i r  
. 

e t  de tension de vapeur B plusieurs niveaux pour déterminer respectivement Qc 

e t  Qe. Cependant, en mer, il e s t  plus f ac i l e  d ' u t i l i s e r  la  méthode aérodynami- 

que globale qui permet de determiner Qc e t  Qe à pa r t i r  des valeurs moyennes de 

vent, de tension de vapeur, de température de l ' a i r  à un niveau de référence 

f ixé  par convention à z = 10 m, e t  de la  temperature superf ic ie l le  de l a  mer. 

Les formules a in s i  proposées par LAEVASTU (1960) sont l es  suivantes : 

avec : Le : chaleur l a ten te  de vaporisation # 

LG = 2495 - 2,3826 Qs J/kg 

U1O : vi tesse  du vent à 10 m en m/s 

es : pression de vapeur saturante à l a  température de l a  surface 

de la mer 

el0 : pression de vapeur d'eau 3 10 m 

810 : température de 1 'a i r  B 1 0 m 

, - Dans l 'eau au niveau de l a  surface --------- 
A l a  surface de l a  mer l e s  t ransfer ts  à considérer, comprennent 

-C 
essentiellement un f lux turbulent de quantité de mouvement T,, un f lux Nr- 

bulent ver t i ca l  de chaleur sensible Q ' ~  e t  un f lux radia t i f  de courtes lon- 

gueurs d' onde Pénétrant dans 1 ' eau R(z). Nous avons donc : 

O 
- ( z ' o - )  TG = - -p u'w - ( 2 - O - )  Tye = - P O  v w - 

Q', - Po C Q'w' (2  * 0-1 
P 

Le f lux rad ia t i f  R(z) pénétrant dans l 'eau e s t  paramétrisé à pa r t i r  

. - O .  ' du f lux radia t i f  à l a  surface R(o) e t  du coefficient  d'extinction k(z)  : 



Le coefficient d'extinction k(z) dépend de l a  profondeur e t  de l a  

turbiditg du milieu ; sa  valeur e s t  donc essentiellement variable. La connais- 

sance de ce t t e  valeur revêt une importance toute par t icul ière  car e l l e  va dé- 

terminer l a  répart i t ion ver t ica le  de l 'énergie radiative absorbée par l a  mer. 

La meilleure évaluation possible e s t  sans nul doute l a  mesure di recte  à l ' a ide  

d'une photopile sous-marine, bien que JERLOV (1968) a i t  dom6 des valeurs ty- 

pes du coefficient  d'extinction en fonction d'une c lass i f icat ion optique de 

1 'eau. 

- & l ' i n t e r f a c e  air-mer 

Etant donne qu ' f l  ne peut y avoir accumulation de chaleur e t  de 

quantité de mouvement à l ' i n te r face  air-mer, on do i t  avoir éga l i t é  entre  l e s  

f lux exprimés dans l ' a i r  B proximité des vagues e t  ceux exprimés dans l 'eau 

à la surface (z - 0). 

. Pour l a  chaleur : 

Q + Qt, + Qe + Q, = Q I c  + R(o) 
puisque Q - R(o) 

Le bilan P = \ + Qe + Qc correspond l e  plus souvent à une per te  

chaleur pour l'eau, avec l a  convention de signe f a i t e  i c i ,  il aura donc 

une valeur positive. 

. Pour l e s  quantités de mouvement : 

b) Conditions 2L 1~_~5gm~ndeur z = -D -. 

La profondeur D correspond à l a  limite inférieure de notre domaine 

d'étude. Cette profondeur e s t  choisie de t e l l e  sor te  que les  échanges a l ' in-  



terf ace air-mer n'aient plus d'influence B cette  immersion. On pourra donc 

écrire : 
I l z  = -D = = I z  = -D = 0 

C 

Figure 1 a 

SOLAIRE INFRA ROUGE- 

incident réfléchi 

air 

eau 
R 

Figure 1 a : .. . Echanges radiat i fs  à 

Figure 1 b 

LR 1 ' interface air-mer (d'après OANTIC, 1978). 

Figure 1 'b : Bilan thermique à 1' interface air-mer (d'après COANTLC, 1978) 

Figure 1. c : 
a .  

Principe d'un modèle à couche homogène. 



II - MODELES DE SIMüLATION DE L'EVOLUTION DE LA COUCHE SUPERFICIELLE 
DE L'OCEAN 

1) Définition et intérêt dlun.modèle de simulation 

Nous avons présenté précédemment le système'd'équations qui pouvait 

décrire l'évolution de la couche superficielle de l'océan dans le cas oii celui- 

ci pouvait être supposQ homogène horizontalement. La mise en place de ce systè- 

me d'équations m u s  a permis de préciser la signification physique des hypo- 

thèses effectuées et de discuter des mécanismes physiques gouvernant l'6volu- 

tion des couches marines superficielles soumises aux échanges océan-atmosphère 

locaux. 

De plus, nous avons rappelé les conditions aux limites nécessaires 

à la résolution de ce système d'équations. Pratiquement, nous avons vu que 

pour connaître ces conditions il suffisait d'estimer à tout instant les flux 

turbulents et radiatifs dans l'air à la surface de la mer. 

Cependant, pour résoudre le système dfZquations exposé au paragra- 

phe précédent, il est essentiel de disposer de méthodes permettant d'expliciter 

les flux turbulents de, manière à fermer le système et en choisissant une métho- 

de de fermeture du système, on définit un type de modèle. Plusieurs méthodes 

sont possibles : .' -. 

. . 

- Modèles de turbulence avec fermeture au niveau des moments du se- 
cond ordre ou d'ordre supérieur. Les moments d'ordre le plus élevé sont expri- 

més en fonction des moments d'ordre inférieur à l'aide de relations semi-empi- 

riques faisant intervenir des constantes considérées comme universelles. 

- Modèles avec fermeture des équations de la turbulence au niveau 
des moments du premier ordre. On paramétrise les flux turbulents par : 

Le problsme revient à déterminer les coefficients de diffusion turbu- 

lente et %. 



- Modèles à couche homogène. 0 ,  u, v sont supposés constants dans 'h 

la couche de mélange, ce qui rend possible une méthode d'intégration sur la d 

verticale. Les transports turbulents s'expriment en fonction des quantités 

moyennes et des conditions aux limites. L'équation d'énergie cinétique turbu- 

lente intégrée sur la verticale sert de base à la fermeture du système d'équa- 

tions. 
- 

Ainsi se pose le choix du type de modPle. En effet, tous les modè- 

les nécessitent un certain nombre d'hypothèses de fermeture du système d'équa- 

tions. Ces hypothèses font intervenir des coefficients déterminés dans certai- 

nes conditions. Suivant la méthode de détermination de ces coefficients, on 

pourra développer des types de modèles, plus ou moins complexes qui pourront 

aller de la représentation explicite d'un processus physique jusqu'à sa para- 

métrisation à l'aide de coefficients totalement empiriques. 

Ainsi, pour choisir un type de modèle, il faut définir Le degré de 

paramétrisation qui va être fonction non seulement de la complexité des proces- 

sus physiques que l'on veut représenter, mais aussi des conditions d'utilisa- 

tion du modèle. On peut en effet se demander quelle est l'utilité d'un modele 

très sophistiqué si les conditions aux limites nécessaires à sa mise en oeuvre, 

si la vérification des hypothèses d'utilisation et si la validation des résul- 

tats numériques exigent des mesures à l'interface air-mer d'une part et des 

mesures océaniques d'autre part, d'une précision excessive. Nous pensons donc 

que l'utilisation d'un modèle numérique nécessite à la fois un souci de rigueur 

pour la mise en équations du problème et une connaissance des problèmes des me- 

sures in n& que rencontre l'expérimentateur. En effet, comme nous l'avons vu 

précédemment, pour se servir d'un modèle d'évolution des couches superficielles 

de l'océan, il faut connaître à chaque instant les paramètres météorologiques 

de routine, de manière à déterminer les conditions aux limites à l'interface 

air-mer. Or, dans l'état actuel des modèles de prévision météorologique, ceux- 

ci ne sont fiables que sur deux journées au maximum et par conséquent il n'est 

pas possible d'avoir un modèle prévisionnel de la couche superficielle océani- 

que à partir d'un état initial. C'est une des raisons pour lesquelles il fau- 

dra considérer l'utilisation de ces modèles comme des simulations numériques. 

La précision de ces simulations va dépendre de la validité des méthodes de dé- 
i 

termination des flux turbulents et radiatifs a l'interface air-mer d'une part 
et de la précision des mesures des grandeurs moyennes intervenant dans la déter- 



mination de ces flux d'autre part. En effet, les mesures à la mer en continu 

de paramètres tels que le vent, la nébulosité ou le rayonnement solaire global 

incident, l'humidité, les températures de l'air et de la surface de la mer, 

le coefficient d'extinction de l'eau de mer comportent une imprécision encore 

difficile à évaluer. D'autre part, ces simulations numériques permettent de 

tester la réaction des différents modèles. Elles ont pour but soit de quanti- 

fier l'importance relative des différents processus physiques pris en compte 

en se donnant par exemple des conditions à l'interface air-mer fictives, soit 

de représenter à postériori une situation réelle de l'évolution des couches 

superficielles de l'océan. Le fait de tester un modèle avec des conditions 

fictives ne permet pas de conclure quant à sa capacité à représenter correc- 

tement l'évolution de la couche superficielle océanique alors que la simula- 

tion d'une situation réelle devrait nous renseigner sur son aptitude. Mais 

dans ce dernier cas, en plus des problèmes posés par les conditions aux limi- 

tes et la résolution numérique, il faut d'une part s'assurer que les hypothè- 

ses avec lesquelles ont été formulés les modèles soient vérifiées et d'autre 

part, confronter les résultats numériques avec les mesures in hi&.  Ces vali- 

dations sont réalisées à partir des mesures océano~raphiques qui elles aussi 

sont entachées d'une certaine imprécision. 

Enfin, il nous paraît important de ne pas oublier qu'une des fina- 

lités d'un modèle unidimensionnel instationnaire de l'évolution de la couche 

superficielle de l'océan est de pouvoir être intégré dans un modèle global où 

d'autres processus physiques négligés dans la présente étude seraient pris en 

considération. Ce dernier point plaide en faveur d'un modèle de simulation 

dont la résolution numérique est relativement aisée et rapide. 

Après ces remarques tendant B replacer le choix d'un type de modèle 

dans un cadre d'utilisation potentielle, nous allons exposer deux types de mo- 

dèles pour lesquels les fermetures du système d'équations sont radicalement 

différentes. Ce sont les modèles à couche homogène et les modèles de turbulen- 

ce à fermeture en un point, de manière à pouvoir dans le chapitre suivant, les 

comparer l'un par rapport B l'autre et les tester avec des situations réelles. 

2) Modèles à couche homogène 

Il existe de nombreux modèles à couche homogène se différenciant 

les uns des autres par la paramétrisation des flux turbulents et par les mé- 



thodes de résolution numérique. Des synthèses de quelques uns de ces modèles 

ont et& présentées par NIILER et KRAUS (1977) et ZILITINKEVITCH et al. (1978). 

Nous présentons dans ce paragraphe le modèle retenu B partir de la synthèse 

de NIILER et KRAUS ( 1 977) . 
Nous commencerons par préciser les hypothèses propres B ce type de 

modsle, nous en déduirons le systOme df6quations et nous donnerons quelques 

),él6ments de la méthode de resolution numérique choisie. Cette méthode avait bté I 
mise au point par WIETTE (1977), elle avait été affinée et présentée par LE 

SAOS (1979). C'est cette dernière présentation que aous rappelons en annexe 11. 

a) Hypothèses retenus 

i Dans ce type de modPle on suppose h priori qu'il existe une cou- 

che d'épaisseur h, homogène en température et en courant, avec une disconti- 

nuité de ces grandeurs au bas de la couche (Figure 1 c). On est donc en pré- A 

sence de trois inconnues qui sont la température de la couche de mélange 8, 
A * 

sa vitesse de composantes 8, V et sa profondeur h. Cette hypothèse de la cou- 

che homogène permet d'intégrer selon la verticale les équations de la turbu- 

lence. Pour fermer le système d'équations il suffit de déterminer ou de para- 

métriser les conditions aux limites supérieure et inférieure du domaine d'étude. 

- 
i 

i Pour pouvoir intégrer le système d'équations entre la surface et 

la profondeur -h, il est nécessaire de paramétriser le flux de quantité de 

mouvement et le flux de chaleur au bas de la couche homogène. On suppose donc 

que si l'épaisseur de la couche de mélange reste constante ou diminue, les 

flux turbulents sont nuls. Quand l'épaisseur de la couche homogène augmente, 

ces flux sont respectivement proportionnels aux écarts de courant et de tempé- 

rature existant au bas de la couche de mélange et B la vitesse d'entraînement. 



dh - si%> O 
dt dt 

oh donc : t e  - 
O. si o O dt 

et 6Üs 6V représente la. discontinuité de vitesse 1 la base de la couche de 

mélange : - 
A A 

(6Ùs 6v) - (Ü - - Uf, - V - - Vf) ; Üf et V étant les composantes du 
f 

courant ixnédiatement sous la couche de mélange*. 

De la même manière, 6 8  représente la discontinuité de température 

au bas de la couche de mélange. 

b) Equationgigtggrales 

Grâce aux hypothèses décrites précédemment, on peut intégrer les 

équations de température, de quantité de mouvement et d'énergie cinétique 

turbulente selon la verticale. 

- Equation de température 

- Equation de quantité de mouvement . 

. à l'intérieur de la couche homogène entre -h c z c O 

. sous la couche homogène entre -D < z < -h 



On en déduit en particulier : 

- Equation de l'énergie cinétique turbulente (cf. Annexe 1) 

c) Discussion sur les processgs physiques mis en ieu 

L'équation intégrée de l'énergie cinétique turbulente modélise 810- 

balement les procesS.us physiques pris en compte dans les modèles intégraux. 

Aussi, nous rappelons dans l'annexe 1 la méthode d'intégration exposée par LE 

SAOS dans sa thèse de 3ème Cycle et réalisée à partir de la synthèse de NIILER 

et KRAUS (1977). 

- 
Cette équation exprime qu'il y a équilibre entre d'une part les bi- 

lans production - dissipation d'énergie cinetique turbulente correspondant a 
l'agitation turbulente des vagues a la surface (A), au cisaillement de courant 

au bas de la couche homogène (B), au refroidissement dl3 aux pertes à la surface 

(G), et d'autre part par les consommations d'énergie cinétique turbulente par 

le réchauffement dû aux pertes à la surface (C) (dans le cas où P < O) ,  par 

le réchauffement dû au rayonnement solaire (D) et par le refroidissement au 

bas de la couche homogène lors d'un approfondissement (E). 

Nous pouvons également expliciter les mécanismes physiques pris en 

compte a l'aide de 116quation d'énergie potentielle de mélange telle qu'elle 

a été introduite au paragraphe précédent. En intégrant suivant la verticale 

et en tenant compte des hypothèses définies précédement, on obtient ltéqua- 

tion suivante (LE SAOS et MARIETTE, 1981) : 



Le premier terme donne l'accroissement d'énergie potentielle par 

élévation locale de la température due B l'absorption du rayonnement solaire. 

Les trois autres termes expriment les accroissements (si P est positif on a 

une diminution) de l'énergie potentielle par le travail des forces d'kchi- 

mède contre la turbulence. 

Pour exprimer cette variation d'énergie potentielle en fonction des 

paramètres m, n et s on peut remplacer le terme po go We h/2 68 par son ex- 
pression déduite de l'équation de l'énergie cinétique turbulente. On obtient 

alors : 

C'est de cette équation que nous nous servirons pour notre résolu- 

tion numérique. 

L'introduction des coefficients m, a, s permet de paramétriser le 

bilan production - dissipation de l'énergie cinétique turbulente que l'on sup- 

pose proportionnel aux trois sources de production. Avec cette paramétrisation 

on retrouve les différents modèles B couche homogène suivant les valeurs attri- 

buées B chacun de ces trois coefficients B titre d'exemple, on peut citer : 



iiodèle DEMdAN (1973) m * O n = 1 s = O -fi 

l'instabilité dynamique n'est pas prise en compte et puisque n = 1 la dissi- 

pation de l'énergie cinétique turbulente créée par un refroidissement en sur- 

face est nulle. Même en l'absence de vent il peut y avoir approfondissement 

prwoqué par le terme - na h c'est-à-dire que les pertes agissent par 

comrec tion pénétrante. c -2- 
P 

Modèle iiARIETTE (1977) m 5 O n - O s 0 

cette équation n'a pas été présentee de façon' explicite dans la thèse de 3ème 

Cycle de MARIETTE, mais elle traduit bien les phénomènes pris en compte. Puis- 

que s = O pas d'instabilité dynamique et puisque n = O toute l'énergie ciné- 

tique turbulente créée par un refroidissement en surface est dissipée, c'est- 

à-dire qu'il y a convection FIOU pénétrante. S'il n'y a pas de vent l'équation 

n'est résolue dans le cas d'un réchauffement qu'avec h = 0, c'est-à-dire, 

disparition de la couche homogène et dans le cas d'un refroidissement avec 
' 

v (O w )-h = 0, c'est-à-dire pas d'approfondissement. 

Modèle POLLARD et al. (1973) m = O n = O s # O 

puisque m = O toute l'énergie créée par le vent à la surface .est dissipée, seule 

l'instabilité dynamique au bas de la couche homogène crée de l'énergie cinétique 

turbulente qui permet l'approfondissement. 

Toutefois, le grand nombre de modèles proposés qui diffPrent les uns 

des autres par les valeurs des constantes m, n, s souligne la relative fragi- - 
lité de ce type de modèle, Ainsi, la difficulté essentielle est l'estimation 

de la part d'énergie cinétique turbulente produite par les différentes sources 

(vagues, flux de chaleur en surface positif ou négatif, cisaillement de courant 



au bas de la couche de mélange) qui est dissipée en chaleur. La détermination 

de la valeur de certaines de ces constantes m et n a été entreprise à l'aide 

d'expériences en-laboratoire (THOMSON et TURNER, 1975 ; WILLIS et DEARDUFF, 

1974). Toutefois, la confrontation avec les données in 4d3.t démontre l'impor- 

tance du cisaillement de courant au bis de la couche de mélange et donc de la 

détermination de la constante s (PRICE et al., 1978). 

1 ,  

1' Néanmoins, ce type de,mod&le a l'avantage de la simplicité et de la 

facilité de mise en oeuvre. C'est pourquoi pour essayer de déterminer une gam- 

me de valeurs des constantes m, n, s, nous avons confronté les résultats de 

simulations numériques avec des mesures in a&k et nous avons comparé ces mêmes 

résultats numériques avec ceux d'un modèle de turbulence à fermeture locale. La 

présentation de cette étude sera faite au chapitre suivant. 

d) Méthode de résolution numérique 

NIILER et KRAUS (1977), dans leur synthese des modèles à couche ho- 

mogène, donnent une solution analytique du modèle que nous avons présenté pré-. 

cédemment, pour quelques cas particuliers : vent.nu1, vent constant, effet des 

courants d'inertie, ... Mais pour résoudre le système d'équations dans le cas 

de situations rielles, il est nécessaire de rechercher une solution numérique. 

Nous avons résolu les équations de température et de quantité de mouvement in- 

tégrées sur la verticale et à la place de l'équation de l'énergie cinétique 

turbulente, nous avons choisi de résoudre l'équation intégrée de l'énergie po- 

tentielle de mélange. Cette méthode a été mise au point il y a plusieurs années 

(MARIETTE, 1977). Pour le modèle présenté alors (m # O ; n = O ; s = 0) 

le choix de l'équation intégrée de 1 'énergie potentielle de mélange avait 

l'avantage d'éviter le calcul d'un terme dépendant de la vitesse d'entraîne- 

ment We d'où un gain de temps pour l'algorithme de résolution. Il est certain 

que si s + O, il existera un terme fonction de W qu'il faudra de toute façon 
e 

déterminer. Néanmoins, nous avons conservé cette même méthode de résolution 

pour le type de modèle que nous présentons dans ce travail, en tenant compte 

de laméthode dumélange partiel exposée par THOMPSON (1976). . 

* Pour déduire le profil thermique 0 (2) à l'instant t + At du profil 

9(z)  connu à l'instant t on opère en trois étapes : . . 

i 
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- Détermination d'un profil fictif Bl (z )  à l'instant t + At en ne 

tenant compte que de 1 'absorption du rayonnement solaire. - En supposant 0 l ( z )  valable B l'instant t, détermination d'un 

deuxième profil fictif B2(z) à l'instant t + At en tenant compte uniquement 

des echanges thermiques I la surface P. - En supposant 82(z) valable a l'instant t, détermination du pro- * fil réel 8 (2) B l'instant t + At en tenant compte de la variation d'énergie * potentielle pendant l'intervalle de temps At. La détermination de 0 (2) se * r6duit en fait à celles de l'épaisseur h et de la température es* de la cou- 
che homogène, puisque sous cette couche le profil thermique ne change pas. On * * opere par approximations successives sur la valeur de h en partant de h = Az, 

pas de profondeur d' 1 m. et en cherchant quelle valeur de h' vérifie ,l' équa- 

tion d'énergie potentielle de mélange. Cette dernière n'est jamais vérifiée 

exactement et pour utiliser l'excédent d'énergie résultant de L'inégalité, on 

réalise un mélange partiel selon la méthode décrite par THOMSON (1976). 11 

faut remarquer que l'on doit simultanément déterminer les composantes du cou- 
p O 

rant dans la couche homogène pour pouvoir calculer le terme s 7 We (6u2 + 

m 2 ) .  

Pour le détail de ces trois étapes, on pourra se reporter à l'an- 

nexe II 03 nous rappelons l'exposé fait par LE SAOS (1979). 

3) Modèles à fermeture locale 

Une synthèse des modèles de thermocline avec fermeture des équations 

de la turbulence au niveau des moments d'ordre deux a été réalisée par KLEIN 

(1980). Le problème revient à déterminer à chaque niveau de profondeur., les 

flux turbulents de chaleur et de quantité de mouvement qui peuvent s'exprimer 

a l'aide de coefficients de diffusion turbulente et KH et des grandeurs - - 
moyennes U, V et 8. 

Ceci revient à déplacer le problème qui maintenant rgside dans les 

calculs de ces coefficients de diffusion turbulente. 11 faut en principe consi- 

dérer les équations aux moments du second ordre qui nécessitent pour leur ferme- 

ture, la paramétrisation des moments du troisième ordre, des moments liés aux 



f luc tua t ions  de pression e t  des termes d i s s i p a t i f s .  Ainsi,  tou te  une gamme de 

modèles e s t  proposée dans l a  l i t t é r a t u r e  su ivant  l e s  hypo thèses adoptées pour 

l a  fermeture des Bquations aux moments du second ordre.  Pour l e  présent  t ra-  
' 

v a i l ,  nous avons retenu l e  modèle MELLOR e t  DURBIN (19;s) qu i  e s t  dér ivé  de 

c e l u i  proposé par XELLOR e t  YAMADA (1974). 

a )  Hypothèses 

MELMR e t  YAMADA (1974) formulent l e s  hypothèses suivantes  Pour l a  

fermeture des équations aux moments du second ordre  : 

- Les moments d 'ordre 3 sont  paramétrisés 3 l ' a i d e  d'un modèle du 

type t ranspor t  à gradient  proposé par  HANJALIC e t  LAUNDER (1972). 

- Les moments l i é s  aux f luc tua t ions  de press ion  sont  paramétrisés 

suivant  l ' i d é e  de ROTTA (1951). 

- Les termes d i s s i p a t i f s  sont  r e l i é s  à l ' énerg ie  c iné t ique  turbu- 

l en t e  e t  son t  paramétrisés B l ' a i d e  d'une éche l le  de longueur.. 

- Même avec ces  hypothèses de fermeture, la  r é so lu t ion  du système de- 

meure t r è s  compliquée. Aussi, ces auteurs  in t roduisent  des hypothèses de f a i b l e  

homogénéité e t  de f a i b l e  anisotropie .  Ceci rev ien t  à nég l ige r  l e s  termes de ten- . 

dance e t  de d i f fus ion  dans tou tes  l e s  équations de l a  turbulence du second o r  

dre. Cela s i g n i f i e  que 1 'E.C.T. e s t  produi te  ou d i s s ipée  s u r  place e t  l e s  f l u x  

turbulents  ver t icaux de quan t i t é  de mouvement e t  de chaleur  sont  donc exprimés 

en fonction de grandeurs locales .  C'est ce type de modèle qu'ont c h o i s i  MELLOR 

e t  DURBIN (1975). 

b) Modèle MELLOR e t  DURBIN .................... 

Pour résoudre l e  système d'équations aux moments du premier ordre  

décrivant l ' évolu t ion  des couches s u p e r f i c i e l l e s  de l 'océan supposd homogène 

horizontalement, MELLOR e t  DURBIN (1975) parapé t r i sen t  l e s  f l u x  turbulen ts  v e r  

t i caux  de chaleur e t  de quan t i t é  de mouvement par  : 



où 1 e s t  une éche l l e  de longueur d é f i n i e  conmie : 

B2 e s t  une constante numérique éga le  B 0,lO. Cet te  va leur  e s t  dédui- 

t e  d 'expériences e n  labora to i re .  

1 représente  1 'énergie  c iné t ique  turbulente.  

S e t  S sont  des fonc t ions  de s t a b i l i t é  dépendant du nombre de H M 
Richardson de f l u x  Rf. 

avec : Rf = ga O'w' 

Les v a r i a t i o n s  de SH e t  S f o n t  appa ra î t r e  une valeur  c r i t i q u e  de M 
Rf égale  B 0,215. S i  R f  > 0,215 l e s  f l u x  turbulen ts  de chaleur e t  quan t i t é  de 

mouvement sont  nuls.  Dans a o t r e  cas ,  c e c i  r e v i e n t  à admettre que l a  turbulen- 

ce ne peut se développer s ' i l  e x i s t e  un t rop  f o r t  g rad ien t  s t a b l e  de tempéra- 

t u r e  (par  exemple dans l a  thermocline). 

Par a i l l e u r s ,  on v o i t  que pour ca l cu le r  B chaque niveau de profon- 

deur l e s  f l u x  tu rbu len t s ,  il f a u t  c a l c u l e r  l ' éne rg i e  c iné t ique  turbulen te  :' 

Dans c e t t e  équation, on remarque que l e  terme de t ranspor t  turbu- 
a 

l e n t  - -a;i- (m + m) e s t  supprimé à cause de l 'hypothèse tendant 3 négli-  



ger les termes de tendance et de diffusion dans les équations des moments 

d'ordre deux. Ceci revient à supprimer la possibilité de transport turbulent 

de l'anergie cinétique turbulente d'un point à l'autre du milieu, Ainsi, dans 

ce type de modele, il y a une érosion turbulente seulement si il existe une 

source locale d'anergie cinétique turbulente créée par le cisaillement du cou- 

rant moyen. Ceci constitue une différence fondamentale par rapport aux modeles 

intégraux qui a l'inverse considèrent nécessaire ce transport turbulent à l'in- 

térieur de la couche homogene. Ceci est notamment indispensable\pour transpor- 

ter l'énergie cinétique turbulente créée directement B la surface de la mer - 
par l'action du vent sur les vagues (parPrnétris6 par mu*3) vers le bas de la 

couche homogene pour éroder la thermocline. 

Au contraire dans le modèle de MELLOR et DURBIN (1 975) 1' approfon- 

dissement de la couche homogène ne peut être réalisé que par l'énergie cinéti- 

que turbulente créée localement au bas de la couche par instabilité dynamique. 

Par ailleurs, MELLOR et DURBIN paramétrisent le 'terme de dissipa- 

tion locale @ '  : 

3/2 e +' - Po - El = 15 est une ckstante numérique dont la 
B1.1 valeur est déduite d'expériences en 

laboratoire. . . 

On note, là aussi, une différence fondamentale avec le modele de 

NIILER et KRAUS. En effet, ces auteurs supposent que la dissipation de l'éner- 

gie cinétique turbulente, intégrée sur toute la couche homogène est proportion- 

nelle aux termes de production. 

La méthode de résolution numérique telle que nous l'avons réalisée 

a été exposée par LE SAOS (1979). Nous reproduisons cet exposé en annexe III. 

Signalons seulement que corne pour les modOles intégraux, le pas d'espace Az 

est de 1 m et le pas de temps At de 1 heure. 

c) Discussion-~~i;~;ificatio,n du modèle choisi 

- Discussion sur les modèles du deuxième ordre 
Les modèles avec fermetureodes équations de la turbulence au niveau 

des moments du second ordre, utilisent des paramétrisations simples relatives 



, P des processus locaux (d i s s ipa t ion ,  co r r é l a t ions ,  pression - v i t e s s e  e t  pres- 

s ion  - températures, co r r é l a t ions  t r i p l e s ) ,  dédui tes  de considérat ions théori-  

ques e t  d'expériences de  l abo ra to i r e ,  d 'aprés  la synthese de  KLEIN (1980). 

L ' hypothèse fondamentale sous-jacente e s t  que ces  paramétrisations chois ies  

ont  une u n i v e r s a l i t é  s u f f i s a n t e  pour ê t r e ' app l iquées  P l a  simulation des m i -  

l i e u x  géophysiques (LUMLEY, 1967 ; RODI, 1976). Le système d'équations qui en 

r a s u l t e  conduit aux modèles que l ' on  peut appeler  de niveau 4 dans l a  hiérar-  

c h i e  de MEUOR et  W A  (1974). 

Remarquons que l ' u n  des éléments enipiriques de ce  type de  modéle r6- 

s i d e  dans l a  paramétr isat ion des termes d i s s i p a t i f s .  La p r i s e  en compte d'une 

équation d 'évolut ion pour le taux de d i s s i p a t i o n  (ZEMON e t  LUMLEY, 1978) n ' e s t  

pas couvaincante du f a i t  des hypothèses de fermeture à adopter (cf .  MEUOR, . 

1973) e t  des nombreuses constantes  numériques q u i  apparaissent  dont la  déter- 

mination e s t  encore incer ta ine .  MELLOR e t  YAMADA (1 982) préfèren t  u t i l i s e r  une 

éche l l e  de longueur déterminée à 1 'a ide  d'une équation algébrique (MELLOR e t  

YAMADA, 1974) ou d'une équat ion d 'évolut ion ( Y U A  e t  MEUOR, 1975 ; WORTIIEPl 

e t  MELLOR, 1979). Le choix d'une expression algébrique pour c e t t e  éche l l e  de 

longueur semble s u f f i s a n t e  dans l e  cas  du problème d 'évolut ion d'une couche 

l i m i t e  (MEILOR e t  YAMADA, 1982). 

Les s impl i f ica t ions  u l t é r i e u r e s ,  basées sur l 'hypothèse de f a i b l e  

an iso t ropie  des moments t u rbu len t s  (cf .  par exemple RODI, 1979) q u i  conduisent 

aux modèles de type niveau 3, ne semblent pas a l t é r e r  l e s  r é s u l t a t s  numériques 

(cf. MELLOR e t  YAMADA, 1974 ; YAMADA e t  MEUOR, 1975 ; MELMR e t  YAMADA, 1982). 

Des modèles de ce  niveau de complexité ou de niveau supérieur  ont  

é t é  u t i l i s é s  pour simuler l ' évo lu t ion  de  l a  couche mélangée océanique e t  de la  

thermocline : WARN-QARNAS e t  PIACSEK (1979) on t  développé e t  u t i l i s é  un modèle 

un peu plus  complexe que l e  niveau 4 ; l a  pr inc ipa le  d i f fé rence  concerne l ' e s -  

t imation des co r r é l a t ions  t r i p l e s  à l ' a i d e  d'équations d'évolution. Ce modéle 

a Bté u t i l i s é  pour simuler l ' évo lu t ion  de  l a  couche s u p e r f i c i e l l e  océanique 

observée au cours d e  l 'expérience MILE (WARN-VARNAS e t  a l . ,  1981). 

KUNDU (1980) a u t i l i s é  le modèle de GIBSON e t  LAUNDER (1976) qui  

e s t  un modèle semblable ( ~ a r  ces hypothases) au niveau 3 de MELLOR e t  YAMADA 

(1974), mais qui paramétr ise  l e  taux de d i s s ipa t ion  a l ' a i d e  d'une équation 



'KLEIN e t  COANTIC (1981) ont u t i l i s é  un modèle t rès  proche du niveau 

3 de MELLOR e t  YAMADA (1974). 

- ~ é s u l t a t s '  obtenus- B l ' a ide  des modPles de deuxième ordre 

Un des principaux in té rê t s  des résul ta ts  numériques obtenus avec ces 

modèles e s t  de mettre en évidence e t  de quantif ier  l e s  processus physiques in- 

dui ts  par l e s  "forcings" atmosphériques locaux qui gouvernent l 'évolution de 

l a  couche superficiel le de l'océan. L'analyse de ces processus physiques e s t  

possible en t re  autre par l'examen des termes de l'équation de 1'E.C-T. Les mo- 

déles de type niveaux 4 e t  3 permettent justement de révéler l 'évolution spa- 

t i a l e  e t  temporelle des différents termes du bilan de 1'E.C.T. Une analyse e t  

une discussion de l 'évolution de ces termes, dans l e  cas d'une s t ructure  marine . 

soumise à divers "forcings" atmosphériques de nature dynamique e t  thermique, a 

é t é  f a i t e  par différents auteurs : MEUOR e t  DURBIN (1975), WARN-VARNAS e t  

PIACSEK (1979), KUNDU (1980), KLEIN e t  COANTIC (1981). 

Voyons par exemple ce qui s e  passe dais l e  cas de l a  réponse de 

l'océan à un coup de vent sans f lux de chaleur en surface. La figure 2 révèle 

que l a  production dlE.C.T. d'origine dynamique M e t  l e  terme diss ipat i f  D, dans 

l a  couche-de mélange - sont du même ordre de grandeur e t  d'un ordre de grandeur 

supérieur aux autres termes. Il y a a lors  dans l a  couche homogène principale- 
, ment, une transformation dlE.C.M. en énergie interne B travers 1'E.C.T. LIE.P. 

locale es t  t r è s  peu affectée par l a  transformation dlE.C.T. Il apparaît donc 

que l e  principal rôle de l a  turbulence au se in  de l a  couche homogène e s t  de 

transporter l e s  énergies moyennes (E.C.M. e t  E.P.) puisque l a  diffusion de 

ces énergies dépend du niveau de turbulence (voir équations E.C.M., E.P. e t  

E.C.T.). A l a  base de l a  couche mélangée il y a un accroissement local  de l a  

production dlE.C.T. par cisaillement, production équilibrée B l a  f o i s  par l e  

terme gravitationnel (qui révèle l 'érosion des couches s tables) ,  l e  terme de 

transport e t  l e  terme de dissipation (Figure 2). Il y a alors transformation 

dlE.C.M. en E.P. e t  en énergie interne à travers 1'E.C.T. A l ' i n té r ieur  de l a  

thermocline, l e  terme de transport e s t  une source importante dlE.C.T. u t i l i s é e  
! 

pour l ' l ros ion  de l a  thermocline. D'autres simulations réalisées avec un f lux 

dlE.C.T. en surface non nul ont montré que l ' ~ . ~ . ~ . ' p r o d u i t e  B l a  surface par 



M : d'E. C.T. d'origine dynamique 

P : production dtE.C.T. d'origine gravitationnelle 

D : terme de dissipation 

T ,: terme de transport 

Figure 2 : Bilan adimensionnel de 1 'gnergie cinétique turbulente 24 heures 

apres le début d'un coup de vent (d'après KLEIN et COANTIC, 1981). 

-- 



l e  déferlement des vagues e s t  rapidement d i s s ipée  dans l e s  premiers mètres 

sous l a  sur face  (KUNDU, 1980 ; KLEIN e t  COANTIC, 1981). Au bas de la  couche 

homogène e t  dans l a  thermocline, l e s  r é s u l t a t s  sont  pratiquement inchangés 

par  rapport  à l a  même simulat ion avec un f l u x  d1E.C.T. nul  en  surface.  Ceci 

s i g n i f i e  a l o r s  que 1'E.C.T. t ranspor tée  dans l a  thermocline ne provient  pas 

de  l a  sur face  ou du s e i n  de la  couche homogène, mais e s t  p rodui te  pr incipale-  

ment par l e  c isai l lement  de courant au bas de l a  couche homogène. 

l 

En résumé, dans l e  cas  d'un "forcing" atmosphérique de type dyna- 

mique, l e s  e f f e t s  des vagues d e  sur face ,  en t a n t  que source dVE.C.T. peuvent 

ê t r e  considérés comme négl igeables  pour au tan t  que l a  profondeur de l a  couche 

homogène s o i t  suffisamment grande. L'érosion de l a  thermocline e s t  p r inc ipa le-  

ment gouvernée par l ' i n s t a b i l i t é  dynamique due au c i sa i l lement  de courant au 

i bas de l a  couche mélangée, c i sa i l lement  de courant qu i  r é s u l t e  lui-même de l a  

d i f fus ion  turbulente  de 1'E.C.M. provenant de l a  surface.  Donc, dans c e  cas ,  

c ' e s t  principalement l ' i n t e r a c t i o n  vent  - courant de  sur face  (qui  i n d u i t  l e  

c i sa i l lement  de courant au bas de l a  couche homogène) qu i  gouverne l ' é v o l u t i o n  

de  l a  couche s u p e r f i c i e l l e  de l 'océan (KLEIN e t  COSTE, 1983). 

En présence de f l u x  de chaleur  en sur face  non nu l s ,  l e s  r é s u l t a t s  

précédents sont encore va l ab le s  (KLEIN e t  COANTIC, 1981) à condit ion t o u t e f o i s  

que l e s  e f f e t s  de ces  f l u x  de chaleur  ne so i en t  pas dominants vis-à-vis de ceux 

du vent  (comme dans l e s  s i t u a t i o n s  fortement convectives où l e s  hypothèses de 

fermeture sont  toutes  à r evo i r  - ZEMAN e t  LüMLEY, 1976). Dans l a  r é a l i t é ,  ces  

s i t u a t i o n s  de f o r t e s  convections sont  cependant peu fréquentes ,  du moins à nos 

l a t i t u d e s  (WARSH, 1973). 

- J u s t i f i c a t i o n  du modèle c h o i s i  

Les modèles p lus  simples t e l s  que l e  niveau 2 de  MELLOR e t  YAMADA 

(1974) négl igent  l e s  termes de  tendance e t  de d i f f u s i o n  pour tous l e s  moments 

d'ordre 2. Ceci s i g n i f i e  en p a r t i c u l i e r  (on l ' a  vu dans l e  paragraphe précé- 

dent ) ,  que l ' e f f e t  d 'un f l u x  dlE.C.T. en surface ne  peut ê t r e  p r i s  en compte 

e t  que tou te  l'E.C.T. produi te  au bas de l a  couche homogène par  l e  processus 

d ' i n s t a b i l i t é  dynamique e s t  entièrement u t i l i s e e  localement pour l ' é r o s i o n  des 

couches s t ab l e s .  Par  rapport  aux r é s u l t a t s  obtenus avec des modèles d 'o rdre  

p lus  élevé, ceux obtenus avec l e  niveau 2 révè len t  une é ros ion  des couches 



s tables  t r è s  légèrement inférieure,  mais l e s  principales caractérist iques quant 

3 l 'évolution de l a  couche mélangée e t  de l a  thermocline sont l e s  mêmes (WARN- 

VARNAS e t  a l .  , 1981 ; KLEIN e t  COANTIC, 1981 ) . Ceci n 'es t  guère étonnant puis- 

que l e  principal  mécanisme d'érosion, l e  processus d ' i n s t ab i l i t é  dynamique au 

bas de l a  couche mélangée, e s t  correctement représenté. 

Ceci j u s t i f i e  donc l e  choix du modèle de niveau 2 de MELLOR e t  YAMADA 

(1974) u t i l i s é  par MELLOR e t  DURBIN (1 975) pour l a  simulation de  évolution 
i des couches superf ic ie l les  océaniques B condition toutefois  que 1 s conditions 

cf 'ut i l isat ion soient  vé r i f i ées ,  c '  est-&dire : que 1 'épaisseur de l a  couche 

homogène s o i t  plus grande que quelques mètres e t  que l e s  e f fe t s  des f lux de 

chaleur en surface ne soient pas dominants vis-3-vis de ceux du vent. 



ANNEXE 1 

Intégration de lt6quation de l'énergie cinétique turbulente (d'aorès LE SAOS, 1979) 
. . 

11 faut intégrer l'équation d'évolution de l'énergie cinétique du 

mouvement turbulent (E.C.T.) : 

Le terme temporel est supposé négligeable (cf. NIILER et  KRAUS, 

1977) ; cette équatiou signifie alors qu'il y a Gquilibre focal entre : 

- production dt,E.C.T. par action des tensions de Reynolds sur le gradient du 

courant Ùtoyen (2ème terme) ; 

- production ou consomation .a 'E.C .T. par interaction du mouvement turbulent 

avec les forces gravitationnelles Q ème terme) ; 

- disparition dtE.C.T. par dissipation en chaleur (4ème terme) ; 

- transport dtE.C.T. sans changement de forme d'un poi.nt à l'au~re de la couche 

(ler terme). 

Ces quatre termes sont intégrés successivement : 

a) Intégration du premier terme 

Il représente le flux des fluctuations d'énergie cinétique et des 

 fluctuations de pression. A la surface ce flux est supposé égal à une fraction 

du travail du vent sur les vagues e t  par conséquent proportionnel au produit de 

la tension du vent par la vitesse du vent au niveau des vagues. On sait que ' - 
cette derniOre est tres difficile B déterminer. Toutefois, on admet (à l'aide 



de considérations d'analyse dimensionnelle) que ce flux est proportionnel au . 
' . produit de la tension du vent par la vitesse de frottement dans l'eau définie 

par : 

Pour le flux au bas de la couche homogène, NIïLER et KRAUS (1977) 

le supposent négligeable par des considérations d'ordre de grandeur, par con- 

séquent, nous le supposons nul : 

8) Intégration du deuxième terme 

A l'intérieur de la couche homogène le deuxième terme est nul 

puisque l'on a.: 

Au bas de la couche si l'on admet, conformément à la réalité, 

que la thermocline a une certaine épaisseur E on peut paramétriser le flux 

turbulent de quantité de mouvement 

pour -h-e * z < -h : t % 
- 
(u'w') = - w . 6;- üf) 

2 

- - 
avec U f  , Vf composantes du courant 

sous la thermocline. ' .  ' 



Le deuxième terme s' écrit : 

Par conséquent, si l'on fait tendre E vers O, on obtient avec 

les notations déjà utilisées 6Ü et 6V représentant les discontinuités du 

courant au bas de la couche. 

Ce terme représente l'énergie cinétique turbulente créée par le - 
travail des tensions de Reynolds sur la discontinuité du courant moyen au bas 

de la couche homogène lorsqu'il y a approfondissement. Si l'on avait tenu compte 

. de l'amortissement des oscillations d'inertie il aurait fallu ajouter le terme 

correspondant. 

Près de la surface avec les hypothèses d'homogénéité qui ont été 

prises, le terme est nul. Yais.en réalité, l'action du vent cree un gradient 

du courant moyen près de la surface. Pour respecter les hypothèses prises, 

NIILER et KRAUS (1977) supposent que ce gradient est détruit par les tensions 

de Reynolds avec une production d'énergie cinétique turbulente que l'on peut 

donc prendre proportionnelle au travail du vent à la surface : 



B 
4 
4 

En f a i t  c e  terme e s t  conbiné avec c e l u i  d e  l ' a c t i o n  du v e n t  sur  l e s  vagues i 

- , - 

En résumé, l ' i n t é g r a t i o n  des deux premiers termes montre que l a  

production d 'énergie  c iné t ique  turbulen te  e s t  due d'une p a r t  au frottement en 

sur face  (mlus3) e t  d ' au t r e  p a r t  au c i sa i l lement  de courant [1/2 Po (6Ü2 + 

6y2)] au bas de l a  couche de mélkge .  

~emarquo& que l ' a g i t a t i o n  turbulen te  en su r f ace  e s t  paramé- - .  

t r i s é e  par  DENMAN (1973) sous la forme : - . . - 

D'après la  d é f i n i t i o n  de  l a  v i t e s s e  de f ro t tement  dans 1-'eau 

e t  de  l a  tens ion  du v e n t  on o b t i e n t  : 

s o i t  x = ,":O ) " . q p  

d'où l a  r e l a t i o n  e n t r e  l e s  deux c o e f f i c i e n t s  ml e t  kl : 

e t  avec l e s  va l eu r s  moyennes p = 1.293 loW3 C.G.S. 
a 

- 4 

P o  
1.026 C.G.S. CIO =,15.10 - 

-. - 



y) Intégration du 3ème terme 

Le troisième terme - po gci (m), qui représente l'énergie ciné- 

tique turbulente produite ou consommé par l'intéraction entre le mouvement tur- 

bulent et les forces gravitationnelles, est essentiel dans la méthode de"réso- 

lution puisqu'il intervient directement dans l'équation de l'énergie potentiel- 

le : ce terme représente une transformation (réversible) d'énergie cinétique 

turbulente en énergie potentielle. Nous en donnons,~ donc l'intégration de Laçon 

détaillée. 

Dans un premier temps, on évalue le flux turbulent de chaleur par 

intégration de l'équation de l'enthalpie entre la surface et une profondeur z 

plus petite que l'épaisseur de la couche homogène : 

d'où l'on déduit : e 

pour z a - h cette relation s'écrit : 

d'où : 

. . --- 

On obtient donc pour le flux de chaleur à la profondeur z : 
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d 

'4 
Ayant a i n s i  déterminé l e  f l u x  d e  chaleur  à l a  profonseur z, il e s t  maintenant fi 

i" poss ib le  d ' e f f ec tue r  l ' i n t é g r a t i o n  d e  ce  t rois ième terme. En remarquant que : $ 

Cet t e  équat ion montre que l a  production ou consomat ion  

d 'énerg ie  c iné t ique  turbulen te  par  i n t é r a c t i o n  entre1 l e  mowement turbulen t  

e t  l e s  f o r c e s  g r a v i t a t i o n n e l l e s  e s t  en f a i t  l e  b i l a n  de  t r o i s  termes : 

h - P e s t  p o s i t i f  s i  P e s t  p o s i t i f  donc dans l e  c a s  d'un refroidisseinent  

P 
2 

à l a  sur face ,  e s t  négat i f  s i  P e s t  négat i f  donc dans l e  c a s  d'un réchauffement 

à la sur face .  Ce terme r ep résen te  b i en  l a  production (consommation) d 'énerg ie  

c iné t ique  turbulen te  l o r s  d e  l a  r e d i s t r i b u t i o n  dans l a  couche homogène du re- 
' 

f ro id issement  (réchauffement) s u p e r f i c i e l  par l e  mouvement turbulen t  qu i  a l o r s  

a g i t  en moyenne dans l e  même sens  (en sens  con t r a i r e )  que c e l u i  des  fo rces  

g rav i t a t i onne l l e s .  

- (R(.) - ~ ( - h l )  -$ R ( z ) c ~ z ]  e s t  nggatif  e t  représente  la consommation 
C 

P 

d '  énergie  c iné t ique  turbulen te  l o r s  de  la r e d i s t r i b u t i o n  d.ans l a  'couche homogène 

par l e  mouvement turbulen t ,  d e  l a  cha leur  apportée par l e  rayonnement s o l a i r e .  

S i  c e t  'apport  ne s'était f a i t  qu'à l a  sur face  on .n 'aurai t  que l a  première 

p a r t i e  d e  c e  terme. Conme l ' a p p o r t  de chaleur  par absorpt ion du rayonnement 

s o l a i r e  e s t  d é j à  r é p a r t i  su r  la v e r t i c a l e  (approximativement de  façon exponen- 

t i e l l e ) ,  l e  t r a v a i l  du modvemeht turbulen t  cont re  l e s  f o r c e s  de g r a v i t a t i o n  en 

e s t  diminué d ' au t an t ,  d 'où l e  terme c o r r e c t i f  



. . 

h '-TC 
O Poga - (8 w )-h e s t  néga t i f .  En e f f e t ,  dans c e  terme i n t e r v i e n t  l e  f l u x  

2 . . - 

d e  chaleur au  bas de  la couche homogène q u i  a l i e u  l o r s q u ' i l  y a approfondisse- 

ment. C e  terme peut donc ê t r e  paramétr isé  :1 / îP  ga b We 68. 11 y a bien consonr 
.O 

mation d 'énerg ie  c iné t ique  turbulen te  l o r s  d e  l a  r e d i s  t r i b u t i o n  dans l a  couche 

homogène par  l e  mouvement turbulen t  du refroidissement  ayant  l i e u  au bas  d e  c e t t e  

couche l o r s  d'un approfondissement. 

6) In t ég ra t ion  du quatrième terme 

dz r ep ré sen te  l a  quan t i t é  d 'énerg ie  c iné t ique  tu rbu len te  qui  

e s t  d i s s i p é e  saus forme de  chaleur .  on peut remarquer que c e t  apport  d e  chaleur  

ne f i g u r e  pas dans l ' équa t ion  d e  l ' en tha lp i e  c a r  il e s t  négl igeable  par  rappor t  

à ceux dû au rayonnement s o l a i r e  e t  aux p e r t e s  à l a  sur face .  Ce t t e  d i s s i p a t i o n  

peut donc ê t r e  considérée comme une d i s p a r i t i o n  d 'énerg ie  c iné t ique  t u r h l e n t e .  

NIILER et KRAUS (1977) supposent que c e t t e  d i s s i p a t i o n  e s t  p ropor t ionnel le  aux 

termeS.de production d'énergie c iné t ique  turbulente .  O r ,  d 'après  l e s  r é s u l t a t s  

-..- ..-. dé ja  _ _ _  obtenus, - - - l 'équat ion . - - - -  i n t ég rée  de l ' énerg ie  c iné t ique  turbulen te  s ' é c r i t  ;_ 
-.- -. . - --  

Dans c e t t e  équation l e s  deux premiers termes sont  tou jours  des  termes d e  produc- 

t i o n ,  l e  troisième terme e s t  un terme de production s i  P e s t  p o s i t i f  ; l e s  
-4- 

a u t r e s  termes-%nt tou jours  des  termes d e  consormnation. On pose donc : 

h P + l ~ l  - (1 - P o  - 
C 2 

P 
2 

' La d i s s i p a t i o n  r e l a t i v e  aux p e r t e s  e s t  exprimée de  t e l l e  s o r t e  q u ' e l l e  n ' in-  

t e rv i en t  pas  l o r s  d 'un réchauffement (P < O ) .  Les c o e f f i c i e n t s  m, n., s, sont  



3 
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des constantes. S i  l 'on chois i t  m = ml, n + 1 e t  s = 1 cela  rev imt  B supposer 

qu' i l  n'y a pas de dissipation, par contre s i  l'on choisit  m - O, n - O e t  
, 

s - O ce la  revient 'à  supposer que toute l'énergie cinétique turbulente crgée 

e s t  dissipée.  

E)  Equation intégrée de l'énergie cinétique turbulente 

Finalement 1' équation intégrée de 1' énergie cinétique turbulente s' écri t  : 



ANNEXE II 

Résoliition du modèle NIILER e t  KRAUS (1977) (d'après MARIETTE, 1977 e t  

LE SAOS, 1979) 

Dans tout ce paragraphe une grandeur moyenne X sera é c r i t e  X a f i n  

de ne pas surcharger l e s  notations. L'évolution temporelle e s t  d i sc ré t i sée  se- 

lon un schéma explici te  avec un pas de temps A t  que nous avons chois i  égal  à 

une heure. De même, l e  'prof i l  thermique e s t  d i s c r é t i s é  selon un pas de profon- 

deur constant Az avec Q(J)  température de l a  couche d'eau s i tuée  entre  les 

profondeurs - ( J  - 1 )  Az e t  - J,Az. L e  même schéma e s t  u t i l i s é  pour l e  p r o f i l  

de courant e t  dans l e s  deux cas, nous avons choisi  Az = 1  m. 

1 )  Action du rayonnement so la i re  

Connaissant l e  coefficient  d' extinction k(z) a i n s i  que l e  rayonne- 

ment sola i re  Q(o) arr ivant  à l a  surface de l'eau (bi lan  du rayonnement inci-  

dent QS e t  réfléchi  Qr). Si R(J) e s t  l e  rayonnement so la i re  arr ivant  à l a  pro- 

fondeur - (3 - 1 )  Az e t  k(J)  l e  coefficient  d 'extinction valable ent re  - ( J  - 1) 

Az e t  - J.Az, par déf in i t ion on peut é c r i r e  : 

k(J) = 
Log (- R(J)) - Log (- R(J +. 1)) 

Soi t  R(J + 1 )  = R(J) . e -k (JI . Az 

Par conséquent, l 'énergie so la i re  absorbée Q(J) par l a  couche d'eau 

entre  - ( J  - l).Az e t  - J.Az se ra  : 

. Q(J) = - R(J) + R(J + 1) 

d'oii avec les coefficients d' extinction : 

S i  l'on t i e n t  compte uniquement du rayonnement sola i re ,  l 'équation 

de l 'enthalpie s ' é c r i t  : 



Soit, sous forme discrétisée : 

Le profil fictif B l'instant t + At est donc dsterminé par lfi5qua- 

tion : 

Ce profil ainsi défini prssente en général dans la journée, une cou- 

che homogène d'épaisseur nulle, ou plus exactement selon le maillage numérique 

choisi, une épaisseur égale B Az. 

2) Répartition deB.pertes 

Les pertes en surface P interviennent comme données à chaque pas de 
- temps. Par définition P = g + Qe + Qc. 

La valeur de P étant connue, elle permet B partir du profil thermi- 

que 81(z) considéré B l'instant t, de déterminer le deuxième profil fictif 

B2(z) a l'instant t + At. Cette répartition des pertes est faite en conservant 

le gradient thermique de la thermocline dans le cas où on considère une convec- 

tion non pénétrante (n = O). De plus, on interdit toute inversion de température 

c'est-3-dire toute instabilité statique. On opère donc de 'la façon suivante : 

Si la température 82(1) obtenue est supérieure à celle de la couche 

On suppose les pertes réparties uniquement z A Q2(1) Ql(1) 

sur la premiere couche Az. La température 

inférieure 81(2), le calcul s'arrête. On peut remarquer qu"i1 en sera ainsi 

de cette couche devient : 

e2(1) = el(l) - P . At 

lorsque les pertes correspondent B un réchauffement (P < O).. Si la température 

82(1) est inférieure, il y a instabilité et par conséquent on répartit les per- 

1 

tes sur les deux premières couches. 

. . 

Po Cp ' 
- . . 



Finalement, on obtient une cauche homogène d'épaisseur h2. 

* 3) Détermination du profil thermique réel 8 (2) à l'instant 

t + At 

D'après les équations générales d'évolution du contenu thermique et 

de l'énergie potentielle de mélange entre l'instant t et l'instant t + At, 
c'est-adire, entra le profil Q(z) et le profil Q*(z) on doit écrire : 

AV ' 

Or, par définition, - s'écrit en introduisant 82(z) (profil thermi- 

que après avoir considére le At rayonnement et les pertes). 



Le terme (2) e s t  égal à : if R(z) d i  
f C -D 

P 

Le terme (3) e s t  nul ca r  il n'y a pas de variat ion de densité de l a  

colonne d'eau considérée entre  l e s  2 premiéres étapes e t  l a  troisième. 

Le terme (4) e s t  égal P : - (R(o) + P) 
2 

C~ 

L'équation d'énergie po ten t ie l l e  de mélange devient : 

avec : Vp =ah (1 - n) (P + IPI) 
C 4 
P 

: V - mu* 3 
P 

A p a r t i r  du p ro f i l  Q2(z) il fau t  donc déterminer l e  p rof i l  8*(z) 
a 

ayant l e  même contenu thermique mais dont l 'énergie potent ie l le  de mélange a 

var ié  de l a  quantitiS (V + Vv + Vc) . A t .  Cette détermination e s t  r éa l i sée  en * remarqulnt que l e  p ro f i l  O (2) do i t  présenter une couche homogène d'épaisseur 

h e t  de température Os e t  sous c e t t e  couche l a  température e s t  identique P 

ce l l e  du p ro f i l  Q2(z). Pour l e  contenu thermique on peut é c r i r e  en scindant 

l ' i n tégra t ion  : 

avec 



. -  - 
On ob t i en t  finalement : 

De l a  même manière pour l ' éne rg i e  p o t e n t i e l l e  de mélange : 

On o b t i e n t  finalement : 

Les deux équations du contenu thermique e t  d e  l ' é n e r g i e  poten- 

t i e l l e  peuvent se regrouper en é l i m i n a n t 0  : 
s 

s o i t  en nota t ion  s imp l i f i ée  : - E2,h + P + Vv + V c l h  . A t  

Ce t te  de rn i è re  équat ion permet de  ca l cu le r  h. On opère par  hypo- 

thèsessuccessiveçsur l a  va leur  de  h en commençant par h =  Az. On o b t i e n t  : 

11 f a u t  continuer l e  c a l c u l  jusqu'à ob ten i r  pour h = (J + 1) Az : 

* 
E ( ~ + l )  Az 

> 
E 2 , ( ~ + i )  A r  • (Vp • + V ~ )  (J+l) A t  . A t  

L'épaisseur de l a  couche homogène e s t  a l o r s  c h o i s i e  éga le  à J .AZ 

En r epor t an t  dans l ' équa t ion  du contenu thermique on o b t i e n t  l a  température de 

c e t t e  couche homogène : . . 



11 f a u t  remarquer qu'en généra l ,  pour h = J.Az on ob t i en t  : 

e t  non l ' é g a l i t é .  Par conséquent, un excédent d'énergie n ' e s t  pas u t i l i s 6  : 

On peut cependant l ' i n t é g r e r  dans l e - p r o f i l  thermique en r é a l i -  

s a n t  un mélange p a r t i e l  s e lon  l a  méthode indiquée par THOMSON (1976). 

En conservant l e  contenu thermique, on diminue l a  température 

de  l a  couche homogène e t  on augmente 

l a  température d e  la  couche sous- 
2 

jacente ,  e 

Le c o e f f i c i e n t  k e s t  t e l  que la  v a r i a t i o n  d 'énerg ie  a i n s i  obtenue 

correspond B l 'excédant d 'énerg ie  AE : 

' AE 

s o i t  k = 

4) Détermination du p r o f i l  de courant 

. . 
La r é so lu t ion  précédente suppose l e  terme 

Po Vc = s -  . We (6u2 + 6V2) connu. 11 peut donc in te rveni r  dans l e  modèle com- 
- - .  2 - . -  



me donnée si on a pu le mesurer à l'aide d'un profileur ou B l'aide de deux cou- 

rantomètres lorsque le champ de courant peut être schématisé en deux régions. 

Dans le cas contraire, il faut simultanément au profil de température, détermi- 

ner le champ de courant B chaque pas de temps. A l'intérieur de la couche homo- 

gène nous avons obtenu les deux équations des composantes U et V du courant : 

sous la couche homogène : 

En passant aux grandeurs complexes : 

A l'intérieur de la couche homogène : 

Sous la couche homogène : 

Pour cette dernière.équation, la solution est : 



Il y a uniquement rotation du courant avec la période d'inertie sans :: 

changement de module. Si Uf et Vf sont les composantes du courant P l'instant t, 
d: usi et V les composantes 1 l'instant t + At sont donc obtenues dans chaque 

tranche Az sous la couche homogène par les deux équations : 

uXf = uf cos i ~ t  + vf sin f ~ t  - 
= vf cos f ~ t  + sin i ~ t  '. 

A l'intérieur de la couche homogène nous ne pouvons obtenir 

qu'une solution approchée en supposant que le second membre de S'équation 

est une constante pendant l'intervalle de temps 4t considéré. On a alors une 

équation différentielle du premier ordre que l'on résoud par la méthode de 

variation des constantes. La solution est : . 

-if t 
c ; c o e  + ~ ( z  ifh - We 6C). (1 - e ) 

'=O 

* 
En notation réelle, on obtient les composantes U* et V à l'ins- 

tant t+At en fonction des composantes U et V 3 l'instant t : 

l (5 - We 6 9  (1 - cos fAt U' 3 u cos f ~ t  + v sin f ~ t  + - 
f .h 

+ -  l ( -- W. ..) sin iAt 
f.h 

D'après ces 6quations. chacune des composantes Ut, V* à t + At est 

donc la samme de cette composante à l'instant t ayant subi une rotation 

(U cos fAt + V sin fAt = U') et de deux autres termes où inversement la ten- 

sion du vent et l'approfondissement. La signification physique de ces deux 

termes apparaît mieux si l'on considère un intervalle de temps suffisamment 

petit pour approcher : 

sin fAt S fAt et cos fAt % 1 



Oa obt ient  a l o r s  : 

. b  

s o i t  en mu1 t i p l i a n t  par h : 

D'après nos'hypothèses de départ ,  6U e t  6V représentent  l a  discon- 

t i n u i t é  de courant au bas de l a  couche homogène. D'après l e s  équations précéden- 

t e s ,  6U e t  6V peuvent ê t r e  considérés comme l'acroissement de courant de la. 

couche d'épaisseur Ah s i tuée  sous l a  couche homogène à l ' i n s t a n t  t (courant U 
* Ah * 

VAh) e t  f a i s a n t  pa r t i e  de l a  couche homogène à l ' i n s t a n t  t+b t  (donc courant U , 
W). On pose donc : 

* u* U 
ISU = U' - uAh e t  b~ = v - vAh z 

8 1 * 
i 

Les deux équations simplif iées du courant I 
I 

s ' éc r iven t  a lo r s  : I 
I 

r At I 
X 

(h + A ~ ) u *  = h.U' + Ah.UAh + 

Po  

(h  + A ~ ) v *  = h.Vt + Ah.VAh += 

O 

On retrouve que l a  q u a n t i t é  de mouvement contenue dans l a  couche 

homogène d'épaisseur h+Ah à l ' i n s t a n t  t + A t  e s t  égale à l a  quant i té  de mouvement i 

contenue à l ' i n s t a n t  t sur c e t t e  même épaisseur augmentée de l a  quan t i t é  de mou- 

vement apportée par l e  vent. La thermocline f a i t  auss i  écran a l a  quan t i t é  de 
- - 

mouvement. 



4 
5) Réalisation numérique du calcul des composantes du courant (U,V) 1 

l 
. Nous avons montré qu'une rotation intéresse toute la colonne d'eau. 

Par conséquent, a chaque pas de profondeur, on commence par appliquer la rela- 
tion correspondant a 1a.rotation : - 
U' = U cos fAt + V sin fAt 

Sous la couche homogène ces deux relations nous donnent bien le * * courant réel U ,V à l'instant t+At. 

A l'intérieur de la couche homogène, le calcul dépend essentiel- 

lement de l'épaisseur h + Ah de cette couche 8 l'instant t + At. Celui-ci n'est * donc possible que simultanément avec la détermination du profil thermique 8 (2) 

qui est obtenu, nous l'avons vu, par hypothèses successives sur la valeur de 

h + Ah. Lorsque la valeur supposée de h est inférieure à celle obtenue au pas 

de temps précédent, c'est-à-dire lorsqu'on suppose que l'épaisseur de la cou- 

che homogène a diminué, les termes contenant W sont mils et on peut calculer e 
le courant dans la couche homogène d'après les équations : 

- .- - 
T f * ' 1  .X 

Uh = + 'A (1 cos  AC) + -- sin f ~ t  
fh Po fh .Po 

. . 
. . 

1 
f 
X 1 f 

X 
( 1  - cos f ~ t )  + - - sin fAt 

fh Po fh Po 

si le pas de temps est petit on peut utiliser les équations simplifiées : 

r At 
u * . u t +  

Po 

= V'  2 . L  
Po 

Lorsque l'hypothèse sur h est supérieure B l'épaisseur obtenue ' 

au pas de temps précédent on doit utiliser les équations complètes où inter- . 
viennent les termes en We 6Ü. baprès l'étude précédente ces termes vont 

s'écrire : 



la sommation portant sur les k couches élémentaires d'épaisseur Az, si l'on sup- 

pose que'l'épaisseur-de la couche homogène s'est accrue de Ah - k Az pendant 
l'intervalle de temps At. 

Ces deux termes peuvent encore s'écrire : 

En reportant dans les équations complètes on obtient après transformation : 

(,-COS fAt) +(:+ C A z U ' ~  +(:+ (sin fAt) 
At At 

Ah 
Ah (1-cos IA~)) + V* (f.b + - sin i ~ t  

At 

f At) + L AZ V'i 
(sin fAt) 

At At 

L1 suffit alors de résoudre ce système linéaire pour obtenir 

U* et V* a l'intérieur de la nouvelle couche homogène. Si l'on considère un pas 

de temps petit on utilise directement les équations simplifiées : 



- 65 - 

6) Calcul pratique de Vc 

Le calcul de l'accroissement d'énergie potentielle Vc dû au cisail- 
' 

lement de courant se déduit de l'équation de définition : 

1 .  

Avec la discrétisation dCfinie précédemnent : 

En pratique, étant donné notre mode de résolution par hypothèse 

successive sur la valeur de h a partir de Az, nous sommes obligés de démarrer 
la sonmation à l'instant t+At dès la première couche Az lorsque h supposée est 

inférieur a h obtenu à l'instant t. Si la valeur supposée de h est supérieure, 

la sommation ne porte que sur les couches Az correspondant à l'accroissement 

de l'épaisseur de la catche homogène. 



ANNEXE III 

Résolution du modèle de MELLOR e t  DURBM (1 975) (d'après LE SAOS, 1979) 

1 )  Détermination générale de l a  température e t  du courant 

En u t i l i s a n t  l a  notation complexe pour l e  courant C = U + i V ,  

e t  en remplaçant l e s  f l ux  turbulents par leur expression en fonction des 
I( 

coeff ic ients  de diffusion turbulente Kg, h e t  des gradients verticaux des  

grandeurs moyennes,.les équations du mouvement e t  de l ' enthalpie  s 'écrivent : 

Mouvement 

Enthalpie 

- 4 

Ces deux équations sont résolues numériquement selon un schéma impli- 

c i t e  trapézoïdal en fonction du temps.  es' dérivées selon z sont calculées par 

différence f i n i e  centrée. Ainsi, l e s  notations de l a  discrétigation spatio-tempo- 

r e l l e  sont représentées pour l a  température sur  l e  schéma ci-après. Iles notations 

similaires sont u t i l i sées  pour l e  courant. Avec ces notations, l e s  deux équations 

de l a  température e t  du mouvement s 'écrivent pour l a  couche d'épaisseur Az s i tuée  . 

entre  les  profondeurs - (J-1)Az e t  - J.Az : 
--. - - - - -- .  

@*(J) - Q (J) 
a-!- ( g  (JI + " )  

e* (J-1) - Q* (J) 

A t  Pz P ,CP Az 

- 1 

( R (J) - R  (J+l) 
P oc~Az ) 



Pour la première couche près de la surface, d'épaisseur Az, l e s  

deux équations générales prennent la  forme particuliere avec : 

cx (1)  + c (1) 1 
(TOX + i TOY) - 

A t  2 .  Az 

Pour la dernière couche on a supposé que les  flux turbulents 

de chaleur e t  quantité de mouvement étaient nuls. Les deux équations géné- 

rales prennent la forme par.ticulière : . 

O* (N) - Q (N) Q* (N-1 ) - Q* (N) 

A t  Az. - Az 

c*(N) - C (N), + if , C* (N) + c (N) C* (N-1 ) - C* (N) 

A t  .2  & 
"O 

Az 



t t + A t  temps 
T i 

I 
- 

I 
I 

I 
R (1) 

I 

53 (.' "l 
- 

0 ( 1 )  a. am e* (1) 

$ (2) ----- R (2) - - (2) 

I I 
I 
I 

I 
G I 
I I 
I 1 .  
I 
1 

I 
I 

Schéma d e  d i s c r é t i s a t i o n  pour la température 



On peut é c r i r e  l e s  équations de La température en regroupant 

a gauche du signe égal  l e s  termes r e l a t i f s  B l ' i n s tan t  t + A t  : 

e* - 1  . [ -  %($ (N) + )} e* (N) [ 1 + 5 (< (NI + 
P ,CP P,CP )l 

- = e (NI. - 
At ' R (N) - R (N-1) 

AS %CP ' 1 .  
i 

Ce système comporte N équations l inéa i res  à N inconnues 8 (J). 

La matrice du système e s t  t r id iagonale  e t  peut donc ê t r e  résolue par la  

méthode de  RICHTMYER e t  MORTON ( 1967) . 
On opère de façon identique avec l e  système l i n é a i r e  à matrice 

t r id iagonale  obtenue avec l e s  équations du courant : 



2) Détermination des c o e f f i c i e n t s  de  d i f f u s i o n  turbulen te  
* )  / 

l 

Pour ca l cu le r  l e s  N c o e f f i c i e n t s  % ( J )  e t  les N c o e f f i c i e n t s  
1 

* 

( J ) . a  p a r t i r  d'un p r o f i l  connu en  t empka tu re  Q (J) e t  en  courant  C ( J )  

on opère d e  la façon su ivante  : 

- c a l c u l  d u  n w b r e  d e  RICHARDSON d e  g rad ien t  R i  (J)  en chaque niveau - J Az 

. d 'après  sa d é f i n i t i o n  : 

- l e  nombre de RICRBRDSON de f l u x  Rf(J)  peut ê t r e  obtenu à p a r t i r  des  expres- 

s ions  des f l u x  turbulents  ver r icaux  e t  des  fonct ions SM(Rf) e t  de  SE(Rf) : 

R,(J) - 0.725 R i  ( J )  + 0.186 - R i  ( J ) ~  - 0.316.Ri(J) + 0.9346 

- t e s t  su r  la valeur  du nombre d e  R I C W S ( J N  d e  f lux .  S i  c e l l e - c i  est p lus  

grande que 0,215 a l o r s  % (J) - % ( J )  - O. I l - n ' y  a pas de  turbulence au 

niveau - J . Az. 

'- c a l c u l  des  fonct ions d e  s t a b i l i t é  en chaque niveau - J.Az d ' ap rè s  l e s  

équations d e  d é f i n i t i o n  : 

0.536639 - 2.514718 x Rf ( J )  s, (JI - 
1 - Re (JI 



= SH 0.173333 - 0.641333 x Rf ( J )  

0.229333 - 0.918666 x Rf (J )  

b - c a l c u l  d e  l a  longueur de mélange 1 de la colonne d'eau e t  ca lcul  de  l 'gnergie  

cingtique turbulente Q (J )  en chaque couche s i t u é e  ent re  l e s  niveaux 
& Az - 3.62 + - e t  - J.& - - B l ' a i d e  des  deux équations : 
2 2 

Gquatiou de l 'énergie c iné t ique  turbulente  : 

d é f i n i t i o n  d e  l a  longueur de mélange : il: 1.1 q dz 

l r B 2 .  

Ces deux équations s e  résolvent  s k l t a n é m e n t  en remarquant que 
hz l a  première peut s' é c r i r e  pour la couche - J. ~ \ z  + - ; - J. - bz 
2 2 ' 

e t  en repor tant  dans l a  deuxième équation : 

- c a l c u l  des  coe f f i c i en t s  % (J) e t  % ( J )  en chaque niveau - J.Az d'après 

l e s  équations de d é f i n i t i o n  : 

i 

5 (JI 1.9 (JI . S, (J)  



3),Méthode par i t é r a t i on  

La détermination des coeff ic ients  de diffusion turbulente % 
e t  % suppose l e s  p ro f i l s  de température et courant connus. Or rssoudre 

l e s  deux systèmes de N équations donnant l e s  p rof i l s  de température e t  courant 

1 l ' i n s t an t  t + A t ,  il faut  connaître l e s  coeff ic ients  h e t  % à l ' i n s t an t  . 

t + A t .  On e s t  donc obligé de procéder par i téra t ions .  

Une première évaluation des coeff ic ients  b e t  % e s t  f a i t e  à 

pa r t i r  des prof i ls  connus de température e t  courant à l ' i n s t an t  t .  La résolu- 

. t ion des deux systèmes l inéa i res  à N équations permet une première évaluation 

des profi ls  de température e t  courant à l ' i n s t an t  t + A t .  Ces p ro f i l s  sont 

u t i l i s é s  pair  une deuxième estimation des coeff ic ients  h e t  Kg. Ceux-ci 

permettent une deuxième résolution des deux systèmes l inéa i res  donnant l e s  

p ro f i l s  de température e t  courant B l ' ins tant  t + A t .  En général, l a  conver-, 

gence es t  obtenue après cinq i t é r a t i ons  s i  l 'on prend soin de moyenner l a  

valeur des e t  % avec c e l l e  obtenue à l ' i t é r a t i on  précédente. 



CHAPITRE I I  

ÉTUDE DE LA STRUCTURE THERMIQUE AU LARGE 

APPLICATION A L'ATLANTIQUE ET A LA MÉDITERRANÉE 



INTRODUCTION 

Deux modèles de l'évolution de la structure thermique des couches 

superficielles de l'océan ont été présentés dans le chapitre précédent. Ces 

modèles supposent que les effets des processus unidimensionnels sont prépondé- 

rants : la structure thermique et dynamique est soumise uniquement aux échanges 

air - mer locaux. 

Un des modèles, le modèle niveau 2 de MELLOR et YAMADA (1 974), plus * connu sous le nom de modèle de MELLOR et DURBIN (1975) est supposé être fiable 

dans la limite des hypothèses considérées et a été testé de nombreuses fois 

avec des mesures en nature. Ces hypothèses, outre les hypothèses classiques de 

l'approximation de Boussinesq, d'existence d'un "spectral gap", de l'homogénéi- 

té.horizontale, concernent principalement la fermeture des équations de la tur- 

bulence et l'homogénéité de la turbulence. Ces hypothèses sont supposées véri- 

fiées pour les écoulements géophysiques proches de l'état neutre. On a vu pré- 

cédemment qu'une des conséquences est que le flux.dlE.C.T. à la surface de la 

mer n'est pas pris en compte. On suppose donc ce modèle crédible, B condition 

que la profondeur de la thermocline soit supérieure à quelques mètres. 

L'autre modèle, le modèle de NIILER et KRAUS (1977), est plus sim- 

ple mais plus empirique. Outre les hypothèses classiques et celles d'homogé- 

néité verticale de la couche de mélange, il suppose que le taux de dissipation 

de 1'E.C.T. intégré sur toute la couche de mélange est directement proportion- 

nel aux sources dlE.C.T. D'où l'apparition de trois constantes numériques m, 

n, s (liées à trois processus physiques différents) qui nécessitent d'être 

évaluées. 

Afin de vérifier l'hypothèse de prépondérance des phénomènes unidi- 

mensionnels dans l'évolution des couches superficielles océaniques, deux Cam- 

pagnes ont été réalisées. Ces campagnes ont eu lieu dans des endroits géogra- 

phiques et à des périodes totalement différents : 

- La première ATOCE a eu lieu au printemps 1977 en Méditerranée 
Nord Occidentale. L'évolution de la structure thermique est caractéristique 

de la période d'établissement de la stratification thermique au printemps. 

*on utilisera cette référence dans la suite de ce chapitre pour désigner ce 

modèle. 



- La seconde THERMOCLINE 77 a eu lieu en automne 1977 dans l'océan 
Atlantique. L'évolution de la structure thermique caractérise le début de la des- 1 $ 

truction de la stratification thermique estivale. 

Les objectifs de ces campagnes étaient de deux ordres : 

1) Acquérir un ensemble de données réelles suffisamment complet pour 

être confronte à des résultats de simulations numériques, cette confrontation de- 

vant permettre de tester les hypothèses considérées dans les modeles utilisés, 

principalement l'hypothèse de prépondérance des phénomènes unidimensioanels. 

2) A l'occasion de simulations réelles, comparer directement la répon- 

se des deux modèles choisis, afin d'une part de cerner les mécanismes mis en jeu, 

d'autre part d'estimer une valeur adéquate des constantes numériques (m, a, s) 

pour le modèle simple. 

Nous devons donc tout d'abord connaître les données indispensables 

à rentrer dans les modèles de simulation de l'évolution de la structure t h e d -  

que de la couche superficielle de l'océan. Pour cela, il nous faut connaître 

le bilan énergétique à l'interface air - mer à chaque pas de temps du modèle, 

ainsi que les conditions initiales concernant la structure thermique et la 

structure verticale de courant de la couche superficielle de l'océan. Pour per- 

mettre la confrontation entre les mesures i n  4& et les résultats numériques, 

il faut'connaître à chaque pas de temps, le profil thermique et le profil ver- 

tical de courant avec le maximum de précision compatible avec les problèmes 

technologiques. Ainsi, afin d'acquérir un ensemble de données réelles suffi- 

samment complet, il est nécessaire de mesurer le bilan thermique à l'interface 

air - mer toutes les heures et les profils verticaux de température et de cou- 
rant avec un pas de temps de 10 minutes. Ces deux derniers points peuvent être 

résolus en réalisant des mouillages sur lesquels on dispose des chaînes de 

thermistances (capteurs tous les 5 m) et des courantomètres de manière à mesu- 

rer la température, le module et ia direction du courant B plusieurs niveaux. 

Ceci en supposant que les problèmes engendrés par la fiabilité des appareils 

de mesures et par la bonne tenue des mouillages sont résolus, ce qui est loin 

d'être le plus facile a réaliser. 

Ainsi par exemple, au cours d'une précédente campagne dans le Golfe 

de Gascogne, nous avons mis en évidence une corrélation directe entre les va- 



riations du rayonnement solaire incident et les variations de température en- 

registrées par les thermistances d'une chaîne AANDERAA situées dans les 20 pre- - 
miers mètres. La campagne ATOCE nous a en outre permis de quantifier ce phéno- 

mène et d'émettre certaines propositions quant à la possibilité de mesurer, en 

fonction de la profondeur, le profil du coefficient d'extinction (LE TAREAU 

et al 1979). -* 1 

Reste l'évaluation du forcing à l'interface air - mer. Ce bilan 
énergétique comprend les échanges d'énergie mécanique, thermique et radiative 

s'effectuant à l'interface air - mer. Or ces échanges, comme nous l'avons vu 

précédemment, dépendent essentiellement des paramètres météorologiques : vi- 

tesse et direction du vent, température air sec et température de surface de 

la mer, humidité, rayonnement solaire et nébulosité. 

Ces paramètres météorologiques doivent donc être mesurés et inter- 

viennent comme données dans les modèles pour le calcul des transferts d'énergie 

mécanique et d'énergie thermique sensible et latente. Ces échanges thermiques 

sont calculés selon les formules empiriques (LAEVASTU, 1960) comportant une 

imprécision encore difficile à évaluer. En effet, à bord des bateaux, il est 

difficile d'assurer des mesures en continu de ces échanges qui posent encore 

certains problèmes techniques. Ainsi, la présence quasi permanente des aérosols 

salés perturbe considérablement la mesure d'humidité. De même, par mer agitée, 

le roulis et le tangage empêchent de maintenir les pyradiomètres dans un plan 

horizontal pour pouvoir mesurer les échanges radiatifs. Par contre, dès que 

les conditions expérimentales nous paraissaient satisfaisantes, nous avons 

mesurés certains paramètres radiatifs : le rayonnement solaire incident et ré- 

fléchi (0,3 p < X < 3 p), le rayonnement infra-rouge incident et émis par la 

mer (3 p < X < 50 p). De même, nous avons mesuré directement l'absorption de 

l'énergie solaire dans l'eau en fonction de la profondeur. Quand il n'a pas été 

possible de mesurer directement le bilan radiatif;nous l'avons évalué à partir 

des paramètres météorologiques mesurés, excepté pour le rayonnement solaire in- 

cident par ciel clair que nous avons calculé a partir des paramètres astrono- 
miques et d'une transparence atmosphérique moyenne selon la méthode proposée 

par DOGNLAUX (1975).-.Néanmoins, nous avons toujours cherché dans la mesure du 

possible à ne pas avoir à utiliser des formules empiriques entraînant une plus 

ou moins grande incertitude. 



Les résultats de ces campagnes, ainsi que ceux relatifs aux simu- 

lations numériques 3 l'aide des deus modèles sont exposés dans plusieurs publi- 

cations (MARIETTE, 1977 ; LE SAOS et al., 1978 ; LE SAOS, 1979 ; MAZE et al ' 9 

1979 ; LE TAREAU et al 1979 ; LE SAOS et MARIETTE, 1981). Une partie de ce -* ' 
chapitre est donc consacrée aux rappels et B la synthèse des principaux de ces 
résultats. Dans la seconde partie, tous ces résultats sont discutés en parti- 

culier à la lumiere des résultats d'études semblables antérieures (PRICE et - 
al 1978 ; DAVIS et al., 1981 ; POUARD, 1983). Notamment, ces différents -- , ' 1 
auteurs n'ont pas confronté simultanément la réponse, d'un modèle de turbulence 

B fermeture locale avec celle d'un modèle intégral. On essaie ensuite de déga- 

ger certaines conclusians quant a la représentation et B la sinailation numéri- 

que de l'effet des processus unidimensionnels sur l'évolution de la structure 

thermique marine ; leur importance vis-8-vis d'autres processus de nature bi 

ou tridimensionnelle, existant dans la réalité, en fonction de la saison ; et 

des méthodes et données nécessaires pour l'identification et l'estimation de 

ces autres processus. 

Ce dernier point contribue à préciser les limites d'une étude uni- 

dimensionnelle et constitue un complément indispensable par rapport au travail 

que nous avions présenté précédemment (LE SAOS et MARIETTE, 1981). 

4 



Ces campagnes B la mer ont été réalisées B l'initiative du groupe du 

laboratoire d'océanographie Physique de l'université de Bretagne Occidentale, 

travaillant sur les couches marines superficielles de l'océan. Dans le cadre 

de campagnes nécessairement coopératives, nous avons personnellement assuré la 

continuité de l'organisation, de la réalisation du dépouillement et de l'inter- 

prétation de chacune de ces missions. A cette occasion, nous tenons à remercier 

particulièrement l'ensemble du personnel navigant avec qui nous avons eu l'oc- 

casion de travailler tout au long de ces campagnes 3 la mer et qui a largement 

contribué B leur succes. 

A. CAMPAGNE ATOCE 

Les résultats des mesures rgalisées au cours de la campagne ATOCE, 

au printemps 1977, sur la bouée laboratoire BOHRA II ancrée en Méditerranée par 

42' N et 4'45 E, ont déjà été publiés en totalité en février 1979 dans le rap- 

port ATP Recherches Atmosphériques NO 361 6 : "Contribution à l'étude des couches 

limites de surface terrestre et océanique1', par R. MAZE, V. M I E T T E ,  J.P. LE 

SAOS, J.Y. LE TAREAU et C. FRAVALO. Nous ne redonnons ici que les méthodes et 

résultats de mesures nécessaires B la mise en oeuvre des modèles de simulation 
4 

de la couche superficielle de l'océan. 

1") Mesure des paramètres météorologiques 

Les paramètres direction et vitesse du vent, température air sec et 

pression atmosphérique ont été mesurés avec une période d'une heure à l'aide de 

la centrale météorologique AANDERAA. La température de l'air humide a été obte- 

nue à l'aide d'un thermomètre 3 crécelle et la nébulosité a été 6valuée visuelle-' 

ment. Les variations de ces paramètres (l'humidité est déduite des températures 

air sec et air humide) et de la templrature de surface de la mer sont données 

figure 3. 

On remarque que la pression atmosphérique varie peu, bien que le régi- 

me des vents soit caractérisé par des vents faibles de secteur Est jusqu'à 

l'apr0s-midi du 2 juin et ensuite rotation au Nord Ouest avec en particulier 

deux renforcements à 30-35 noeuds le 4 juin vers 6 h et 22 h. On peut aussi noter, 

pour l'évaluation des échanges thermiques à l'interface air - mer, que la tempé- 
rature de surface de la mer est très légèrement'supérieure B celle de' l'eau jus- 
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Figure 3 : Paramètres méthéorologiques et bilan thermique ATOCE. 
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qu'au 3 juin dans l a  soirée. Ensuite, l 'eau e s t  plus froide que l ' a i r .  Ces con- 
. . di t ions  ne sont pas favorables à l 'évaporation de l'eau. 

2*) Mesure des f lux rad ia t i f s  

a) Bilan radia t i f  à l ' i n te r face  a i r  - mer - - - - - - - -  
Les rayonnements so la i re  incident Qs e t  réf léchi  % (0,3 LI c A c 3 p) 

ont é t é  mesurés à l ' a ide  de deux pyranomètres EPPLEY. L'un pour l e  rayonnement 

incident é t a i t  placé sur l e  t o i t  de l a  bouée (z = 20 m), l ' au t re  pour l e  rayon- 

nement réf léchi  é t a i t  placé à 5 m au-dessus du niveau de l a  mer e t  à une dis-  

- tance d'environ 1,s m du corps de l a  bouée. Les rayonnements infra-rouge inci-  

dent Qa e t  émis Q,, (3 c A e 50 p) ont é t é  mesurés à l ' a ide  de deux pyrgéo- 

mètres EPPLEY placés de façon analogue aux deux pyranomètres. Les mesures ont 

débuté l e  30 m a i  1977 B 15 h 36 T.U. e t  se  sont terminées l e  7 juin 1977 à 

6 h 21 T.U. (Figure 3). 

Il faut  remarquer que s i  nous pensons que l e  pgranomètre EPPLEY e s t  

assez f i ab l e  pour mesurer l e s  composantes du rayonnement so la i re  Qs i?t s, par 

contre l a  mesure des composantes du rayonnement infra-rouge pose encore à notre 

avis des problèmes. Pour le4rayonnement incident Q a ' l a  mesure e s t  perturbée car 

d'une part la compensation de température du corps noir  de référence se f a i t  

plus ou moins bien e t  d 'autre par t ,  l e  rayonnement so la i re  incident inf lue  sur 

l 'appareil.  En e f fe t ,  dans l e  cadre de l a  mesure, on suppose que l a  température 

de l a  coupelle e t  c e l l e  du bo i t i e r  e s t  l a  même, or plusieurs facteurs,  dont l e  

rayonnement solaire incident, peuvent provoquer une augmentation de l a  tempéra- 

ture  de l a  coupelle e t  va donc émettre un rayonnement thermique propre qui va 

s 'ajouter au rayonnement émis par l'atmosphère. 
-- 

De même, l a  mesure du rayonnement infra-rouge émis par l a  mer e s t  

perturbée par l e  rayonnement so la i re  réf léchi  mais aussi  par l e s  aérosols ma- 

r i n s  se déposant sur l a  coupelle. A l 'heure actuelle,  il semblerait plus judi- 

cieux de mesurer l a  température de surface de l a  mer par radiométrie infra-rouge 

e t  d'en déduire l e  rayonnement émis selon l a  l o i  de Stéphan applicable au corps 

g r i s  : 

Qb - e a es4 avec e - 0,96 e t  0 = 5,6698 . 10-~S .1 .  



b) Détermination du coefficient d'extinction -------------- . rE 

l 

Nous avons estimé les valeurs du coefficient d'extinction B partir 

de la,mesure du rayonnement solaire arrivant à l'interface air -mer et de 

celle de l'éclairement énergétique descendant, mesure B plusieurs profondeurs 

B l'aide d'une thermopile mise a notre disposition par J.P. BETHOUX (Station 

Marine de Villefranche sur Mer). 11 nous a été possible d'effectuer ces mesu- 

res les 31 mai, ler, 3 et 5 juin (Figure 4 a). A partir de ces quatre courbes 

de la distribution verticale de l'éclairement énergétique descendant en valeur 

relative, nous avons pu tracer une courbe de distribution verticale moyenne 

(Figure 4 b) dont nous avons déduit le profil vertical du coefficient d'ex- 

tinction (Figure 4 c) . 
30)' Mesures océanographiques 

. a) Mesures des t-ratures ----- -- 
Une série de mesures de température a été réalisée, pendant deux j o u r  

nées avec deux chaînes de thermistances AANDERAA de 20 m de longueur. Les deux 

chaînes ont été immergées l'une près de l'autre avec les capteurs aux mêmes ni- 

veaux d'immersion. Cependant, les capteurs de l'une des chaînes étaient protégés 

de l'influence du rayonnement solaire a l'aide de ruban adhésif blanc. Cette ex- 

périence nous a permis de mettre en évidence l'influence du rayonnement solaire 

sur les mesures de température (LE TAREAU et al., 1979). 

La deuxième série de mesures de température a été obtenue a l'aide 
d'une chaîne de thermistances AANDERAA de 50 m de long dont les capteurs étaient 

protégés. Les mesures ont été réalisées du 30 mai 1977 B 12 h 20 jusqu'au 6 juin 

1977 à 15 h 56 avec une acquisition des données toutes les 2 minutes. L'évolution 

des isothermes est donnée Figure 5 . Ces courbes ont été tracées ?A partir des 

températures moyennes sur une heure. On note la présence d'ondes internes de dif- 

férentes périodes avec cependant prédominance d'ondes d'inertie de période 18 

heures pour les températures mesurées entre 21 m et 51 rn de profondeur, comme on 

peut le remarquer plus facilement sur les spectres de températures (Figure 6). 

On sait que les modéles de simulation de la couche superficielle océa- 

nique ne peuvent rendre compte, et ce n'est d'ailleurs pas leur but, de ces oscil- 

lations importantes de la thermocline. Leur propos étant l'évolution moyenne, 
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nous avons dû définir un profil moyen initial et un profil moyen final (Figu- , <  

re 5 ) .  Chacun de ces profils est obtenu en conservant pour la couche homogène 

la température instantanée correspondant à l'heure du profil, et en prenant 

sous la couche homogène, la moyenne arithmétique sur 18 heures des températures 

2 chaque niveau de profondeur. 

La comparaison des deux profils montre le changement durant les cinq 

jours de la campagne entre une structure thermique stratifiée initiale, et une 

structure finale avec couche homogène d'épaisseur 25 à 30 m. De la même manière, 

nous avons pu tracer (Figure 5) l'évolution de l'épaisseur de la couche de mé- 

lange calculée à partir des profils thermiques moyennés heure par heure. Ce 

tracé comporte une certaine part d'incertitude puisque la température n'est 

mesurée avec la chaîne de thermistances que tous les cinq mètres de profondeur. 

De plus, on note l'effet des ondes internes de période 18 heures pour les tem- 

pératures mesurées entre 21 m et 51 m (Figure 6). 

Le 31 mai, si la couche de mélange existe, son épaisseur est infé- 

rieure à 6 m (immersion du deuxième capteur de la chaîne de thermistance). Jus- 

qu'au 3 juin au soir, la couche de mélange ne dépasse pas 15 m d'épaisseur. 

Dans la matinée du 4 juin, l'épaisseur augmente rapidement jusqu'à 25 m et un 

dernier épaississement jusqu'â 30 m a lieu dans la nuit du 4 au 5 juin. On re- 

marque donc que l'approfondissement se produit essentiellement lors des deux 

coups de vent qui sont aussi couplés avec deux maximums d'intensité du courant 

superficiel. 

b) Mesure de courant ------ 

Lors d'une tempzte précédente, l'un des trois câbles de retenue de 

la bouée BORHA II s'est rompu. Cet incident nous a empêché d'utiliser des cou- 

rantamètres à immersion fixe en fonctionnement continu. Cependant, avec un 

profileur de courant, laissé en immersion fixe à 2 m, nous avons pu réaliser 

des mesures du courant de surface. 

On remarque (Figure 7 a) des osbillations correspondant à la pério- 

de d'inertie. Nous en avons déduit (Figure 7 b) l'hodographe intégré. Celui-ci 

met en évidence les oscillations d'inertie, la présence d'un courant permanent 

vers le Nord Nord-Ouest au début des mesures, et le changement dans la direc- 

tion générale du courant vers le Sud Sud-Ouest correspondant au changement de 
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Figure 5 : Evolution de la structure thermique observée "AMCE" .  
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Figure 7 a 
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Figure 7 b 

Figure 7 : a) Mesures du courant de  surface ATOCE. 

b) Hodographe integré du courant de surface mesuré. 



direct ion du vent dans l a  journée du 2 juin. On remarque enfin deux maximums 

d ' in tensi té  du courant l e  4 juin vers  9 h e t  l e  5 juin vers 3 h correspondant 

aux deux maximums dans 11intensi t8  du vent e t  l e  4 juin vers O h e t  vers 22 h. 

Il semble donc que l e s  3 derniers jours, l e  courant superf ic ie l  

s o i t  principalement influencé par le vent local ,  tandis que pendant l e s  3 pre- 

miers, l e  courant assez f o r t  n 'es t  pas indui t  par l e  vent local  qui e s t  r e l r -  

tivement faible.  

Cette campagne dont l e  maître d'oeuvre é t a i t  l e  Service Hydrographique 

e t  Océanographique de l a  Marine (SHOM) s ' e s t  déroulée en deux par t i e  : Thermocli- 

ne 77 A du 16 septembre au 2 octobre e t  Thermocline 77 B du 12 octobre au 28 oc- 

tobre 1977. Les mesures ont  é t é  effectuées à bord du "D'EXTRECASTEAUX" en Atlan- 

tique Nord dans une zone centrée environ sur  46'45 N e t  11' W. De même que pour 

l a  campagne ATOCE les  résu l ta t s  des mesures effectuées par l e  Laboratoire dlOcéa- 

nographie Physique de l 'Université de Bretagne Occidentale (L.0.P.-U.B.O.) lors  

de ce t t e  campagne ont 6 té  en t o t a l i t é  publiés dans un premier rapport DRET par 

J.P. GIRARPOT, J.P. LE SAOS, J . Y .  LE TAREAU, V. MARIETTE e t  R. MAZE (1978). Nous 

ne redonnons i c i  que l e s  méthodes e t  résu l ta t s  des mesures nécessaires à l a  mise 

en oeuvre des modèles de prévision de l a  couche superf ic ie l le  de l'océan. 

1 O) Mesure des paramètres météorologiques 

Nous avons repr is  l es  mesures de routine effectuées avec l e s  appa- 

r e i l s  du bord toutes l e s  heures par l e  personnel navigant du "D'ENTRECASTEAUX". 

Les variat ions en fonction du temps des paramètres météorologiques : pression 

atmosphérique, température a i r  sec, nébulosité, humidit6 (celle-ci é tant  déduite 

des températures données par l e  thermomètre sec e t  l e  thermomètre mouillé), vi- 

tesse e t  direction du vent sont données f igure 8 pour TH 77 A e t  f igure 9 pour 

TH 77 B. Nous y avons jo int  l e s  variat ions de l a  température de surface de l a  

mer mesurée au seau. 

Lors de TH 77'A, l e s  quatre premiers jours sont caractérisés par une 

s i tuat ion anticyclonique avec vent de secteur E s t  assez fo r t ,  ensuite il y a 

passage d'une dépression l e  23,septembre, les vents tournant au Sud Ouest avec 

des pointes de 40 noeuds, puis fa ib l i s san t  en restant  de secteur Ouest. On re- 
, marque que l a  température de l ' a i r  e s t  infér ieure  a cel le  de l a  mer les quatre 
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Figure 8 : Paramètres météorologiques TH 77 A. 
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premiers jours et les quatre derniers jours, condition favorable B une forte 

évaporation. 

Lors de TH 77 B, durant les cinq premiers jours on est en régime de 

basse pression avec vent de secteur Sud Est d'abord faible puis fort avec des 

pointes à 35-40 noeuds en particulier dans la nuit du 15 au 16 octobre et dans 

La journée du 18. Les deux journées du 19 et 20 se caractérisent par une remon- 

tée de la pression atmosphérique et par des vents faibles passant au Sud Ouest. 

Après le passage d'une dépression dans la nuit du 20 au 21 avec des pointes de 

vent à 35 noeuds de secteur Sud, la pression remonte, les vents revenant au 

secteur Ouest et la température de l'air passant de 17'~ a lS°C. Les 25 et 26 

octobre, vent faible de direction variable. D'autre part, on note que les cinq 

derniers jours, la température de l'air est inférieure B celle de la mer. 

En résumé, la campagne THERMOCLïNE 77 s'est déroulée dans des condi- 

tions météorologiques caractéristiques de l'automne, c'est-à-dire, des vents 

'assez forts et l'air souvent plus froid que la mer.. 

2') Mesure des flux radiatifs 

' .  Pour mesurer les flux radiatifs nous avons utilise les mêmes appareils 

que ceux utilises pour la campagne ATOCE B savoir, deux pyranomètres EPPLEY pour 

le rayonnement solaire incident Qs et réflgchi Qr et deux pyrgéomètres EPPLEY. 

pour le rayonnement infra-rouge incident Qa et émis Qb. 

Un pyranomètre et un pyrgeomètre ont donc été placés au-dessus de la 

passerelle pour la mesure des rayonnements incidents, tandis qu'un pyranomètre 

et un pyrgéomètre etaient installés sur un tangon de 2 mètres de long fixé à 

l'étrave du navire pour la mesure des rayonnements réfléchis et émis par la mer. 

11 nous .a été impossible, lors des périodes de .gros temps, de main- 

tenir a poste le tangon où Btaient fixés les appareils mesurant Qr et Qb d'où 
des interruptions dans les mesures ~~rrespondantes. En l'absence de mesures, les 

flux Q, et Q,, oit éte calculés diaprès les formules empiriques suivantes : 
- 

Qr - 0,08 * Qs avec 'Q, valeur mesurée 

Qb - e . e . es4 avec e - 0,96 ; a - 5,6698 . 10-'S.1. et es température 
absolue de surface de la mer. 



Ainsi,  avec l ' a i d e  de  ces  mesures nous avons pu évaluer l'ensemble i 
? du b i l a n  thermique pour chacune des  deux p a r t i e s  (Figure 10). 

8 

Les mesures du c o e f f i c i e n t  d ' ex t inc t ion  ont & t é  e f fec tuées  par D. 

RENOUARD ( I n s t i t u t  Mécanique d e  Grenoble) e t  l e s  r é s u l t a t s  publ iés  dans le 

rapport  DRET "Campagne de mesures a l a  mer TRERMOCLINE 77 résul tats" .  Nous re- 

produisons f igu re  11, l e s  va leurs  a i n s i  obtenues du c o e f f i c i e n t  d 'ex t inc t ion  en  

fonc t ion  de la profondeur. 

3') Mesure des températures 

Pour s u i v r e  l ' évo lu t ion  de l a  s t r u c t u r e  thermique dans l e s  100 pre- 

miers mstres,  nous avons mesuré la  température toutes  l e s  5 minutes de O a 100 m 

au moyen de  deux chaînes de thermistances AANDERAA mises bout  à bout, l e s  cap- 

* t eu r s  des 30 premiers mètres é t a i e n t  protégés du rayonnement d i r e c t  à l ' a ide  d'un 

. ruban adhésif blanc. Les deux chaînes de thermistances é t a i e n t  suspendues sous 

une bouée s a t e l l i t e  d'une bouée dgrivante  avec une l igne  de 3 000 m. 

a) Mesure des températures ~ n d a n t  TH 77 A ---- 
Su i t e  à des d i f f i c u l t é s  dans la tenue du mouillage, nous avons dû 

interrompre ce lu i -c i  pour e f f e c t u e r  les répara t ions  nécessaires .  Du f a i t  de c e t t e  

i n t e r r u p t i o n  dans les mesures de température, nous désignerons par l a  s u i t e  l a  

période du 17/09/77 au  21/09/77 à 12 h 40 par  TH 77 Ai e t  l a  pér iede suivante  du 

21/09/77 au  02/10/77 à 7 h 20 par  TE 77 A2. 

Des v a r i a t i o n s  d e  l a  température à immersion f i x e ,  nous avons 

dédui t  l ' évo lu t ion  des isothermes (Figure 12). O n  remarque la présence d'une 

couche s u p e r f i c i e l l e  homogène de 40 m environ d 'épaisseur  dont la température 

diminue de 0,2OC pendant TH 77 A l  e t  ensu i t e  reste s tab le .  On note d ' a u t r e  p a r t ,  

e n t r e  40 m e t  60 m de profondeur, une thermocline, de gradien t  thermique 0,20°c . - 1 
m environ, qu i  e s t  l e  s i ège  d'ondes in t e rnes  de  période correspondant à l a  ma- 

r é e  semi-diurne ; c e t t e  pdriode e s t  parfaitement mise en evidence par  l e s  spec- 

t r e s  de température (Figure 13) r é a l i s é s  pendant TH 77 A2. Pour l ' é tude  de 1'6- 

volut ion du prof il thermique en r e l a t i o n  avec l e s  conditions météorologiques, 

nous devons f i l t r e r  ces  o s c i l l a t i o n ~ r  e t + p l u s  part icul ierement  d é f i n i r  des pro- 

f i l s  moyens i n i t i a l  e t  f i n a l .  Pour ce la ,  nous avons opéré de l a  façon suivante  : 



Figure 10 : Bilan thermique TH 77 .  
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Figure 1 1  : Détcmination du cocff icient d'extinction TH 77. 
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Figure 12 : Tracé des isothermes TH 77. 
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L'acquisition des données se faisant toutes les 5 minutes, nous avons, 

dans un premier temps, moyenné ces données sur 60 minutes de manière à pouvoir 

tracer les profils mesurés heure par heure ; puis se plaçant O une température 

donnée, nous avons pris la moyenne des profondeurs indiquées par chacun des 12 

profils horaires, La figure 14 où nous avons juxtaposé profil initial et profil 

final, montre peu de changement dans la structure thermique durant TH 77 A : . 
un refroidissement de 0,2'C de la couche homogène durant TH 77 A i  et une légère 

diminution de l'épaisseur de la couche homogène lors de TH 77 A2. 

b) Mesure des températures durant TH 77 B 
--z------- 

Les mesures ont débuté le 13110177 B 16 h 35 jusqu'au 14/10/77 à 

8 h 15. En effet, le wuillage a dû être remonté pour inspection et vérification. 

Les mesures ont pu reprendre le 14/10/77 à 1 1  h 50, elles se sont terminées le 

27110177 à 5 h 50 pour la chaîne 50-100 m et le 27110177 B 8 h 05 pour la chaîne 

0-50 m. Au moment du dépouillement, nous avons constaté que plusieurs thermis- 

tances n'avaient pas fonctionné, ceci provient certainement des méthodes employées 

pour mouiller et relever les chaînes de thermistances (ragage contre la coque). 

Les problèmes ont eu lieu pour les immersions 27 m, 32 m, 42 m, 47 m et 78 m. 

De l'évolution en fonction du temps de la température à immersion 

fixe, nous avons déduit le tracé des isothermes (Figure 12). Conmie pour la pre-' 

mière partie TH 77 A, on remarque la présence d'une couche homogène d'épaisseur 

50 m environ et dont la température diminue légèrement de 15,7"C B 15,6'~ durant 

les 1 1  jours. On note cependant que cette couche homogène est plus épaisse et 

plus froide que celle existant durant TH 77 A. Entre TB 77 A et TH 77 B, 11 est 

difficile de savoir s'il y a eu évolution de la masse d'eau sous l'influence des 

conditions atmosphériques ou si on n'a pas retrouvé la même masse d'eau pour 

TH 77 B. - 

La couche homogène est limitée inférieurement par une thermocline dont 

le gradient de température est de l'ordre de 0,25'~ . m-l, avec des oscillatiom 

de période correspondant à la marée semi-diurne. Il nous a donc fallu définir des 

profils initial et final moyennés selon la même méthode que celle indiquée pour 

la première partie TH 77 A. La juxtaposition de ces profils (Figure 14) montre à 

nouveau qu'excepté le refroidissement de 0,l OC, la structure thermique n'a pas 

changé bien qu'il y eut du vent assez fort. On pourrait cependant noter un épais- 

sissement de la thermocline mais étant donné l'imprécision de la définition du 

profil moyenné final, il est difficile de savoir si cet épaississement corres- 

pond B un phénomène réel. 
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4') Mesure des courants à immersion f i x e  

Nous avons essayé de  mesurer l ' évolu t ion  du champ d e  courant de  p a r t  

e t  d ' au t r e  de  l a  thermocline. Ainsi ,  nous avons suspendu sous l a  bouée dérivan- 

t e  deux courantomètres Aanderaa, de  t e l l e  s o r t e  que l ' u n  s e  trouve dans l a  cou- 

che homogène (38 m) et  l ' a u t r e  sous l a  thermocline (140 m). La période d'acqui- 

s i t i o n  de c e s  mesures é t a i t  de  cinq minutes. Comme l e  mouillage n ' é t a i t  pas an- 

c r é  sur  l e  fond, nous avons obtenu en f a i t  des  données de courant r e l a t i v e s .  

Malheureusement, à l a  s u i t e  d ' inc idents  de  mouillage e t  de mauvais fonctionne- 

ments des  enregis t reurs  ( ro to r  bloqué, dé r ive  cassée ,  bande magnétique i l l i s i -  

b l e ) ,  nous n'avons pas de  mesures de  courant  durant  TH 77 A. 

Par contre,  au cours de l a  deuxième p a r t i e ,  TH 77 B, t ou t  a fonct ion-  

né normalement. Les évolut ions en fonc t ion  du temps des courants à 38 m e t  à 

140 m e t  des  hodographes in t ég ré s  q u i  s ' e n  déduisent  sont  données respectivement 

f i gu res  15 e t  16. Tous ces  r é s u l t a t s  nous ont  permis de met t re  en évidence : 

- Une dé r ive  l e n t e  e t  r é g u l i è r e  de  l a  masse d'eau. Cet te  d é r i v e  peut 

ê t r e  évaluée en composant l a  dé r ive  du mouillage e t  l e  courant mesuré à 140 m 

d e  profondeur. En e f f e t ,  l e s  bouées n ' é t a n t  pas ancrées au fond, l e  mouillage 

comportait un câble en nylon de  diamètre 12 e n t r e  1 400 e t  3 000 m d e s t i n é  a 
"l 'ancrer"  par sa t r a i n é e  dans c e t t e  couche d'eau. La t r a j e c t o i r e  s u i v i e  par 

l e  mouillage (Figure 17)  donne une d i r e c t i o n  générale  ve r s  l e  Sud Ouest avec 

une v i t e s s e  moyenne de  l ' o r d r e  de  5 cm/s. D'après l a  f i gu re  16, l e  mouvement 

r e l a t i f  d e  l 'eau à 140 m par rapport  au mouillage por te  au Sud puis au Sud 

Ouest avec une v i t e s s e  moyenne de 10 cm/s. On peut en déduire un mouvement 

tourb i l lonnai re  anticyclonique avec une v i t e s s e  de  l ' o rd re  d e  15 cm/s d e  la  

masse d'eau étudiée que l ' on  pour ra î t  rapprocher des  t ou rb i l l ons  m i s  en éviden- 

ce  par MADELAIN e t  KERUT (1978) dans l a  même zone de  l 'At lant ique.  

- Par rapport  à ce  mouvement général  de  l a  masse d'eau un mouvement 

moyen de  l a  couche homogène s u p e r f i c i e l l e  in f luencé  par l e  vent .  Celui-ci e s t  

par t icul ièrement  m i s  en évidence par  l a  f i g u r e  18 où l ' on  a t r a c é  l e  courant 
+ -% 

r e l a t i f  : U38 m - '140 m avec l e  vent  moyenné s u r  douze heures.  On remarque en 

e f f e t  que lorsque l e  vent  e s t  f o r t  (supérieur  à 20 noeuds), l e  courant r e l a t i f  

à une d i r e c t i o n  comprise en t r e  45 e t  90' à d r o i t e  de  c e l l e  du vent .  
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Figure 15 : Courants mesurés TH 77 B. 



Figure 16 : Hodographes intégrés TH 77 B.  
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!hure  18 : Hodographe in t égré  du courant r e l a t i f  II 

38 m - '1.40 m' pendant' THERMOCLINE 77 B .  



- Un courant périodique résultant de la composition du courant 
d'inertie induit par le vent et du courant induit par l'onde de marée. 

II - SIMULATIONS NiJMERIQUES 
Les deux types de modèles étudiés au chapitre Z permettent, 3 par- 

tir d'une situation initiale mesurée, de calculer l'évolution thermique de la 

couche superficielle de l'océan en utilisant c m e  données les échanges d'éner- 

gie thermique et mécanique à l'interface océan - atmosphère. Nous nous propo- 
sons dans ce paragraphe, de confronter l'évolution calculée avec celle mesurée 

lors des campagnes ATOCE et THERMOCLINE 77. Rappelons que cette comparaison est 

possible si deux conditions sont remplies au mieux : 

. Les mesures correspondant aux données et à l'évolution de la 

structure doivent être continues. Or, nous avons vu dans la deuxième partie 

que d'importantes difficultés empêchent l'acquisition de mesures vraiment cor- 

rectes pour la température de l'air humide et le rayonnement infra-rouge. De 

même, l'utilisation de chaînes de thermistances avec espacement de 5 mètres ne 

permet pas une bonne précision de l'évaluation de l'épaisseur de la couche htnxo- 

gène. 

. Les mesures doivent être réalisées dans les conditions générales 
océaniques requises par les hypothèses des modèles. Or,  l'hypothèse essentielle 

conmaine aux deux types de modèles, est l'homogénéité horizontale qui implique 
i 

en particulier l'absence d'advection horizontale et verticale de chaleur dans 

la colonne d'eau considérée. Ceci n'est jamais exactement le cas dans l'océan 

et nous verrons que, de ce fait, il est difficile de confronter les mesures 

de TH 77 A2 avec les résultats des données par les modèles. 

1') Conditions de validité 

Avant d'effectuer une simulation de 1'6volution de la structure ther- 

mique de la couche superficielle de l'océan a l'aide d'un modèle unidimension- 

nel, il faudrait s'assurer que les processus d'advection horizontale et verti- 

cale de chaleur sont négligeables par rapport aux effets des échanges thermiques 

et dynamiques à l'interface air - mer. Ces problèmes de validation des hypothè- 
ses d'utilisation des modèles unidimensionnels instationnaires ont été abordés 

par différents auteurs (PRICE et al., 1978 ; DAVIS et al., - 1981 ; POUARD, 1983). 
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A la différence de notre étude, ces auteurs disposaient d'un ensemble de mesures 4 
décrivant les variations spatiales des différentes variables. Nous reviendrons 

dans le paragraphe suivant sur la manière d'évaluer ces processus bi et tridi- 

mensionnels. Ndanmoins, on peut s'appuyer sur l'étude de DAVIS et al. (1981) - 
qui montre que dans la couche homogène de surface, la variation du contenu ther- 

mique est gouvernée principalement par les échanges locaux à l'interface air - 
mer, alors que sous cette couche homogène de surface, ces variations sont engen- 

drées par des processus bi et tridimensionnels. Ne disposant que des mesures en 

un point, nous avons comparé la variation du contenu thermique calculée à par- 

tir des profils thermiques moyens initial et final (CTHf - CTHi), avec le bilan 

des échanges thermiques à l'interface air - mer (BILAN). Lorsque l'écart entre 

ces deux termes est assez faible, on supposera que les effets d'advection peu- 

vent être négligés. Dans certains cas, il existe une différence entre ces deux 

termes, pouvant s'expliquer par un refroidissement sous la thermocline. On est 

donc amené à corriger le profil final dans sa partie située sous la thermocline 

par le profil initial aux inmiersions équivalentes. Si la nouvelle différence 

entre les deux termes est faible, on supposera encore que les effets d'advec- 

tion peuvent être négligés à l'intérieur de la couche homogène ; dans le cas 

contraire, l'advection ne peut certainement pas être négligge. 

A ce stade, il faut rappeler que le but de ces simulations 'numéri- 

ques est de montrer qu'en ne considérant que les échanges locaux à l'interface 

air7- mer, an pouvait représenter les principales variations du profil thermi- 

que. 11 est certain que pour faire une comparaison très détaillée entre des 

simulations numériques et des résultats de mesures à la mer, il faudrait uti- 

liser un modèle où tous les processus physiques pouvant intervenir sur l'évo- 

lution des couches superficielles de l'océan soient pris en compte. Ceci sup- 

pose à priori que tous ces processus soient connus et puissent être modélisés, 

ce qui B l'heure actuelle nous semble tout à fait prématuré à cause, notamment 

du nombre insuffisant de mesures à la mer. 

Pour la campagne ATOCE : 

CTHf - CTHi  - (3,157 - 3,115) . log - 42 . 106 
BILAN = - 52 . 106 ~.m-' (réchauffement) 

L'écart entre les deux termes peut's'expliquer par le refroidisse- 

ment entre 39 m et 51 m mis en évidence par les deux prof ils thermiques (Figu- 

re 5). On est donc amené à corriger le profil' final.en le remplaçant entre 



39 m et 51 m par le profil initial. On obtient alors : 

CTHf (corrigé) - CTBi = (3,167 - 3,115) . log = 52 . log J.p2 
O n  supposera négligeables les effets d 'advection. 

Pour TB 77 Al, ces effets seront négligés à condition de corriger, 

comme pour ATOCE, le profil thermique final entre 65 m et 90 m, par le profil 

initial. On obtient alors une diminution du contenu thermique : 

CTHf (corrigé) - CTHi = (6,034 - 6,068) . log = - 34 . 106 ~ . m - ~  

correspondant bien à un bilan positif de refroidissement : 

BILAN = + 33 . 106 ~ . m - ~  

L'écart entre les deux termes est faible puisqu'il correspond a un 
écart moyen de température inférieur Zi O,OlOc sur la couche homogène d'épais- 

seur 40 m. 

Pour TB 77 A2, on obtient un refroidisssement de - 34 . - lob J.mo2, 
d'après les contenus thermiques et m réchauffement de - 37 . 106 ~ . m - ~ ,  d'après 

le bilan thermique B la surface. Cet écart entre les deux contenus thermiques- 

est important, puisqu'il correspond a un kart moyen de température sur 50 m : 
A 0  - 0,32'~. Ce résultat contradictoire demeure, même si on corrige les profils 

thermiques sous la thermocline ou si on utilise d'autres formules empiriques 

pour calculer les échanges thermiques (KONDO, 1975). Nous devons en conclure 

qu'il y a une advection horizontale importante et qu'il ne sera donc pas possi- 

ble d'effectuer les simulations numériques sur cette partie. 

Pour TH 77 B, en corrigeant le profil thermique final entre 60 et 

100 m, on obtient : 

CTHf (corrigé) - CTHi = (5,818 - 5,841) . log = - 23 . 106 J.m2 
BILAN = + 10 . 106 J..~ (refroidissement) 

11 subsiste m e  différence entre les deux .termes correspondant un 

écart de température de la couche homogène d'épaisseur 50 mètres égal à 0,06"~. 

Cet écart est suffisment faible pour permettre avec certaines précautions, 

l'étude des simulations. 

2O) Simulation avec le m 
. . 

On peut rappeler que la confrontation avec la réalité des résultats 

calculés avec le modèle MELLOR et DURBIN est relativement aisée car il n'y a 
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pas de paramètres d'ajustement. 
4 .  

-II 

a) - C y g n e  'ATOCE --- 
AprSs avoir evalué un profil de courant initial, nous avons pu calcu- 

ler l'évolution des profils thermiques et l'hodographe intégrd du courant de 

surface (Figure 19). La comparaison entre les résultats numériques et les mesu- 

res h A& (Figure 20) montre. un b o a  accord. En effet, on retrouve les deux 

approfondissements de la couche homogène de surface ayant eu lieu vers 12 h le 

4 juin et en début de journée le 5 juin ; dé même, on retrouve sur l'hodographe 

intégré du courant simulé (Figure 19) les changements de direction mesurés 

4 i . t ~  (Figure 7). Enfin, les énergies potentielles correspondant aux profils ther- 

miques finaux calculés (37,63 . 10) kg. se2 et mesurés (37,57 . 10' kg. sont .: 
proches l'une de l'autre. 

b) - C w g n e  THERMOCLINE 77 ------ 
Pour la campagne TH 77 Al, les simulations numériques montrent un re- 

froidissement de la temperature de surface un peu trop important (0,l O C )  et un 

approfondissement de la couche homogène de surface légèrement trop grand (Figure 

21). Quant à la campagne TE 77 B, la comparaison entre les résultats numériques 

et les mesures & 4 h  révSlent un accord satisfaisant malgré une couche homo- 

gène de surface simulée un peu trop importante (Figure 21). 

3aJ Simulation avec le modèle NIILER et KRAUS (1977) 

Le modèle NIUER et KRAUS est caractérisé par les trois paramètres 

m, a, s, quantifiant l'énergie cinétique turbulente disponible depuis l'action 

du vent sur les vagues, la convection et l'instabilité dynamique au bas de la 

couche homogène. Le problème revient donc 3 déterminer les valeurs de ces trois 

paramètres induisant 116volution de la structure thermique la plus proche de 

celle mesurée. Pour utiliser ce modèle en fonctionnement prévisionnel, il fau- 

drait que cet ensemble de valeurs varie peu d'une campagne 3 l'autre, ou bien 

que l'on sache définir quel ensemble de valeurs convient dans tel type de si- 

tuation météo-océanographique. 
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Figure 19 : Simulations avec le modèle MELLOR et DURBIN - ATOCE. 
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Figure 20 : Comparaison entre mesures h 4i.12~ e t  résultats numériques obtenus 

avec l e  modèle MELLOR e t  DURBIN. 
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Figure 21 : Simulations avec le modèle MELLOR et DURBIN - THERMOCLINE 77. 



. a) - Campagne ATOCE --- 
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Pour déterminer quel ensemble de valeurs on doit attribuer aux coef- 
A"" 

ficients m; n et s, il nous faut d'abord choisir un critère de sélection. Les 

modèles intégraux supposant B priori l'existence d'une couche homogène avec B 

sa base une discontinuité, les profils thermiques calculés ne peuvent pas re- 

produire exactement les profils thermiques mesurés. Pour déterminer les valeurs 

adéquates des paramètres m, n et s, nous avons coasidér4 que le profil thermi- 

que &td* t correctement simulé si son énergie potentielle 6tait peu différente f 
de celle du profil thermique mesuré. Par cette méthode, on obtient un grand nom- 

bre de combinaisons de valeurs possibles pour les trois paramètres m, n et s. 

Afin d'effectuer un premier choix, nous avons appliqué la méthode précédente 

en faisant varier m et s et en considérant les deux valeurs extrêmes. possibles 

pour n : n = O correspond à une convection non pénétrante et n = 1 c-orrespond 

B une couvection pénétrante. Les résultats ne montrent pratiquement pas de va- 

riations entre n = O et n = l. Ceci peut venir des conditions de la campagne 

ATOCE, au cours de laquelle le bilan thermique a l'interface air - mer corres- 
pond essentiellement à un réchauffement, or il ne peut y avoir convection péné- 

trante que lors d'un refroidissement. Aussi, nous avons fixé n = O et nous 

avons pu tracer le diagramme donnant les différentes valeurs de l'énergie po- 

tentielle finale obtenues avec les différents couples (m,s) . 

Diagramme des énergies potentielles finales en fonction des paramètres m, s 

(n = 0) : ATOCE. 



Pour retrouver l'énergie potentielle finale mesurée (37,57 f 0,05) 

. 1 o3 kg.se2, nous devons donc prendre les couples (m,s) correspondant I la 

zone hachurée dont les valeurs extrêmes sont (m = (6 f 0,5) , IO+ ; s = 0) 

e t  (m = O ; s - 0,4 I 0,05), 
11 nous est impossible de privilégier l'un des deux modes de pro- 

duction de 1'E.C.T. d'après les évolutions simulé& de la température et de 

l'épaisseur de la couche homogène (Figure 22). Ceci est principalement dû au 

fait qu'il y ait eu deux coups de vent suffisamment espacés pour provoquer 

deux maximums de courant. On n'a donc pas observé expérimentalement le phéno- 

mène de vent fort contre courant qui, pour le mode de production de 1'E.C.T. 

par action du vent sur les vagues (paramètre m), se serait traduit par un ap- 

profondissement continu et pour le mode de production de 1'E.C.T. par insta- 

bilité dynamique (paramètre s), aurait provoqué un ralentissement de l'appro- 

fondissement. Nous verrons par ailleurs que PRICE et al. (1978) arrivent au 

même genre de résultats. 

De la même manière que pour le modèle de MELLOR et DURBIN, nous 

avons pu calculer l'évolution du courant de la couche homogène de surface : 

on a pu ainsi tracer le diagramme polaire cumulé du courant calculé (Figure 

23) qui montre une différence les trois premiers jours par rapport à celui 

mesuré (Figure 7) mais dans lequel on retrouve bien le changement de la di- 

rection générale du courant pendant la journée du 3 juin et son évolution en 

module et direction à partir de cette date. 

b) Campagne THERMOCLINE 77 -------- 

Le fait marquant de cette campagne est que malgré les conditions 

variables à l'interface air - mer, on n'ait pas eu dlapprofon$issement de la 
thermocline, mais seulement une diminution de la température de la couche 

homogène de surface. Il en résulte que la variation d'énergie potentielle 

mesurée pour TH 77 A1 (- 0,28 . 103 kg.s-2) correspond au refroidissement da 
la couche homogène d'ëpaisseur 40 mètres : 
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Figure 22 : Simulation de la campagne "ATOCE" par le modèle "NIILER-KRAUS" 
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Il en est de même pour TH 77 B. Par conséquent, en utilisant la même 

r . ,  méthode que précédemment, pour déterminer les valeurs adéquates des paramètres 

m et s, on obtient effectivement des valeurs nulles ou proches de zéro pour re- 

trouver l'énergie potentielle du profil final mesur6 et corrigé qui est de 

127.56 . 103 kg.s-', ce qui veut dire qu'il n'y a pas eu de transfert d'énergie 

cinétique turbulente en énergie potentielle. 

Diagramme des énergies potentielles finales en fonction des paramètres m et 

s (n = 0) : TH 77 B. 

11 n'est donc pas possible de privilégier l'un des modes de production 

de 1'E.C.T. puisque son transfert en énergie potentielle est négligeable. 

. . 
Cependant, la température de surface simulée pendant TH 77 B entre le 

16 et le 24 octobre 1977 (Figure 24) avec s = 0,05 est trop Qlevée. Ce phénomène 

est associé à la persistance d'une thermocline diurne. Si l'on simule avec une 

plus forte valeur de s (s = 0,4), la température de surface durant cette même pé- 
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Figure 24 : Simulation de la campagne TH 77 B par le modèle NIILER et KRAUS. 
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riode est correcte c a r  1'E.C.T. produite e s t  suff i sante  pour f a i r e  plonger l e s  

thermoclines diurnes jusqu'8 la  thermocline principale. Cependant, en f i n  de pé- 

riode, l'E.C.T. produit  é t a n t  a l o r s  t rop importante, provoque un approfondisse- 

ment de l a  thermocline pr inc ipale  sgtuée 8 55 b (Figure 24) e t  donc une tempéra- 

tu re  de l a  couche homogène trop fa ib le .  

Ainsi, il semble que pour obteni r  une b 0 ~ e  simulation de l a  tempéra- 

ture,  il faudra i t  u t i l i s e r  8 la f o i s  des f a i b l e s  valeurs des coeff ic ients  pour 

ne pas approfondir l a  thermocline pr inc ipale  e t  des f o r t e s  valeurs pour que l e s  

thermoclines secondaires soient  bien absorbées chaque jour dans l a  thermocline 

principale. 

Nous disposons pour TH 77 B, des mesures de courant 8 38 m e t  140 m 

(Figure 15) qui ont  é t é  analysées précédemnent. Nous an avons déduit le  courant 
+ + 

r e l a t i f  Ug8 - U140 (Figure 18) et  nous avons montré qu' il dépendait du vent. 

local.  Avec l e  modPle NIILER e t  KRAUS, l e  courant calculé e s t  ce lu i  indui t  par 

l e  vent loca l  e t  par conséquent, il d o i t  ê t r e  comparé au courant r e l a t i f  mesuré. 

Le diagramme pola i re  cumulé du courant ca lculé  (Figure 25) a bien l a  même a l l u r e  

que ce lu i  obtenu avec l e  courant r e l a t i f  (Figure 18). 

% Figure 25 : Hodographe intégré du courant de surface simulé pendant THERMOCLINE 

77 B. 



III. SYNTHESE DES CONFRONTATIONS ET DISCUSSIONS 

Les simulations numériques, à l'aide des modèles MELLOR et DURBIN .et 

NIILER et KRAUS, de la structure thermique marine observée pendant les campagnes 

ATOCE et THERMOCLINE 77 suscitent un certain nombre de commentaires et de ré- 

flexions à propos de l'importance des processus unidimensionnels et de leur esti- 

mation. Dans ce paragraphe nous allons essayer de dégager et de synthétiser les 

principales réflexions qui concernent d'une part la comparaison et les conditions 

d'utilisation des deux modèles, d'autre part l'information nécessaire pour la 

mise en évidence de t'importance des processus unidimensionnels vis-à-vis des 

autres processus de nature bi ou tridimensionnelle. 

1") Choix et condition d'utilisation d'un modèle unidimensionnel 

a) 3nthèse des résultats des simulations numéri~es -------------- - 

- Simulations avec les modèles MELLOR et DURBIN et NIILER et KRAUS 

Nous avons comparé directement les deux modèles entre eux en techer- 

chant quelles valeurs il fallait attribuer aux paramètres (m et s) du modèle 

NIILER-KRAUS pour retrouver la même énergie potentielle finale que celle calcu- 

lée avec le modèle MELLOR-DURBIN. Tout d'abord, en mode de production d'I3.C.T. 

par action du vent sur les vagues (s = O),.les mêmes énergies potentielles sont 

obtenues pour les différentes campagnes avec des valeurs de rn variant du simple 
-4 

au double : 2,s . 10 B 6 .  IO-^. Par co,ntre, en mode de production dlE.C.T. 
(m * 0) par instabilité dynamique, les valeurs adéquates de s restent comprises 
dans l'intervalle 0,35 f 0,05 pour les différentes campagnes, les évolutions de 

la température de surface restant très proches les unes des autres. Cette valeur 

(S = 0,35) est la même que celle obtenue par MELLOR et DURBIN dans le cas des 

simulations avec des conditions aux limites fictives. 

On peut donc considérer que les simulations produites par le modèle 

MELLOR-DURBIN et le modPle NIILER-KRAUS en mode d'instabilité dynamique (n = O ; 

s = 0,35 f 0,05) sont équivalentes, quelles que soient les conditions initiales 

et aux limites. Ce résultat n'est pas surprenant car si les deux modèles sont 

intrinsèquement différents, ils admettent tous les deux cornme processus physi- 

que de base, la production d l E . C . T .  par le cisaillement de courant et ignorent 



la  production dtE.C.T. par  l ' a c t i o n  du vent  su r  l e s  vagues. 

En ce q u i  concerne l a  s imulat ion d'une campagne du type printemps 

(ATOCE), l e  modèle MELLOR e t  DURBIN donne des r é s u l t a t s  t r è s  proches de l a  réa- 

l i t é  de même que l e  modèle NIILER e t  KRAUS. Ce dernier  a é t é  u t i l i s é  en convec- 

t i o n  non péngtrante  (n = O) avec des couples de paramètres de valeurs  extrêmes 

(HI = 6 . IO-' ; s = O) e t  (m = O ; s = 0,4) correspondant aux deux modes de pro- 

duction d 'énergie  c iné t ique  turbulen te  q u ' i l  nous a é t é  impossible de d is t inguer ,  

l a  période de s imula t ion  n ' é t an t  pas assez longue. bn remarque par  contre  que s i  

l e s  r é s u l t a t s  son t  relat ivement  co r r ec t s  en ce qui  concerne l ' évolu t ion  du pro- 

f i l  thermique moyen e t  la  s t r u c t u r e  thermique f i n a l e ,  ce n ' e s t  pas t ou t  B f a i t  

l e  cas en ce q u i  concerne l ' évo lu t ion  de l a  température de sur face  à supposer que 

l a  mesure 1 m s o i t  co r r ec t e  (Figures 20 à 22). En p a r t i c u l i e r ,  pendant l e s  pre- 

miers jours ,  l e s  f l uc tua t ions  diurnes importantes ne s o n t  pas représentées  p a r  

l e s  modèles. Ceci n ' e s t  guère étonnant. On a vu (chapi t re  1 )  que l e  modèle de 

MELLOR e t  DURBIN (1975) donnai t  de bons r é s u l t a t s  a condit ion que l ' épa i s seu r  de 

l a  couche mélangée s o i t  p lus  grande que quelques mètres. S i  c e t t e  épaisseur  e s t  

f a i b l e ,  ce qu i  e s t  l e  cas  pendant l a  journée, il fau t  a l o r s  u t i l i s e r  un modèle 

beaucoup p lus  f i n  pour représenter  correctement l a  s t r u c t u r e  theLràique dans l e s  

premiers mètres. Ce modèle dev ra i t  bien s û r  prendre en compte l a  d i f fus ion  tur-  

bu len te  mais, p lus  encore, l a  décroissance de l ' é che l l e  de longueur près de l a  

sur face  d o i t  ê t r e  paramétr isée (BLACKADAR, 1962). De l a  même manière, l e s  modèles 

intégraux, compte tenu de l 'hypothèse d'homogénéité de la  couche de mélange e t  

de l a  paramétr isat ion globale  du taux de d i s s ipa t ion ,  ne peuvent reproduire f i -  

nement ce qui  s e  passe près  de l a  surface.  Cet te  remarque e s t  importante pour 

ce q u i  concerne la  confronta t ion  de l a  température de sur face ,  ca lcu lée  e t  mesu- 

r ée  quand la  couche mélangée e s t  peu épa isse  : l e s  modèles u t i l i s é s  i c i  ne peu- 

vent  dans ce cas  donner de bons r é s u l t a t s .  Ceci d i t ,  dès que l ' épa isseur  de l a  

couche mélangée augmente, par  exemple pendant l a  nu i t ,  l e s  r é s u l t a t s  fournis  par  

ces modèles son t  relat ivement  co r r ec t s ,  ce  qu i  explique l a  bonne représenta t ion  

de l ' évolu t ion  du p r o f i l  thermique moyen e t  a u s s i  pour l ' évo lu t ion  de l a  tempéra- 

t u re  de sur face  après  l e  3 juin.  

En ce qu i  concerne l a  campagne THERMOCLINE 77 qu i  e s t  du type automnal, 

l e s  r é s u l t a t s  numériques du modèle de MELLOR e t  DURBIN (1975) e t  du modèle NILLER 

e t  KRAUS (1977), u t i l i s é  avec (m = O ; n - O ; s = 0,4) ,  révè len t  un approfondis- 

sement t rop  important. On reviendra dans l e s  paragraphes suivants  s u r  ce pro- 



TABLEAU RECAPITULATIF DES CARACTERISTIQUES DES DIFFERENTES CAMPAGNES 

A 

ATOCE 

JUIN 1977 

TH 77 Al 

SEPTEMBRE 

1977 

Structure 
finale 

Conditions aux limites 

TH 77 B 

OCTOBRE 

1977 

PRICE 

JUIN 1972 

PRICE 

FEVRIER 
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r 

m 

28 

Simulation 

0s + Qr 

w/m2 
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Qs 

O c  
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40 
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26 

46 

s m 0  
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m = O  
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0.05 
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P = Qe*Qc+Qn 
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m 
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40 

Qs+Qr+Qe+Qc 

+Qn 

w/m2 

Os 

OC 

17.20 

17.26 

50 

O 

30 

- 

0.05 

O 

0.6 

0.6 

1 O0 

137 

15.72 

28.40 

24.05 

- - 

196 

87 

1 

17.04 

15.62 

26.60 

22.70 

9 

36 

518 

97 

224 O.3.10-' 

O 

l2.10-' 

5 .10-~ 

8 8 

-- 

O. 25 
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blème, mais il apparaît très probablement, que des effets autres qu'unidimen- 
.a 

sionnels soient responsables de cette différence. 

- Comparaison avec l'étude de PRICE et al. (1978) - 
Pour compléter les résultats des simulations produites par le modèle 

NIUER-KRAUS, nous avons analysé les résultats obtenus par PRICE et al. (1978), - 
qui ont aussi testé ce modèle sur les mesures de deux campagnes effectuées dans 

le Golfe du Mexique en juin 1972 et en fgvrier 1973, Nous donnons brièvement 

leurs résultats pour chacune de ces campagnes : 

a) Campagne de juin 1972 

- Conditions initiahgs : structure thermique sans couche homogène dé- - 1 
finie, avec stratification de faible gradient thermique O,OSO . cm ; - 1 - -__-_-------- Conditions aux limites : vent forcissant à 12 m.s , flux thermique - 2 - 1 
global à la surface légèrement positif + 75 cal.cm .jour ; 

- Evolufion de la structure thermiqge : formation en quatre jours d'une 
couche homogène d'épaisseur 26 m ; 

- ----Fe Simulation : la meilleure est obtenue avec (m = 12 . low4 ; s = 0) 

ou (m = O ; s * 0,6) sans pouvoir nette-nt privilégier un mode par rapport à 

l'autre. 

Nous pouvons donc considérer que cette campagne est du type printemps 
avec des caractéristiques très proches de la campagne ATOCE. Ainsi, on remarque 

que les valeurs adéquates des paramètres (m, s) mises en évidence par PRICE 

sont bien du même ordre de grandeur que pour la campagne ATOCE. 

13) Campagne de février 1973 - ------ 
- Conditions-initiales : structure thermique avec couche homogène ' 

- 1 
d'épaisseur 30 metres limitee par une themocline de gradient O,lOc . m ; - 1 - Conditions aux limites coup de vent entre 15-20 m.s . Flux ther- --------------- - 1 migue global en surface tres positif + 1070 cal.cm-2.jour , l'air étant jusqu'à 

10°C plus froid que la mer ; 

- Evolution de la structure thermigg~ : refroidissement de 1°c de la ....................... + 
couche homogène avec approfondissement de 30 m à 46 m ; 

- Simulation : le profil final est obtenu avec (m = 5 .  IO-^ ; S = 0) --------- 



ou (m = O ; s = 0,6) m a i s  la s imulat ion des va r i a t i ons  de l a  température e t  de 

l ' épa i s seu r  de l a  couche homogène e s t  nettement meil leure avec l e  mode in s t ab i -  

li t é  dynamique. 

Cet te  campagne d 'h iver  se d i f f6renc ik  de TH 77 par  une épa isseur  i n i -  

t i a l e  de la couche homogène moins importante e t  un gradien t  thermique p lus  f a i -  

ble .  Cet te  différence dans l e s  condit ions i n i t i a l e s  pour ra i t  ê t r e  une explica-_ 

t i o n  des deux évolutions d i s t i n c t e s  de la s t r u c t u r e  thermique e t  j u s t i f i e r a i t  

l ' u t i l i s a t i o n  de coe f f i c i en t s  (m, . s )  d i f f é r e n t s  pour l e s  deux simulations . 

S i  on s e  p lace  en mode de production de 1'E.C.T. pa r  ac t ion  du vent  

s u r  l e s  vagues, l 'absence d'approfondissement observée pour TH 77 peut  S 'expl i -  

quer  par  l e  f a i t  que c e t t e  énergie  c réée  à la sur face  ne peut  s e  propager jus- 

qu'au niveau de l a  thermocline du f a i t  de l a  t rop  grande épaisseur  de l a  couche 

homogène, d'où un c o e f f i c i e n t  m négligeable.  Ceci e s t  à rapprocher du f a i t  que 

PRICE e t  a l .  doivent u t i l i s e r  un c o e f f i c i e n t  m de va leur  p l w  f a i b l e  pour la  

campagne de f év r i e r  1973 que pour c e l l e  de ju in  1972. Cependant, la l o i  de dé- 

croissance exponent iel le  de m en fonc t ion  de l ' épa isseur  de la couche proposée 

p a r  PRICE ne  semble pas appl icable  3 nos r é s u l t a t s .  L ' insuf f i san te  p réc i s ion  

dans l a  détermination de l ' épa i s seu r  due à l 'espacement de 5 mètres des ther- 

mistances e t  à l a  méthode de détermination du p r o f i l  thermique par  moyenne s u r  

t r e i z e  heures,  ne nous permet pas non p lus  de t e s t e r  l e s  au t r e s  l o i s  de décrois- 

sance proposées par d i f f é r e n t s  au teurs  comme ELSBERRY e t  a l .  (1976), LINDEN 

( 1975), THOMSON e t  TURNER (1 975). D ' a i l l e u r s ,  l e s  récents  modèles théoriques 

à hypothèses de fermetures l oca l e s  des -équations de l a  turbulence (KUNDU, 1980 ; 

KLEIN, 1980) montrent que 1'E.C.T. créée 3 la  sur face  ne peu t  s e  propager à 

plus  de quelques mètres vers l e  bas. 

S i  l 'on se place en mode de production de 1'E.C.T. par '  i n s t a b i l i t é  

dynamique, au  niveau de l a  thermocline, on peut expl iquer  l 'absence d'approfon- 

dissement l o r s  de TH 77 pa r  l e  f a i t  que l e  développement de 1'E.C.T. e s t  bloqué 

pa r  l e  t rop  f o r t  gradient  thermique d'où s % O. Par  contre ,  1'E.C.T. peut  s e  dé- 

velopper l o r s  de la campagne de f é v r i e r  1973 du f a i t  que l e  gradient  thermique 

e s t  moins é levé  d'où l ' u t i l i s a t i o n  pa r  PRICE d'une même va leur  de s = 0,6. Il 

pour ra i t  donc e x i s t e r  un s e u i l  e n t r e  l e s  conditions de TH 77 e t  c e l l e s  de f g v r i e r  

1973 annulant l e  développement de 1'E.C.T. Une f o i s  ce s e u i l  . a t t e i n t ,  t o u t  s e  

p a s s e r a i t  comme s i ,  s e u l  l e  b i l a n  thermique à l a  sur face  é t a i t  responsable de 

l ' évolu t ion  u l t é r i eu re  de l a  s t r u c t u r e  thermodynamique de la couche s u p e r f i c i e l l e  



de l'océan. 
F 

5 

En conclusion, nos résultats confirment ceux de PRICE et alr (1978) - 
et nous pouvons dégager certains renseignements quant aux conditions d'utilisa- 

tion d'un modèle unidimensionnel instationnaire de simulation de l'évolution de 

la couche superficielle de l'océan : 

- La qaleur du paramètre n dans le modèle NIILER-KRAUS; r-'a que très * 
peu d'influence sur les résultats. 

- En période printanière de formation de la couche homogène, le mo- 
dèle NIILER-KRAUS avec (m. 6.10-~, s = 0, n - O) ou (m = O, s = 0,4, n = 0) 

et le modèle MELLOR-DURBIN fournissent des simulations très proches de la réa- 

lité. 

- En pgriode automnale, lorsqu'il existe une couche homogène bien 
formée, une thermocline bien marquée et que l'épaisseur de la couche homogène 

reste constante au cours du temps, le modèle NIILER-KRAUS doit être utilisé 

avec des valeurs nulles des paramètres (m, n, s). Dans ce même cas, il faut 

utiliser le modèle de MELLOR-DURBIN avec précaution car il donne quand même 

un approfondissement de la couche homogène. Quand l'épaisseur de la couche 

homogène augmente au cours du temps, l'approfondissement de la thermocline est 

correctement simulé en utilisant le modèle NIILER-KRAUS avec (m - O, n - 0, 
s = 0,4-0,6). 

- Les modèles NIILER-KRAUS et MELLOR-DIJRBIN donnent des résultats 
équivalents lorsque le premier est utilisé avec (m = O, n = O, s = 0,4), 

- 11 faut remarquer qu'à cause d'une paramétrisation plus rudimen- 

taire des processus physiques, le modèle NIILER-KRAUS est d'une plus grande 

facilité de mise en oeuvre et surtout d'une plus grande rapidité d'exécution 

sur ordinateur que le modèle MELLOR-DURBIN. En effet, pour simuler les 311 pas 

de temps de la campagne TII 77 B, le temps de calcul sur un IRIS 80 est de 0,8 mn 

.. pour le premier et de 6,92 pour le second. 

b) kdification_~roposée du modèle NIILER et KRAUS ---- - - - - - - -  
En mode de production de llE,CaTa par l'instabilité dynamique seule 



(m - O, n = O), on peut remarquer que l e  paramette s e s t  l e  nombre de Richard- 

son "global" de l a  couche homogène d'épaisseur h t e l  qu ' i l  a 15té défini  par 

WLLARD e t  a l .  (1973) : . - 

Les valeurs cr i t iques  généralement admises pour ce nombre sont com- 

prises dans l ' in te rva l le  (0,35 - 0,s); si ' ,  l a  valeur de s obtenue pour ATOCE i 
(s = 0,4) e s t  bien dans cet  in terval le ,  il n'en e s t  pas de même pour s % O 

u t i l i s ée  pour TH 77. Nous avons indiqué que l'une des explications de l'ab- 

sence d'approfondissement observée pendant TH 77 pourrait  ê t r e  due à un trop 

f o r t  gradient thermique de l a  thermocline, bloquant l e  développement de 1'E.C.T. 

produite par i n s t ab i l i t é  dynamique. Dans l e  cadre de c e t t e  hypothèse, on do i t  

alors introduire un c r i t è r e  de poss ib i l i t é  d'approfondissement dépendant de l a  

structure de l a  thermocline. 

Ce c r i t é re  n ' es t  pas exactement représenté par l e  nombre de RICHARDSON - - 
"global" dans lequel ,  68, 6U e t  6V sont l e s  discontinuités en température e t  cou- 

rant  entre l a  couche homogène e t  l a  couche élémentaire immédiatement sous- " 

jacente, Par contre, on peut introduire l e  nombre de RICHARDSON in te r fac ia l  t e l  

qu ' i l  a é t é  défini par THOMPSON (1979) : 

- 

où d représente l 'épaisseur de l a  thermocline (couche où l e  gradient thermique - 1 - - 
e s t  supérieur à O,l°C . m ) e t  A@, AU e t  5 représentent l e s  discontinuités en 

température.et courant entre  l a  couche homogène au-dessus de l a  thermocline e t  

l a  couche s i tuée  au-dessous de l a  thermocline. La valeur cr i t ique 0,25 semble 

ê t r e  confirmée par l e s  mesures hl d a  réalisées par DAVIES e t  a l .  (1979). 

Pratiquement, nous avons donc repris  l a  méthode de résolution du mo- 

dele NIILER-KRAUS, mais à un pas de temps donné, pour chaque valeur supposée de 

h, nous avons déterminé l 'épaisseur d de l a  thermocline sous-jacente (gradient 

thermique supérieur P O, 1 O C  . cl) e t  calculé l e  nombre de RICHARDSON inrerfa- 

c i a l  correspondant. S i  ce dernier e s t  supérieur à 0,25, l 'épaisseur h de l a  cou- 

che homogPne ne peut ê t r e  augmentée. L'influence du nombre de RICHARDSON i n t e r  



f a c i a l  s u r  les simulat ions numériques des deux campagnes appara î t  de façon 

s i g n i f i c a t i v e  dans l e  tableau ci-dessous. 

Tableau des énergies  p o t e n t i e l l e s  f i n a l e s  (1 O ) . k % . ~ - ~ )  . 

s = O  

s = 0 , 2  

s = 0 , 4  

s = 0 , 6  

EP f 
mesuré 

Dans ce tableau,  on compare l e s  énergies  p o t e n t i e l l e s  f i n a l e s  a i n s i  

obtenues avec c e l l e s  données par l e  modèle NIILER-KRAUS non modifié par  R i  

pour d i f f é r e n t e s  va leurs  de S .  On cons ta te  que pour l a  campagne ATOCE, l ' i n -  

t roduct ion  de R i  modifie t r è s  peu les énerg ies  p o t e n t i e l l e s ,  a l o r s  que pour l e s  

campagnes TH 77 Al e t  TH 77 B, l ' i n t roduc t ion  de R i  en t r a îne  un blocage des 

énergies  p o t e n t i e l l e s  à l e u r  va leur  obtenue pour s 0 , 2 .  11 en r é s u l t e  qu'avec 

l e  modèle NIILER-KRAUS modifié par  R i ,  on pourra u t i l i s e r  une seu le  e t  même 

va leur  de s = 0 , 5 ,  pour ob ten i r  une s imulat ion cor rec te ,  que l le  que s o i t  la  

campagne considérée. Les courbes d 'évolu t ion  de l a  température e t  de l ' é p a i s -  

s eu r  de l a  couche homogène r e s t e n t  l e s  mêmes pour l a  campagne ATOCE, a lo r s  que 

c e l l e s  obtenues pour TH 77 B (Figure 26) sont  plus proches de l a  r é a l i t é  e t  

montrent b ien  l ' e f f e t  de blocaque i n t r o d u i t  par  R i .  

11 e s t  évident  que l a  modif icat ion du modèle NIILER-KRAUS que nous 

proposons e s t  une so lu t ion  empirique qu i ,  s i  e l l e  semble va l idée  par  l e s  deux 

campagnes ATOCE e t  TH 77 demande à ê t r e  confrontée avec d 'au t res  processus .hl 
4au. De plus ,  il e s t  poss ib le  e t  probable que d 'autres  processus physiques 

de na ture  b i  e t  t r idimensionnel le  ignorés  par  l e s  deux modèles, so i en t  respon- 

s ab le s  de l 'absence d'approfondissement durant  TH 77, C'est l ' o b j e t  du para- 

graphe su ivant ,  

LCOCE 

N-K non 
modifié 

37,28 

37.45 

37,58 

37,67 

N-K 
avec R i  

37.28 

37,42 

37.55 

37.60 

TH 77 Al 

37.57 

N-K non 
modifié 

129,26 

129,39 

129,54 

129,65 

TH 77 B 

N-K 
avec R i  

129,26 

129,26 

129,26 

129,26 

N-K non 
modifié 

127.67 

128,03 

128,35 

128,65 

129.28 

N-K 
avec Rti 

127,67 

127,73 

127,73 

127.74 

127,56 



Figure 26 : Simulation de TH 77 B par le modèle NIILER et KRAUS modifié 

avec Ri. 

2') Processus bi et tridimensionnels, identification et estimation 

La confrontation des données réelles aux résultats des simulations 

numériques a soulevé un certain nombre de questions quant à la part due aux pro- 

cessus unidimensionnels dans l'évolution de la structure thermique marine dans 

les situations étudiées. Malheureusement, l'ensemble des données disponibles 

n'est pas suffisamment complet pour fournir des réponses valables. Ceci dit, il 

est possible d'émettre un certain nombre d'hypothèses et de définir les données 

nécessaires pour permettre d'estimer la part due aux processus unidimensionnels 

et celle due aux autres processus dans l'évolution des couches superficielles 

de l'océan. 

Les processus de nature bi ou tridimensionnelle affectent à la fois * 
le bilan de chaleur de la colonne d'eau et le cisaillement de courant à travers 

la thermocline. L'examen de ce bilan.de chaleur et du bilan de la quantité de 

mouvement de la couche mélangée.vis-à-vis des couches inférieures, estimés à 

l'aide de données adhoc, permet de cerner l'importance de ces processus bi ou 

tridimensionnels. 

. . 



a) Bilan de chaleur de la colonne d'eau ------------ 
Considérons l'équations de la chaleur, intégrée 

' f 

* 
sur la colonne d'eau 

d'épaisseu~ D, dans laquelle les vitesses prises en compte sont intégrées sur 

une période'de temps suffisamment longue pour. filtrer les ondes internes (iner- 

tielles ou semi-diurnes). On a : 

/ O  Tdz + 

03 Q0 est le flux de chaleur turbuient et radiatif 1 la surface et q(-D) le flux 

radiatif à z - -D, q(-D) est supposé négligeable. 

Les processus qui affectent le bilan de chaleur (A) sont, outre le 

flux de chaleur Qo, l'advection horizontale (B) et l'advection verticale (C). 

Quels sont les effets de ces processus, en particulier (B) et (C), 

sur l'érosion de la thermocline et quelles sont les données nécessaires pour 

les représenter ? 

. Advection horizontale 
L'advection horizontale (B) va modifier le profil thermique verti- 

cal et en particulier le gradient de température au bas de la couche mélangée. 

Sa détermination est donc importante et ne peut malheureusement se faire B , 
partir de la seule estimation des autres termes de l'équation de la chaleur. 

Supposons que l'on dispose de mesures de profils verticaux de température et 

de courant. en un point. L'estimation de (B) nécessite de disposer de données 
a~ a T supplémentaires permettant de calculer 1 'évolution temporelle de - et -. ax ay 

Ce terme est supposé négligeable par beaucoup d'auteurs (PRICE et al., 1978- ; 

DAVIS et al., 1981), en l'absence de mesures qui ne peuvent être acquises 

qu'avec d'énormes moyeds a la mer. Toutefois, si cette hypothèse peut être vrai- 
semblable quand la couche mélangée est épaisse, ce n'est peut-être pas tout à 

fait vrai par exemple dans les situations de printemps : la couche mélangée 

peut alors être relativement mince et donc très sensible aux fluctuations de 

vent qui ne sont pas forcément semblables d'un endroit B l'autre. 



. Advection ver t ica le  

Ii'advection ver t ica le  (C) e s t  présente dans l a  plupart des données 

.: (PRICE e t  a l . ,  1978 ; DAVIS e t  a l . ,  1981). El le  e s t  généralement engendrée par 

. " l e  mécanisme du pompage dfEkman qui résul te  d'une valeur non nulle du rotat ion- 

ne1 du vent en surface. A ce propos, DAVIS - e t  a l .  (1981) remarquent qu'au cours 

de l'expérience MILE, l e  principal  e f f e t  advectif e s t  l e  r é su l t a t  du mouvement . 
-ve r t i ca l  de l a  thermocline. E l le  e s t  certaineuent présente dans ATOCE où on ob- 

serve un refroidissement de quelques dixièmes de degré B 50 m, e t  une augmenta- 

t ion du gradient thermique au se in  de l a  thermocline à 40 m. Elle e s t  présente 

dans THERMOCLINE 77 en par t i cu l i e r  pendant l a  période du 13 au 26 octobre (TH 

77 B) où ce t t e  fo is  l a  température ent re  70-80 m c r o î t  de 0,4'C (Figure 14) . 

Son estimation e s t  relativement simple (PRICE e t  a l . ,  1978) : suppo- 

sons que W var ie  linéairement de l a  surface à z = -D : 

W(z) - - W (-D) z/D 

Le terme (C) après intégration par p a r t i e s  devient : 

Si l 'advection horizontale e s t  négligeable vis-à-vis de l 'advection 

ver t ica le ,  on peut é c r i r e  en première approximation (en supposant que l e  rayon- 

nement so la i re  à l a  profondeur considérée e s t  f a ib le ) .  

où z e s t  l a  profondeur de l'isotherme O dont l a  valeur moyennée (sur toute l a  
8 

durée de l'expérience) e s t  z. 

. . 
On peut donc calculer W(-D) à pa r t i r  de l a  var ia t ion temporelle de 

l'isotherme BD dont l a  profondeur moyenne e s t  -D. D'où : 

Tdr - T(-D)] 



1 

y 
). 4 
L Remarquons que cette estimation suppose que l'advection horizontale 1, y: 

est faible et donc nécessite les données adhoc (voir paragraphe précédent) qui - 3 
y! ne sont malheureusement pas disponibles dans les cas considérés dans notre étu- 

de. Cette méthode d'estimation relativement simple a été utilisée par PRICE et - 
al. (1978) et DAVIS et al. (1981). - - 

L'effet d'advection uerticale sur l'érosion de la thermocline est 

important : l'évolution dans le temps de la vitesse moyenne verticale agit à 

la fois sur la variation de l'épaisseur de la couche de mélange et sur le gra- 

dient au sein de la thermocline (du fait de la décroissance linéaire de la vi- 

tesse verticale). 11 en résulte une variatiosde l'érosion de la themocline 

qui peut être à la fois accentuée par la diminution de l'épaisseur de la couche 

mélangée et légèrement diminuée par l'augmentation du gradient de température 

au sein de la thermocline. Ces effets ont été mis en évidence de manière assez 

caractéristique par WORTHEM et MELLOR (1979) et par MARTIN (1 982) dans le cas 

du passage d'un cyclone. 

L'influence de l'advection verticale pourrait être une explication 

au problème posé par la confrontation des données de THERMOCLmE 77 B aux simu- 

lations numériques réalisées avec les modlles de NIILER et KRAUS (s - 0 .4)  et 

MELLOR et DURBIN. On a vu que les simulations produisaient un approfondissement 

trop important de la couche de mélange et il semble peu probable que l'advec- 

tion horizontale explique cette différence. En effet, connne on l'a vu précédem- 

ment, il semblerait que le mouillage suive une zone tourbillonnaire, auquel cas, 

le gradient horizontal de température suivant la direction du courant serait re- 

lativement faible. Nous pensons que dans ce cas cette différence est 'alors due 

a l'entraînement des couches profondes et froides dans 'la couche mélangée. 11 
est donc tout à fait réaliste de penser que l'érosion de la thermocline associée 

au mécanisme d'advection verticale (décalé ou non dans le temps) conduit à la 

fois B la stationnarité de l'épaisseur de la couche de mélange et 8 un refroi- 

dissement de la couche de mélange, supérieur à celui expliqué par les échanges 

thermiques à l'interface air - mer. 

Une question toutefois reste posée, ;1 savoir 1 'importance de ce mé- 

canisme d'advection verticale vis-8-vis de l'effet dé seuil, introduit précédem- 

ment, empêchant l'érosion de la thennocline si le nombre de RICHARDSON interfa- 

cial est supérieur à une valeur critique de 0,25. Seul un plus grand nombre de 

confrontations entre mesures B la mer et simulations numériques pourra y répon- 

dre. 



b) Bilan de la quantité de mouvement ---- 
On a vu précédemment comment les processus d'advection verticale et 

horizontale de chaleur pouvaient modifier l'épaisseur de la couche mélangée et 

le gradient de tanpérature au sein de 1. thermocline. On sait que le mécanisme 

principal d'érosion de la thermocline est le cisaillement de courant au bas de 

la couche de mélange. Si l'hypothsse d'homogénéité horizontale est vérifiée, 

ce cisaillement est produit principalement par le vent local. Mais dans la réa- 

lité d'autres processus, différents des processus d'advection horizontale et 

verticale, peuvent affecter ce cisaillement. Quels sont ces autres processus et 

comment les estimer ? Cette question peut être examinée en considérant le bilan 

de quantité de,mouvement de la couche de mélange vis-8-vis des couches inférieu- 

res. 
..' 
- - 

Soit (U,V) le courant horizontal moyen (moyenné sur une période de 

temps suffisamment longue pour filtrer les oscillations inertielles et semi- - - 
diurnes) de la couche mélangée et (UT,UT) le courant moyen au dessous du bas de 

cette couche. On peur écrire (POLLARD, 1983) : 

Avec : 
+ 

v = ( , ) , u = (ü,Y, 

Si on dispose de mesures de l'évolution temporelle des profils verti- 

caux de courant en un point, les termes (A), (B) peuvent être estimés. (D) peut 

être estimé de la même manière. Quand au terme (E) il peut être évalué à partir 

d.e la tension du vent en surface en supposant que r décroit linéairement jus- 
X 

qu'à zéro au bas de la couche de mélange. Seuls les gradients de pression (C) ne 

peuvent être estimés directement : ils découlent alors du bilan total. Donc, en 

première approximation, de bonnes mesures de profil de courant en un point sont 

8 priori suffisantes . 



Essayons d'analyser quelle est l'importance da ces différents t e r  

mes sur le cisaillement moyen de courant : 
b 

Si l'équilibre quasi-géostrophique et hydrostatique est atteint, 

les termes temporels sont négligeables. Dans ce cas, les contributions au ci- 

saillement de courant. (terme (B) divisé par f )  sont les gradients de pression 

(C), les termes non-linéaires (D) et l'effet du vent local (Elg 

Si l'hypothèse d'homogénéité horizontale est vérifiée, on a alors 

un équilibre entre les termes de Coriolis (B) et l'effet du vent local (E), les 

autres termes étant négligeables. Malheureusement, ce n'est pas toujours le cas 

et l'équilibre d'Ekman n'est pas réalisé. 

Les données h 4& montrent que la contribution des termes non liné- 

aires (D) est très souvent négligeable (DAVIS et al., 1981 ; POLLAEU), 1983). Par - 
contre, celle des termes de gradient de pression peut être du mn&e ordre de gran- - 
deur que l'effet du vent local (POLLARD, 1983). Toujours dans l'hypothèse d'équi- 

libre géostrophique et hydrostatique, le cisaillement de courant provoqué par ce 

gradient de pression résulte en fait du champ de densité. D'aptes l'équation hy- 

drostatique, on peut écrire : 
-. . . 

. - 

1 a(e - P,) . . 

ap dz - - 
P P ax 

Si - est approximativement constant entre O et -D, on peut aiors a x 
estimer la pente d'une isotherme ou la pente de la thermocline : 

II apparaît donc en particulier que la pente de la thermocline ou la 

variation horizontale de l'épaisseur de la couche de mélange peut avoir un ef- 

fet non négligeable sur le cisaillement de courant moyen. C'est ainsi que POLLARD 

(1983) explique les fortes valeurs du cisaillement de courant moyen révélées par 

les mesures de JASIN (1978). La pente de la thermocline atteignait alors des va- 

leurs de 1 m/km d'où une contribution de 30 X du gradient de pression au cisail- 

lement de courant moyen. DAVIS et al. (1981) mettent également en cause les gra- - 
dients de pression dans l'estimation des ternes du bilan de la quantite de mou- 

vement. Ils n'ont malheureusement pas suffisamment de mesures pour le vérifier. 



11 reste à examiner le rôle de l'interaction entre le vent et ce ci- 

saillement de courant moyen dans l'érosion de la thermocline. Tout d'abord, le 

mélange dû au vent modifie les profils verticaux de densité et crée alors un 

gradient vertical de densité beaucoup plus important au bas de la couche de mé- 

lange. Si un gradient horizontal de densité existait avant l'action du vent, le 

mélange dû au vent modifie aussi ce gradient. Il en résulte alors un gradient 

horizontal de pression (et donc un cisaillement de courant moyen) qui est con- . 

centré au bas de la couche de mélange (POLLARD, 1983) et qui peut donc de maniè- 

re non négligeable, contribuer à l'érosion de la thermocline. Mais de manière 

plus importante, l'ajustement géostrophique du champ de courant au gradient de 

pression peut être suffisanmient rapide pour modifier non seulement le courant 

moyen, mais également l'amplitude des oscillatio.ns d'inertie. On sait que ces 

oscillations sont principalement engendrées par des modifications brutales du 

vent en force et en direction (POLLARD et XiLLARD, 1970 ; POLLARD, 1980) 3 

1' échelle de quelques heures. 

Ainsi, l'ensemble des processus bi et tridimensionnels que nous ve- 

nons d'examiner peuvent jouer un rôle à certaines échelles spatio-temporelles 

sur l'évolution de la structure thermique. Malheureusement, avec les mesures 

dont nous disposons, nous ne pouvons quantifier l'ensemble de ces processus, 

mais B l'aide de l'analyse paécédente, nous sommes en mesure de savoir quelles 

mesures doivent être effectuées pour appréhender ces différents phénomènes. 

3 O )  Discussion sur l'importance des processus unidimensionnels 

Les campagnes ATOCE et THERMOCLINE 77 ont permis l'acquisition d'un 

ensemble de données relativement important. Malheureusement, cet ensemble de 

données n'est pas encore suffisarmnent complet pour permettre d'identifier pré- 

cisément tous les mécanismes physiques responsables de l'évolution de la striic- 

ture thermique et en particulier de l'érosion de la thermocline. Certaines ques- 

tions restent posées en particulier pour les situations d'automne. Toutefois, 

la confrontation de cet ensemble de données B des sinmlations numériques et la 

comparaison des résultats ainsi obtenus avec ceux d ' études shnilaires (PRICE 
et al .1978 ; DAVIS et al., 1981 ; JASIN, 1978) nous ont permis de dégager * 

certaines conclusions quant à la représentation des processus unidimensionnels, 

leur importance vis-à-vis des autres processus, en fonction de la saison et des 

données nécessaires pour l.'estimation de ces autres processus. 



3 Il apparaît tout d'abord qu'a nos latitudes l'érosion de la thermo- PO 
L i  

cline saisonnière est principalement gouvernée par le cisaillement de courant 
l 

au bas de la couche de mélange (B condition que l'épaisseur de celle-si soit 

supérieure B quelques mètres). Quand ce cisaillement résulte uniquement des 

&changes air-mer locaux, l'évolution de la structure thermique marine est rela- 

tivement bien représentée par le modele de MELLOR et DüRBïN (qui est le niveau 

2 de MELLOR et YAMADA, 1974) et par celui de NIILER et KRAUS (en choisissant 

m = O, n = O, s = 0 , 4 ) .  Ces modéles sont donc relativement corrects B condition 
5 l 

toutefo s qu'un certain nombre d!hypothèses soient vérifiées (cf. Chapitre 1). 4 
Dans la réalité, d'autres processus peuvent affecter également l'évo- 

lution de la structure thermique marine. Ils concernent l'advection horizontale 

et verticale de chaleur qui peut modifier le gradient thermique au sein de la . 

thermocline et l'épaisseur de la couche de mélange. L'advection horizontale 

est due B 11hétérogénéit6 horizontale du champ de température ; elle est gou- 

vernée par l'évolution des courants horizontaux d'échelle moyenne. L'advection 

verticale est produite principalement par le "pumping" dlEkman qui résulte de 

l'hétérogénéité spatiale du champ de vent en surface. D'autres processus counue 

l'effet du ceamp de densité (qui affecte les courants de nature barocli'ne) et 

en particulier l'effet de la pente des isothermes, peuvent modifier le cisail- 

lement de courant au bas de la couche de mélange. Ceci dit, les échelles de 

. - -  - -a--- temps relatives - à l'établissement et B l'évolution de ces processus sont géné- - 
ralement bien supérieures à quelques heures. 11 apparaît alors que si l'échelle 

de temps associée à l'effet des processus unidimensionnels est très courte (de 

l'ordre de quelques heures), l'effet des autres processus à la fois au niveau 

de leur établissement et de leur amplitude, sera faible. C'est ce qui se passe 

généralement au printemps où la stratification thermique n'est ni profonde, ni 

très marquée et peut donc évoluer très vire (campagne ATOCE). Par contre si la 

thermocline saisonnière est profonde et bien marquée, d'une part l'effet des 

processus unidimensionnels sera moins rapide, d ' autre part 1.' ampli tude des au- 
tres processus sera plus importante. Les échelles de temps étant alors plus pro- 

ches, les processus de nature bi ou tridimensionnelle et donc d'échelle spatiale 

plus grande, peuvent avoir un effet non négligeable sur la structure thermique. 

C'est ce qui se passe dans les situations d'automne (campagne THERMOCLINE 77 ; 

PRICE et al., 1978). 

Une estimation des processus physiques responsables de l'évolution . . 
de la structure thermique marine peut être réalisée à condition de disposer au 

. 



moins en un point de mesures, de l'évolution temporelle des profils verticaux 

de température et de courant, avec une résolution spatiale relativement fine. 

Il est nécessaire également de disposer de mesures permettant d'estimer la 

structure thermique dans un rayon de 20 Miles Naut2ques. Des mesures de ce 

type ont permis par exemple dans l'expérience de JASIN (1978) de mettre en 

évidence la part de l'effet, sur la structure thermique marine, des conditions 

météorologiques locales visGa-vis de celle de l'effet des structures frontales 

et tourbillonnaires présentes à plus grande échelle. A notre avis, cette dis- 

cussion met en évidence l'"intérêt d'approfondir notre connaissance sur l'im- 

portance des processus bi et tridimensionnels intervenant sur l'évolution de 

la couche superficielle de l'océan plutôt que de rechercher une plus grande 

sophistication des modsles unidimensionnels de turbulence à fermeture locale. 
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CHAPITRE I I  1 . . 

ÉTUDE DE LA STRUCTURE THERMIQUE EN MER A MARÉE 



INTRODUCTION 

S i  on peut supposer que dans l e s  zones du la rge  l 'hypothèse d'homo- 

généi té  horizontale  de l a  s t r u c t u r e  thermique marine e s t  v é r i f i é e  à l ' é c h e l l e  

de quelques dizaines de mi l les  nautiques,  ce n ' e s t  plus  v r a i  dans une zone cô- 

t i è r e  : l e s  conditions météorologiques peuvent encore ê t r e  considérées comme 

constantes  s u r  une grande éche l le  mais l e s  e f f e t s  de l a  v a r i a b i l i t é  de l a  topo- 

graphie vont modifier de manière importante l a  s t r u c t u r e  thermique marine. Com- 

ment c e l a  s e  manifeste-t-il ? l 

L'augmentation au printemps du f l u x  de chaleur Zi l ' i n t e r f a c e  air-mer 

e t  en p a r t i c u l i e r  du rayonnement s o l a i r e ,  conduit ,  comme dans l e s  zones du l a r -  

ge, à l a  naissance d'une s t r a t i f i c a t i o n  des couches marines s u p e r f i c i e l l e s ,  

s t r a t i f i c a t i o n  dont l ' évolu t ion  u l t é r i e u r e  r é s u l t e  de l a  chronologie des apports  

de chaleur en surface e t  du mélange dû aux vents.  Mais en out re ,  dès que l e s  

fonds sont  i n fé r i eu r s  à 200 m, l e s  courants de marée deviennent p lus  importants  ; 

e t  ces courants,  par  frottement s u r  l e  fond, c réent  de l ' éne rg i e  t u rbu len te  qu i  

va éroder (par l e  bas)  l a  s t r a t i f i c a t i o n  thermique ve r t i ca l e .  Cet te  énerg ie  dé- 

pend de l 'amplitude du courant de marée e t  & l a  hauteur  de l a  colonne d 'eau . 
I 

considérée. 

Dans l e s  mers à marée, l a  s t r a t i f i c a t i o n  thermique v e r t i c a l e  r é s u l t e  

donc de l ' e f f e t  de fac teurs  unidimensionnels qu i  sont ,  non seulement l e s  condi- 

t i ons  météorologiques loca les ,  mais également l ' i n t e n s i t é  des courants de marée 

locaux e t  l a  hauteur de l a  colonne d'eau. Il e s t  c l a i r  a lo r s  qu'en présence d'une 

topographie variable ,  l a  s t r u c t u r e  thermique v e r t i c a l e  s e r a  d i f f é r e n t e  d'un 

po in t  à un autre .  Il en r é s u l t e r a  en p a r t i c u l i e r  des régions b i en  mélangées, 

d ' au t res  s t r a t i f i é e s  e t  des régions à f o r t  g rad ien t  ho r i zon ta l  de température 

qu i  sont  l e s  zones f ron ta l e s  ou f r o n t s  thermiques. D'autres phénomènes de na tu re  

b i  ou-tr idimensionnel le  peuvent pe r tu rbe r  c e t t e  s t r u c t u r e  thermique, pr inc ipa le-  

ment l e s  phénomènes d'advection dus aux courants rés idue ls  de marée, l e s  phéno- 

mènes d 'éche l le  quasi  géostrophique, comme l e s  i n s t a b i l i t é s  baroc l ines  e t  l e s  

phénomènes de dispersion hor izonta le  importants dans l e s  mers a marée. 

L'évolution de l a  s t r u c t u r e  thermique dans ces zones c ô t i è r e s  a des 

conséquences t r è s  importantes en p a r t i c u l i e r  au niveau biologique : l e  dévelop- 

pement du phytoplancton e s t  t r è s  r a l e n t i  par  l a  présence d'une s t r a t i f i c a t i o n  



thermique qui  i s o l e  les couches profondes, r i ches  en s e l s  n u t r i t i f s  mais peu 

Bclairées ,  de l a  couche de su r f ace  t r è s  é c l a i r é e  mais dépourvue en  s e l s  nu t r i -  

t i f s .  De même, l a  croissance du phytoplancton e s t  f a i b l e  dans l e s  zones b ien  

mélangées de profondeur importante puisque l e  sé jour  des c e l l u l e s  dans l a  cou- 

che de  sur face  est' limité par  l a  turbulence. Pa r  contre,  l ' évo lu t ion  de l a  

s t r u c t u r e  thermique dans l e s  zones f ron ta l e s  permet l ' appor t  e t  l e  piégeage 

des s e l s  n u t r i t i f s  dans l e s  couches b ien  éc l a i r ée s ,  ce  q u i  peut conduire à, des  

poussées de phytoplancton considérables  (LE FEVRE e t  GRALL, 1970 ; HOLLIGAN, 

1981). 

Dans ce chapi t re ,  nous a l lons  é tud ie r  l 'évolut ion de la  s t r u c t u r e  

thermique en  Mer d ' I ro i se .  Ce t t e  région s e  s i t u e  au l a r g e  des côtes  de Bretagne, 

approximativement e n t r e  l e s  l a t i t u d e s  47'50 N e t  48'30 N e t  l e s  longitudes 

04°10 W e t  6O W. Depuis p lus i eu r s  années, c e r t a i n s  travaux du Laboratoire  d'océa- 

nographie Physique (Universi té  de Bretagne Occidentale, Brest)  on t  permis de 

s i t u e r  e t  de mettre  en évidence l e  ca rac t è re  saisonnier  du f r o n t  thermique 

d'Ouessant (HENAFF, 1973 ; LE MAGLTERESSE, 1974 ; RAILLARD, 1975, 1976). La com- 

préhension de la formation e t  du développement de l a  s t r u c t u r e  thermique dans 

c e t t e  région n ' e s t  pas aisée.  Au cours d'études an tér ieures ,  certains auteurs 

ont  essayé d'examiner que l l e  é t a i t  l ' importance des courants de marée e t  de la  

profondeur s u r  l a  pos i t i on  des f r o n t s  thermiques. En p a r t i c u l i e r ,  en  1974, 

SIMPSON e t  HUNTER ont propose l e  choix d'une va leur  c r i t i q u e  du paramètre 

log10 n/uc3 (D e s t  la profondeur de l ' eau  e t  Uc l e  courant d e  marée en vives 

eaux), permettant de  déterminer l e s  condit ions favorables  à l a  formation d'un 

f r o n t  thermique. C'est  l a  premiêre proposi t ion tendant à montrer la  prépondé- 

rance des e f f e t s  locaux par  rappor t  aux au t res  phénomènes. D'autres travaux ont  

é t é  e f fec tués  dans ce sens à propos de l a  Mer d ' I r o i s e  : GARZOLI (1977), 

ALTAZIN-PICHON (1981), AGOUMI (1982). Celui  d'ALTMIN-PICHON (1981) représente  

en f a i t  l a  premiere ébauche du t r a v a i l  que nous. a l lons présenter .  

Dans ce chapi t re  nous examinons l 'importance des phénomènes unidimen- 

s ionnels  s u r  l ' évolu t ion  de la  s t r u c t u r e  thermique en Mer d ' I ro ise .  En particu- 

l i e r ,  nous analysons s u r  une éche l l e  d'espace assez f ine ,  l e s  e f f e t s  à l a  f o i s  

des courants de marée e t  des échanges atmosph&riques s u r  l a  s t r u c t u r e ,  thermique. 

La même démarche d'approche, que c e l l e  adoptée dans l e  chap i t r e  précédent, a é t é  

u t i l i s é e  : e l l e  cons is te  a analyser  simultanément l e s  données expérimentales 

(images s a t e l l i t a i r e s  e t  r é s u l t a t s  de campagnes de mesures) e t  l e s  r é s u l t a t s  de 

s imulat ions n p é r i q u e s  a f i n  de mieux cerner  l e s  processus physiques importants. 



Dans l e  paragraphe su ivant ,  nous présentons l e s  mesures obtenues pen- 

dant l a  campagne DYNATLANT 80 qu i  s ' e s t  déroulée en ju in  1980 au la rge  de l ' î l e  

d'Ouessant. Dans l e  deuxième paragraphe, nous proposons un modèle unidimension- 

ne1 de type in tégra l .  Ce modèle, é t a b l i  B p a r t i r  de c e l u i  de NIILER e t  KRAUS 

(1977), néces s i t e  une connaissance t r è s  f i n e  des courants de marée en  Mer 

d ' I ro ise .  Ceux-ci sont  ca lcu lés  il p a r t i r  d'un modèle numérique présenté  dans 

ce même paragraphe. Le t rois ième paragraphe essaye d'estimer l ' importance des 

processus unidimensionnels dans l ' évo lu t ion  de l a  s t r u c t u r e  thermique en Mer 

d ' I r o i s e  B p a r t i r  de l a  confrontat ion des r é s u l t a t s  des s imulat ions e t  des don- 

nées r e l a t i v e s  aux images s a t e l l i t e s  e t  à l a  campagne de mesures DYNATLANT 80. 

A p a r t i r  de ces r é s u l t a t s ,  l e  de rn i e r  paragraphe analyse l ' importance des a u t r e s  

processus de nature b i  ou t r idimensionnel le  suscept ib les  d ' in f luencer  également 

l ' évo lu t ion  de l a  s t r u c t u r e  thermique. 



1 - RESULTATS DE LA CAMPAGNE DYNATLANT 80 
P 

L'object i f  de c e t t e  campagne dont nous avons assuré  entiOrement l a  

responsabi l i té ,  é t a i t  de s u i v r e  l a  formation e t  l ' évolu t ion  de l a  s t r u c t u r e  

thermodynamique du f r o n t  thermique de Mer d ' I r o i s e  e t  de connaî t re  l e s  ph6no- 

mènes q u i  gouvernent c e t t e  évolution. Cet te  campagne s ' e s t  deroulée à bord du 

N.O. CRYOS du 3 au 24 j u i n  1980. 11 nous a donc f a l l u  évaluer  l e s  phénomènes 

déterminants dans l ' évolu t ion  du f r o n t  thermique. Tout d'abord, l e s  condit ions , 

l il 
météorologiques e t  l e u r  in f luence  s u r  l e  b i l a n  thermique a l ' i n t e r f a c e  a i r  - I 

mer sont  l e s  donnée's e s s e n t i e l l e s  qu i  gouvernent . . l 'évolut ion saisonnisre .  

Pour l o c a l i s e r  l e  f r o n t  thermique a i n s i  que son évolution moyenne, on peut 

avoi r  recours à plus ieurs  s o r t e s  de mesures : l e s  rad ia les  bathysondes trans- 

ve r sa l e s  au f r o n t  nous donnent une sec t ion  t ransversa le  de température, l e s  

photographies infra-rouge s a t e l l i t a i r e s  nous renseignent s u r  l e  champ des tem- 

péra tures  de su r f ace  a un moment donné. 

Nous devons connaî t re  de p lus  l ' évolu t ion  en continu du courant e t  du 

p r o f i l  v e r t i c a l  de température en deux poin ts  f i xes  s i t u é s  l 'un  dans l a  zone ho- 

mogène, l ' a u t r e  dans l a  zone s t r a t i f i é e .  

L'ensemble de ces mesures rassemblées dans un rappor t  s c i e n t i f i q u e  
d 

(MARIETTE, LE SAOS, PICHON e t  GIRARDOT, 1980) d o i t  s e r v i r  à comprendre l a  

formation du f r o n t  thermique d'une p a r t ,  e t  à cons t i tuer  un ensemble de données 

capables d ' ê t r e  confrontées aux r é s u l t a t s  de s i k a t i o n s  numériques d 'autre  

par t .  

1') Mesures à l ' i n t e r f a c e  air-mer 

Ces mesures ont pour o b j e c t i f  l ' éva lua t ion  du b i l a n  thermique à l ' i n -  

t e r f ace  a i r m e r .  Nous avons supposé, dans l e  cadre de ce t r a v a i l ,  que l e s  varia- 

t ions  s p a t i a l e s  des conditions météorologiques locales  dans no t r e  zone d'étude 

(Mer d ' I ro i se ) ,  é t a i e n t  négligeables.  Aussi, l e s  mesures relevées s u r  un mât 

météo Aanderaa i n s t a l l é  s u r  l e  sémaphore du Créach 3 l ' î l e  d'Ouessant, sont  con- 

s idérées  comme représenta t ives  des condit ions météorologiques de l a  zone consi- 

dérée. 

. - 
. Nous avons pu mesurer avec un pas de temps de 10 minutes, l e  rayonne- 

ment s o l a i r e  g loba l  inc ident ,  l a  press ion  atmosphérique, la  température de l 'a i r  
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sec ,  l ' humid i t é  a i n s i  que l a  d i r e c t i o n ,  l a  v i t e s s e  moyenne e t  l a  v i t e s s e  maxima- 

l e  du ven t .  Toutes ces mesures son t  regroupées s u r  l a  f i g u r e  27. On p e u t  remar- 

quer  l a  pér iode  an t icyc lonique  b i e n  marquée l o r s  des 3, 4 e t  5 j u i n  avec  une 

température  de l ' a i r  e t  une p re s s ion  atmosphérique é l evées ,  un vent  f a i b l e  e t  

un rayonnement s o l a i r e  i n c i d e n t  important .  De même, on n o t e  un renforcement du 

vent moyen à p a r t i r  d u  15 juin. 

Nous avons mesuré également l e s  variations du f l u x  de photons e n t r e  

350 e t  700 nm, en v a l e u r  r e l a t i v e  e n  f o n c t i o n  de l a  profondeur ; on en a d é d u i t  

(Figure 28) l a  v a r i a t i o n  du c o e f f i c i e n t  d ' e x t i n c t i o n  en fonc t ion  de l a  profon- 

deur ; on remarquera une f o r t e  t u r b i d i t é  de l ' e a u  au niveau de l a  thennocl ine .  

2 " )  L o c a l i s a t i o n  e t  évo lu t ion  du f r o n t  thermique - - - - - - - - , - - . 

Le f r o n t  thermique de Mer d ' I r o i s e  peut  être b ien  l o c a l i s é  3 l ' a i d e  

des photographies  s a t e l l i t e s  infra-rouge.  Nous en donnons un exemple sur l a  f i -  

gure  29 q u i  montre une zone de température  de s u r f a c e  p l u s  froide marquée p a r  

l e s  t a ches  p l u s  c l a i r e s  s u r  l a  photographie .  On n o t e r a  que l e  f r o n t  e s t  p l u s  

marqué au tou r  de l ' î l e  d'Ouessant e t  d e  l a  chaussée de Sein.  

QNB 1 

F i , ~ e . : 2 9  : Image du s a t e l l i t e  NOAA 6 l e  6 j u i n  1980 à 8 h 10 TU. 



Distribution verticale de l'dclairement énergétique descendant en valeur 

relative. 

Profil vertical du coefficient d'extinction. 
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Figure 28 : Détermination du coefficient d'extinction - DYNA- 80.  
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r 
i? On retrouve ces mêmes aspects dans la  localisat ion du f ron t  thermi- 

P que B l ' a ide  des mesures bathysondes effectuées le8 9 e t  10 juin. Elles mon- 

t ren t  effectivement que l e  f ront  e s t  plus marqué aux la t i tudes  des î l e s  d10ues- 

sant  e t  de Sein (Figure 30). De manikre a suivre l 'évolution de l a  structure 

thermique, nous avons eff  ectué plusieurs f o i s  (du 3 au 12 juin) une radiale 

situge l a  l a t i tude  9 - 48'18' N. 

Entre l e s  radiales B1 et  B2 (Figure 31 a e t  b) on remarque un,,r& 
I .  

chauffement de l 'eau super f ic ie l l e  ; à B1 l'isotherme 14'C arr ive  en surface 

vers 05'38' W alors qu'à B2 il ar r ive  vers 05'33' W. Sur l a  radiale B3 (Figu- 

r e  31 c) on vo i t  apparaître l e  début d'une zone frontale en t re  OS0 12' W e t  

05'20' W. Deux jours plus tard,  l a  radiale B4 (Figure 31 d) f a i t  apparaître 

deux zones frontales bien marquées, l a  première entre 05'13' W e t  05'15' W 

e t  l ' aut re  vers 05'03' W (appelse f ront  thermique interne). Cette deuxième 

zone f ronta le  marquee par un réchauffement des eaux dans l e  sens Ouest-Est, 

e s t  due à l a  remontée du fond. En e f f e t ,  s i  l e s  courants de marée sont suffi-  

sants pour homogénéiser toute l a  colonne d'eau, l e s  echanges à l ' i n te r face  

a i r  - mer provoqueront un réchauffement d'autant plus grand que l a  hauteur se- 

r a  plus faible. Dans l e  secteur du large,  on note un réchauffement de - l a  couChe 

superf ic ie l le  (> 14,5'~) e t  une thermocline de plus en plus marquée. Sur l e s  

radiales B5 e t  B6 (Figure 31 e e t  f )  on remarque que l a  zone f ronta le  si tuee 

vers 05'15' W e s t  moins marquée que l a  ve i l l e  (B4). Cette différence peut 

ê t r e  une conséquence du vent f o r t  qui  a soufflé durant l a  journée du 9 juin. 

On notera également qu ' i l  n'y a pratiquement pas de différences de structure 

thermique entre l e s  radiales B5 e t  B6. 11 peut y avoir deux raisons à ce phé- 

nomène : d'une par t  l e s  deux radiales ont l i eu  avec des courants de marée 

analogues e t  d 'autre part ,  l e  10 ju in  e s t  l a  journée où il y a eu l a  plus f o r  

t e  nébulosité de tout  l e  mois (Figure 27). Sur l a  radiale B3 (Figure 31 g) ,  

on voi t  que l e  f ront  thermique s ' e s t  légèrement décalé vers l ' E s t  entre 

05'07' W e t  05'14' W. Cette radia le  a eu l ieu  pendant l a  renverse de marée au 

moment oii l e s  courants sont l e s  plus fa ib les ,  contrairement à B8 (Figure 31 h) 

où on e s t  au plus f o r t  du courant. Ceci peut expliquer l e s  différences impor- 

tantes de l a  s tn tc ture  thermique. En e f fe t ,  sur  08 l e  f ron t  thermique e s t  

tres bien marqua. Remarquons toutefois  que l a  radiale B8 s e  s i tue  B une la- 

t i tude  légèrement inférieure (4 = 05'14' ,4 W) que B7. O r  c ' e s t  l a  l imi te  à 

laquelle apparaissent l e s  taches d'eau froide dont nous parlerons ult8rieure- 

ment. 



Figure 30 : Distribution des températures'de surface à partir des radiales 

effectuées les 9 et 10 juin 1980. 
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ij -  ins si : ces différentes coupes permettent de préciser les diff éren- 
R 

tes échelles de temps qui interviennent dans l'évolution du front thermique 

en période de formation : une échelle lige à l'évolution des échanges d'éner- 

gie à l'interface air - mer et une autre liée à la marée semi-diurne. 

3') Mesures aux points fixes 

Nous avons placés deux mouillages pendant tout le temps qu'a) dur6 

la campagne, en deux points situés l'un en zone stratifiée (point A), "l'autre 

en zone homogène (point B). Sur chacun de ces mouillages, on avait une chaîne 

de thermistances AANDERAA de 5 à 55 m et un courantometre à 10 m sous la s u r  

face. A notre connaissance, jamais de tels mouillages n'avaient tenu pendant 

trois semaines dans cette zone. En effet, 1a.réalisation et la mise en oeuvre 

de mouillages en Mer d'Iroise, comportent certaines difficultés.liées au tra- 

fic maritime (le plus fort du monde), à la présence de forts courants de marée 

et à une météorologie souvent capricieuse. 

Les mesures de température (Figure 32) montrent une stratification 
e4 bien marquée avec une différence de plus de 4OC entre la température de surface 

et la température à 55 m. Malgré un mauvais fonctionnement des thermistances si- 

tuées à 15 m, 20 m, 25 m, 30 m et 40 m, on constate un épaississement de la cou- 

che homogene dans la nuit du 9 au 10 juin, lié au renforcement brutal du'vent 

dans la journée du 9 (Figure 27). 11 a dû se passer le même phénomène le 16 juin 

mais il est moins visible à cause des ennuis techniques dont nous avons parlé 

précédemment. A cet épaississement de la couche homogene est associée une dimi- 

nution de la température de cette couche, particulieresnent visible sur les ther- 

mistances situées à 5 et 10 m. Par contre, les thermistances situées au niveau 

de la thermocline (15 m, 20 m, 25 m et 30 m) montrent une oscillation périodique 

semi-diurne liée à l'onde de marée barocline. 

Sur les mesures du courant à 10 m (Figure 33) on remarque un mouve- 

ment de période quart-diurne sur le module du courant et une période semi-diurne 

sur les composantes Est-Ouest et Nord-Sud avec un module plus important pour cet- 

te dernière. Ces mouvements périodiques sont évidemment lies B la marée avec une 

amplitude maximale le 13 juin 03 le coefficient de marée est maximum (94) ; par 



Température a 10 m, 20 m, 30 m, 40 m et 50 m 

Température à 5 m, 15 m, 25 m, 35 m, 45 m et 55 m 

Figure 32 r Evolution de la taparature au point A. 

I 



Figure 33 : Mesures du courant a 10 mètres au point A. 



contre, actuellement, nous n'expliquons pas les valeurs relativement faibles 

du courant pendant la journée du 14 juin ainsi que le mouvement périodique 

très faible du module à partir du 20 juin, bien qu'une des causes du dernier 

phénomène soit les vent~s forts du secteur Ouest qui soufflent à ce moment. On 

remarque également l'influence du fort vent de secbur Sud sur le courant lors. 

de la journée du 9 juin. Nous retrouvons ces différents aspects sur le dia- 

graamie polaire cumulé (Figure 33) qui montre une dérive eulérienne vers l'Est 

jusqu'au 8 juin, vers le Nord jusqu'au 18 juin et vers l'Est Sud-Est B partir 

du 19 juin. On voit donc qu'en zone stratifiee le vent perturbe notablement 

les différentes composantes du courant de marée à la fois en direction et en 

module. 

b) Point B : (J = 48"18',0 N ---- 
G = 0S013',2 W 

Sur la figure 34, les mesures de température 'nous révèlent que le 

point B se trouve dans une zone de transition entre une structure thermique très 

stratifiée et une structure thermique homogène. En effet, on remarque une oscil- 

lation périodique semi-diurne pour la variation de la température B tous les ni- ' 
. . 

veaux. Yais B une augmentation de la température pour les thermistances situées 

dans les trente premiers matres, correspond une diminution de la température 

pour les thermistances des quinze derniers mètres. Ceci voudrait dire que sui- 

vant les courants de marée semi-diurne le point B se trouverait alternativement 

proche de la zone stratifiée (température de surface plus élevée, température de 

fond plus basse) et de la zone homogène (température de surface moins élevée, 

température de fond plus forte). Le point B se trouve donc dans la zone frontale 

ainsi le 13 juin, jour où le coefficient de marée est le plus fort, l'amplitude 

de l'oscillation de la température est maximale. 

A partir du 15 juin, on note une augmentation moyenne de la tempéra- 

ture, surtout celle située entre 25 et 55 m et un écart plus faible entre les 

températures de surface et de fond. A notre avis, ceci pourrait être la conséquen- 

ce du renforcement du vent et du fort courant de marée : en effet, alors qu'au 

début de la période de mesures on était en présence d'un milieu faiblement stra- 

tif ié, avec le renforcement du vent il se forme une couche homogène de surface 

et à cause des forts courants de marée, il se forme une couche homogène de fond. 

Ainsi, le 19 juin le point B se situe sur une zone frontale bien marquée et l'am- 

plitude des oscillations de la température est plus importante. 



. Température a 10 m, 20 m, 30 mr 4 0  m e t  50 m 

Température 8 5 m, 15 m, 25 m, 35 m, 4 5  m et 55 m 

Figure 34 : Evolution de l a  température au point B. 



Sur l a  f i g u r e  35 on peut no ter  que l e  module de courant o s c i l l e  

avec une période quart-diurne engendrée par  la  marée e t  une période semi-diurne 

l i é e  au f l o t  ou au jusant.  Ainsi,  l e  cycle  de courant de marée au poin t  B peut  

ê t r e  d é c r i t  de  l a  manière suivante  : environ un peu p lus  de 7 heures de f l o t  

portant  ve r s  l e  secteur  Nord su iv i e s  d'un peu p lus  de 5 heures de jusant  po r t an t  

vers  l e  sec teur  Sud. De plus,  l e  maximum de f l o t  e s t  supér ieur  au maximum du ju- 

sant .  Cet te  dissymétrie importante e n t r e  l e  f l o t  e t  l e  jusant  e s t  due e s sen t i e l -  

lement B l a  topographie : en e f f e t  au moment du f l o t  r i e n  n'empêche l 'écoulement 

de l 'eau ve r s  l e  Nord a l o r s  qu'au jusant ,  l ' e au  venant de l a  Manche e s t  r e t a rdée  

e t  f r e inée  par  l a  b a r r i è r e  que cons t i t ue  l ' a r ch ipe l  d'Ouessant e t  de Molène. On 

retrouve c e t t e  dérive eulér ienne d i r i g é e  ve r s  l e  Nord s u r  l e  diagramme p o l a i r e  

cumulé (Figure 35). Sur ce même diagramme, B p a r t i r  du 19 juin,  l a  dér ive  eulé- 

r ienne e s t  d i r igée  vers  l 'oues t  Nord-Ouest, c ' e s t  exactement l e  moment oa l e  

poin t  B s e  trouve sur  une zone f r p n t a l e  bien marquée, corne nous l':indiquent l e s  

enregistrements de température. C e  changement de d i r e c t i o n  e s t  assoc ié  B l a  dis-  

p a r i t i o n  de l a  composante E s t  q u i  deva i t  avoi r  l i e u  au moment de l a  renverse de  - 4 

Ple ine  Mer. 'Nous ve-ons l ' expl ica t ion  de ce phénom~ne dans la  s u i t e  de n o t r e  

exposé. . . 

4 O )  Limites des mesures en mer e t  recherches d'informations 

complémentaires 

. Les r é s u l t a t s  de c e t t e  campagne nous ont  permis de mettre  en  éviden- 

ce l a  complexité de cer ta ines  éche l les  de v a r i a b i l i t é  spatio-temporelle de l a  

mise en place de l a  s t r u c t u r e  thermique de l a  Mer d ' I ro i se .  Les mesures montrent 

notamment l 'importance prépondérante des courants de marée d'une p a r t  e t  des 

échanges à l ' i n t e r f ace  air-mer d 'au t re  pa r t .  Ainsi,  la  couverture de la zone 

d'étude avec des rad ia les  bathysondes montre un f r o n t  thermique plus marqué près  

de l ' î l e  d'Ouessant e t  de l a  chaussée de Sein qu i  son t  justement l e s  end ro i t s  

où l e  gradient  horizontal  de courant de marée e s t  l e  plus  f o r t .  Les mesures de 

courant nous ont  montré des différences importantes de la  s t r u c t u r e  de courant  

de marée e n t r e  l'es po in ts  A e t  B ; nous pensons que l a  topographie tourmentée 

de l a  zone d'étude d o i t  y ê t r e  pour beaucoup, mais que l a  présence de zones fron- 

t a l e s  une f o i s  que ce l les -c i  sont  b ien  marquées, a un e f f e t  non négl igeable  s u r  

l e  courant résiduel .  . . 
,Enfin, il appara î t  que l e s  condikions météorologiques e t  notamment 

l e  vent, ont  une influence non négligeable s u r  l ' évolu t ion  de l a  s t r u c t u r e  ther-  

mique e t  des courants dans l a  couche supe r f i c i e l l e .  



L Figure 35 : Mesures du courant a 10 mètres au point B. 



Ceci d i t ,  à ce s tade ,  une i n t e r p r é t a t i o n  plus approfondie de ces  me- 

sures ,  en elles-mêmes, n ' e s t  pas poss ib le  s i  on ne dispose pas d ' informations 

s u r  l ' évo lu t ion  de l a  s t r u c t u r e  thermique hor izonta le .  Par  exemple, dans DYNA- 

TLANT 80, il e s t  d i f f i c i l e  de q u a n t i f i e r  l a  p a r t  due aux phénomènes locaux (con- 

d i t i o n s  météorologiques, amplitude l o c a l e  des .courants de marée) de c e l l e  due 

aux phénomènes d'advection s u r  l a  s t r u c t u r e  thermique loca le .  O r ,  en zone cô t iè -  

r e  où l a  s t r u c t u r e  thermique hor izonta le  e s t  t r è s  hétérogène, ces phénomènes 

d'advection peuvent avo i r  un e f f e t  t r è s  important. 

Les images s a t e l l i t e s  permettent maintenant d 'avoir  une idée  r e l a t i -  

vement p réc i se  de l a  s t r u c t u r e  thermique à l a  sur face  de l a  mer. De ce f a i t ,  

e l l e s  fourn issent  une information complémentaire aux mesures en mer d'une va leur  

considérable.  Malheureusement, de bonnes images s a t e l l i t e s  ne sont  pas tou jours  

disponibles  à une fréquence élevée,  principalement B cause de l a  présence de nua- 

ges. 

Les modèles numériques permettent actuellement de simuler l ' évo lu t ion  

de l a  s t r u c t u r e  thermique marine dans un espace à 2 ou 3 dimensions. Les résu l -  

t a t s  de ces modèles sont  relat ivement  f i a b l e s  pour au tan t  que l e s  hypothèses con- "' 

s idé rées  s o i e n t  v é r i f i é e s  dans l e  cas  r é e l  simulé. Ces hypothèses concernent 

principalement l 'importance des e f f e t s  de ce r t a in s  processus physiques vis-3-vis 

des au t r e s  phénomènes. La confronta t ion  des r é s u l t a t s  numériques avec des données 

expérimentales permet de t e s t e r  ces hypothèses. Dans l e  cas où e l l e s  s o n t  vér i -  

f i é e s ,  l e  p r inc ipa l  i n t é r ê t  des modèles numériques e s t  de f o u r n i r  une informa- 

t i o n  t r è s  importante à la f o i s  s u r  l ' évo lu t ion  t r idimensionnel le  des va r i ab l e s  

moyennes comme l a  température, e t  s u r  l e s  mécanismes physiques m i s  en j eu  e t  donc 

s u r  l ' e f f e t  des "forcings" ex t é r i eu r s  comme l e s  grad ien ts  de press ion  horizon- 

taux e t  l e s  échanges air-mer, De ce f a i t ,  l e s  modèles numériques fou rn i s sen t  une 

information complémentaire à l a  f o i s  aux mesures en mer e t  aux images s a t e l l i t e s  

d'une t r è s  grande valeur .  

Ceci explique l a  démarche que nous avons s u i v i e  pour essayer  de mieux 

comprendre l e s  processus physiques qu i  gouvernent l a  s t r u c t u r e  thermique na r ine  

en  mer à marée. Cet te  démarche cons i s t e  à analyser  de manière complémentaire, 

l e s  r é s u l t a t s  de mesures en mer, l e s  images s a t e l l i t e s  e t  l e s  r é s u l t a t s  de simu- 

l a t i o n  numérique. 



II - MODELISATION DES PROCESSUS UNIDIMENSIONNELS EN MER A MAREE 
! 

"6 

. . Nous avons montré dans le chapitre 1 que l'évolution de la structure 
' 

thermique de la couche superficielle de l'acéan, particulièrement en période 

printanière, pouvait être relativement bien simulée B l'aide des deux types de 

modèles unidimensionnels instationnaires que nous avons présentés. Nous avons 

voulu voir si l'on pouvait modéliser la mise en place de la structure thermique 

dans les mers à marée de la mêqie manière. Ainsi, le modèle que nous proposons 
! I 

dans ce paragraphe suppose jles processus unidimensionnels sont les princi- 

paux processus qui gouvernent, pendant sa formation, l'évolution de la structure 

thermique. Cette mise en place de la structure thermique dans les mers B marée 

a lieu en période printanisre. Ce sera donc la période concernée par l'gtude 

que nous présentons dans les paragraphes suivants. Par: ailleurs, nous revien- 

drons en fin de chapitre sur l'importance des processus bi ou tridimensionnels 

et sur les limites d'un modèle unidimensionnel, à représenter l'évolution de la 

structure thermique une fois celle-ci établie. Ainsi, 'les processus unidimen- 

. sionnels pris en compte dans la modélisation, résultent de l'effet des condi- 

tions météorologiques locales et de celui des courants de marée. Leur représen- 

tation et leur paramétrisation nécessitent d'utiliser un certain nombre d'hypo- 

thèses introduites dans le paragraphe suivant. . 

1') Discussion sur les hypothèses effectuées 

La structure thermique en zone côtière résulte de la pénétration du 
- rayonnement solaire, de la turbulence d'origine dynamique et thermique induite 

par les "forcings" atmosphériques et de celle produite par les courants de marée. 

Une paramétrisation simple de ces mécanismes turbulents nécessite de les analyser 

et de faire appel B des hypothèses quant à leur influence respective. 

a) Effets des "forcings" atm~~~~_éh&u~-e~des cogzants de marée 

en surface -------- 

Dans les chapitres précédents, on a analysé l'évolution de la struc- 

ture thermique des couches superficielles océaniques soumises aux seuls effets 

des "forcings" atmosphériques locaux. On a vu que le principal mécanisme d'éro- 
(I sion des couches stables est le cisaillement de courant au bas de la couche mé- 

. langée. Ce cisaillement 'de courant est gouverné par l'interaction vent-courant 



de surface. Par ailleurs, on a vu que l'effet des vagues de surface, en tant 

que source d ' énergie turbulente, peut être considéré connne négligeable pour 
autant que l'épaisseur de la couche mélangée soit supérieure à 6-8 mètres. De 

même, le mécanisme de convection pénétrante peut être considéré corne négli- 

geable, du moins en periode estivale et B nos latitudes. Ces hypothèses sont 

également supposees être vérif ii5es en zone côtière. 

\ I l ' *  
,, De plus, la présence de courants de marge dans la couche de surface 

va engendrer une modification de vitesse relative et par suite du gradient de 

courant par rapport à celui qui aurait existé en l'absence de courant de marée. 

La production d'énergie turbulente due au cisaillement de courant dans la cou- 

. che mélangée pourra alors différer de celle prévue en l'absence de marée. 

La paramétrisation de cetce énergie turbulente additionnelle nêces- 

si terai t de connaître très finement (expérimentalement ou numériquement) , 
I'évolution tridimensionnelle des courants de marée, ce qui sort des limites 

de cette étude. On a donc considéré ici que cette turbulence additionnelle, 

d'une part est faible, et d'autre part qu'elle peut être paraetrisée en fonc- - 
tion de la tension du vent en surface (puisque cette dernière en est l'origine). 

Compte tenu de cette hypothèse, les courants de marée seront considérés comme 

homogènes dans la couche de surface. 

b) Effets des courants de marée près du fond ------- 
Le frottement des courants de marée sur le fond va créer un gradient 

de courant, En appliquant la loi de PRANDTL, la variation du courant près 

du fond peut être représentée par un profil logarithmique. Ce cisaillement de 

courant de marée près du fond est une source d'énergie cinétique turbulente. 

Cette tension de cisaillement au fond a un effet bien plus important que celle 

du vent en surface. Outre ce processus physique, la décroissance du courant . 

près du fond va engendrer une avance du courant de fond par rapport à celui de 

surface au moment des renvsrses de marée. En effet, à ce moment là, une varia- 

tion rapide de la pente de la surface va engendrer une accélération presque 

uniforme de la surface au fond. Cette accélération s'appliquant a une vitesse 
plus faible dans les couches de fond, k1 va se créer un déphasage de cette vi- 

tesse par rapport a celle de surface. Ainsi, pendant les renverses de marée, 



la variation du courant de marée en fonction de la profondeur suit une spirale 

d'Ekmaa inversée en partant du fond. J 

l 

Au cours de la campagne DYNATLANT 80, nous avons pu mesurer des 

profils verticaux de courant et de température à l'aide d'un profileur de cou- 

rant surmonté d'un capteur de température. Nous présentons l'€volution de cette 

structure verticale pendant une renverse de marée (Figure 36) en un point M3 

situé par 48.18' N et 05.1 9' W : alors que la courant est homog$ne en module 

et direction, excepté près du fond 03 on note la présence d'un profil logarith- 

mique (Figure 36 a), il faiblit en intensité une demi-heure plus tard. (Figure 

36 b) puis la direction du courant au fond s' inverse et se trouve opposée B 

celle du courant de surface (Figure 36 c) ; enfin, le module du courant de 

surface diminue et le cisaillement en direction remonte en surface (Figure 36 d). 

Ce cisaillement va lui aussi être une source d'énergie cinétique turbulente. 

La paramétrisation de l'énergie turbulente ainsi créée nécessite 

de connaître de manière assez fine et précise, l'évolution tridimensionnelle 

des courants de marée ainsi que la rugosité des fonds. Counne précédemment, ce- 

ci dépasse le cadre de cette étude. On a donc considéré ici que la production 

d'énergie cinétique turbulente par le cisaillement de courant de marée dû au 

frottement sur le fond pouvait être paramétrisée de manière globale à partir 

de l'amplitude moyenne du courant de marée local. Compte ternt de cette hypothè- 

se et de celle faite précédemment, la marée sera considérée canmie barotrape. 

C) Pararnétrisation de l'éneaig cinétique turbulente p r g d u i t e ~ r  

le cisaillement du courant de marée ....................... 

L'énergie turbulente, Es, produite par le cisaillement du courant de 

marée dans la couche de surface a été paramétrisée en fonction de la vitesse de 

friction du vent en surface (puisque celui-ci en est l'origine). A partir de con- 

sidération+ d'analyse dimensionnelle on a : 

où mlS est une constante numérique et ut la vitesse de friction du vent. 

De même, l'énergie turbulente produite par unité de temps par le ci- 

saillement du courant de marée dans la couche limite pres du fond a été para- 
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métrisée en fonction de l a  vitesse de frottement du courant de marée (puisque 

l 'origine e s t  cette fo i s  l e  frottement de ce courant sur l e  fond). Toujours B 

p a r t i r  de considérations d'analyse dimensionnelle on obtient : 

où mf e s t  une constante numérique dépendant de l a  rugosité des fonds e t  u,,, l a  

.v i t esse  de f r ic t ion du courant de marée moyen (sur l a  vert icale) .  1 
- Cette dernière paramétrisation nécessi te de connaftre de manière assez 

précise l a  v i tesse  de frottement du courant de marée local  e t  donc l 'évolution 

spat ia le  e t  temporelle du champ de courant de marée de l a  zone étudiée. Celui-ci 

a é t é  estimé 3 l 'aide d'un modèle numérique présenté dans l e  paragraphe suivant. 

ZO) Calcul des courants de marée en mer d ' I roise  

S i  l a  connaissance actuel le  des courants de marée en #er d ' I ro i se  

peut paraî t re  suffisante pour l es  besoins de l a  navigation, e l l e  e s t  lo in  de 

l ' ê t r e  pour les besoins scientif iques,  qui nécessitent une meilleure précision 

e t  surtout une meilleure définit ion spat ia le .  Pour améliorer ce t t e  connaissance, 

il se r a i t  toujours possible de a l t i p l i e r  l e s  points de mesures, mais ces der- 

nières sont difficilement réalisables,  t r è s  couteuses e t  pas assez précises. 

Pour toutes ces raisons, il nous semble qu'un modèle numérique e s t  

à l'heure actuelle l e  meilleur o u t i l  pour répondre au problème posé. Mais cm- 

me tout modèle numérique, il ne peut ê t r e  u t i l i s é  qu'après 'avoir é t é  étalonné 

e t  validé à l 'aide de confrontations avec les mesures h b h l ~ .  C'est a ce ni- 

veau que s e  s i tue  notre t rava i l  personnel qui a f a i t  l ' ob je t  d'une publica- 

t ion (MARIETTE V., ROUGIER G., SAZOMON J .C . ,  SIMON B. ,  Oceanologica Acta, 1982, 

Vol. 5, N O  2). 

a) ~ormulation mathématiciue du problème 

Nous ne développerons pas l a  formulation dé ta i l l ée  de ce problème 

qui a, en outre, déjà é t é  t r a i t é  abondamment par SALOMON (1981) dans l e  cadre 

de l'étude de l 'estuaire de l a  Seine. 

Nous devons résoudre l e  système suivant dans lequel l e s  variables 

sont intégrées sur l a  hauteur d'eau : . . 



u et v : composantes du courant de marée barotrope intégré sur la verticale 

. € : côte de la surface 

-h : côte du fond 

H = 5 + h : hauteur d'eau totale 

Dans ces équations, N représente un tenseur de cisaillement latéral. 

Les tenseurs ~ ( 5 )  et T(-h) représentent les tensions de cisaillement à la sur- 

face et au fond. . 

Pour les applications présentées ici, nous n'avons pas pris en comp- 

te l'effet induit par le vent car nous nous intéressons aux seuls courants dus 

B la marée (.r(S) = 0). 

Cherchant B ne faire qu'un minimum d'hypothèses simplificatrices 

pour résoudre le système précédent dit de St Venant, il faut rechercher une 

. .. solution numérique. La méthode utilisée relève des différences finies. 11 

s'agit d'une technique dite "en directions alternées" appliquée au calcul des 

marées littorales par LEENDERTSE (1971). Le schha numérique correspondant a 

eté abondamment décrit par l'auteur, il a été cependant légèrement modifié 



par SALOMON (1981), pour ce qui est de la forme donnée au terme de frottement, 

l'adjonction d'un terme de viscosité et bien que cela n'ait pas été utilisé 

ici, l'introduction d'un terme de gradient de densité. 

L'ensemble des détails sur le schéma numérique et sur sa résolution 

informatique est exposé dans SALûMON et tE HIR (1980). Notons seulement que 

les différences finies sont centrées dans l'espace et dans le temps, il s'agit 

donc d'une méthode du second ordre, B l'exception du terme d'advection qui 

n'est pas totalement centré dans le temps. On peut montrer (LEENDERTSE, 1970) 

que cette méthode numérique est inconditionnellenient stable dans le cas d'équa- 

tions linéarisées, mais appliquée aux équations complètes elle doit respecter 

un rapport critique entre le pas de discrétisation spatiale et le pas d'inté- 

gration dans le temps. Le critère de stabilité sera le suivant : 

At 6 2g ( 6 x 1 ~  C : coefficient de Chézy 
c2 Hu 

Le choix du pas d'espace résulte d'un compromis entre le désir de 

reproduire la circulation (caurants et niveau) avec un d m u m  de précisions 

et celui de respecter les contraintes de temps et de coût de calcul. On a 

adopté un pas d'espace .identique sur les deux axes de coordonnées : AX = AY * 
1 M.N. (1 Mille Nautique - 1852 m). La région modélisée (Figure 37) est alors 

reproduite par une matrice (56 x 43). 

Figure 37. : Carte de schématisation du modèle de caurant de marée. 



On remarquera que l a  rade de Brest n t  e s t  que t r è s  grossierement 

schématisée, mais en f a i t  son r ô l e  n ' e s t  que de donner un déb i t  correct  dans 

l e  goulet de Brest. 

Le c r i t è r e  de s t a b i l i t é  indique a lors  A t  c 190 S. Le pas de temps 

adopté a donc é t é  f i xé  B 2 minutes. L e  modèle calcule tous l e s  mil les e t  tou- 

t e s  l e s  2 minutes l e  vecteur v i t e s s e  ( intégré sur l a  hauteur d'eau) e t  l a  hau- 

teur d ' eau, 

La tension de cisaillement au fond, d'après l'hypothsse de BûUSSïNESÇ 

s ' é c r i t  : 

Nxz é tan t  un coeff ic ient  de v i scos i t é  turbulente. 

Dans l e  cas présent, nous ne pouvons calculer c e t t e  tension, puis- 

que l 'on considère un modèle intégré sur l a  ver t ica le .  Nous devons donc f a i r e  
. .  une hypothèse de  fermeture. Pour ce la ,  on u t i l i s e  une paramétrisation de ce t t e  

tension en fonction des composantes (u,v) de l a  v i tesse  intégrée. L'expressioa 

couramment employée e s t  de type quadratique : 

C e s t  l e  coefficient  de Chezy qui peut ê t r e  évalué d'après l e  rai- 

sonnement suivant : 

On observe que dans l a  zone gtudiée, l e s  courants suivent assez 

bien l a  l o i  de PRANDTL : 

' X  u z 
. u(2) = - log - 

où Ir: e s t  l a  constante de Karman 

z0 l a  hauteur de rugosité du fond 

e t  ut l a  v i t esse  de frottement déf in ie  par : u* = 

! ! 



En reportant c e t t e  valeur dans l'expression de type quadratique, on 

obtient apres intégration de u(z) sur l a  ve r t i ca le  : 

c = log 
H où e e s t  l a  base des logarithmes népériens 

k 
O 

Pour z , . on  supposera une valeur constante dans l e  temps e t  dans 
0 - 

l 'espace : zo = IO-' m. Cette valeur correspond 1 une moyenne déduite de d i i -  

férentes mesures f a i t e s  en Manche (LE FLOCH e t  DENIAUD, 1976) e t  en Mer d 'Iroi-  

se  (RENXOTTE-BOIS, 1981). 

Puisque H = 5 + h, on détermine une valeur du coefficient  du f ro t -  

tement variable dans l e  temps e t  1 'espace. Au cours de l'étalonnage du modèle . 

visant 1 reproduire l e  plus fidelement possible l e s  courants de made en Mer 

d 'Iroise,  nous avons 6té  amené à augmenter l a  tension de frottement aux limi- 

t e s  formées par l a  t e r r e  e t  dans l a  chaussée de Sein. Ainsi, dans ces endroits ,  

l e  coefficient  de Chézy sera  f ixé  à 70 % de l a  valeur calculée par l a  formule 

précédente, ceci s'explique par un.fond plus tourments. A t i t r e  d'exemple, 

nous donnons une ca r te  des valeurs du coefficient  de Chézy en chaque mail le  du 

domaine d' étude (Figure 38). 

H. .- * 
b) Détermination des conditigs-aux limait: 

, 

La précision des r é su l t a t s  fournis par l e  modèle e s t  étroi tement.  

l i é e  aux conditions aux l imites introduites a l a  f ron t iè re  du domaine, il e s t  

donc nécessaire d'y attacher une a t tent ion toute par t icul ière . .  

Deux types habituels de l imites ont é t é  considérés : 

- des l imites fermées, où l a  géométrie du domaine coïncide avec 

l e s  côtes ; pour ces f ront ières  une condition de v i t esse  normale nul le  e s t  

imposée ; 

- des l imites ouvertes, f ront ière  en "pleine eau" où l e s  hauteurs 

d'eau doivent ê t r e  introduites pour chaque maille B chaque pas de temps. La 

détermination de ces hauteurs d'eau e s t  l e  r é su l t a t  d'une s é r i e  d'interpola- 
tions dont nous allons indiquer l e  principe : 



Figure 38 

7 1  7 1  7 1  
71  7 1  7 1  
7 1  71 71  
71 71  71  
71  71 71 
71  7 1  7 1  
7 1  71  71  
71  71  71  
71  7 1  71  
71 7 1  71  
71  71  70 
71  7 1  71  
71  71  71  
71. 71 7 1  
71  71  71  
71  71  7 1  
71  71 71  
71  71  7 1  
71  7 1  71  
71 7 t  71 
7 1  71  71  
72  72 7 1  
72 72 72 
72 'I2 72 
72 72 72 
72 72 72 
72 72 72 
72 70 72 
72 70 72 
72 72 72 
72 72 71 
72 72 71  
72  71 7 1  
'1 71 71 
71 71  71  
72 71 71  
72 75 71  
72 JE 72 
72 72 72 
7 1  72 72 
72 72 72 
72 Ji 72 
72 72 7E 

Exemp 1 carte de coeffi .ents de Chézy uti  

C C  6 7  CC 65 66 
t e  67 67 6b 65 
t e  611 67 66 65 
C8 C I  66 65 64 
CS 66 64 63  63  
4 C  47 57 56 59 
E3 37 34 33 34 
Cl' 6 1  4Z 4 1  40 
64 63 62 6 1  60  
64 63  63 62 6 1  
6 3  63  63 62  6 1  
63 63  63 62 62 
63 63  63 62 62 
64 44 63 63 63 
C C  64 65 69 62 
CC 65 64 63 63  
66 66 t l  65 64 
67 67 6 t  66 65 
68 68 67 67 66 
68 68 67 67 66 

. l i s é s  dans i modéle. 



Nous avons déterminé en 8 points des limites ouvertes (Figure 37), 

les constantes harmoniques de la marée, par une méthode d'interpolation spline 

à deux dimensions. 
. . 

Cette méthode mise au point par SZMON (1978) pour les r€ductions des 

sondes au large, s'appuie sur la connaissance des constantes harmoniques de la 

marée en un certain nombre de points (quelques ports anglais et français et des 

points sur le plateau continental au large) pour en déduire par interpolation 
1 

les constantes harmoniques pour un lieu choisi. Considérons N points de coordon- 

nees (xi, y.) i - 1 ,N oiî des analyses harmoniques (réalisees à partir de mesures) 
1 

ont permis de determiner les ondes principales de la marge, considérons d'auçre 

part un point de coordonnées (x,y) géométriquement bien dispose entre ces points 

d'observations. Représentant chaque onde composante de la marée par un vecteur 

(Vk (x,y)) au point (x,y) , nous pouvons dcrire le système d'interpolation SI. 

Ce systsme est à résoudre pour chaque onde Vk dont nous avons la con- 

naissance au point (xi, yi)i - 1,N et que nous voulons calculer au point (x,y). 
Pour cela, il faut déterminer les (N + 3) inconnues {Xi)i - l,N, a, b, c. Ceci 

est possible en €crivant que le système SI doit âtre aussi v€rifi€ pour les X 

points d'observations : 



N 
N dquations : Vk (x. ,y .) = x X.R. . log R. . + ax. 

1 11 J i-I . 11 J + byj + 

pour )j = 1 . ~ 1  

Ainsi, nous obtenons N + 3 équations pour N + 3 inconnues, les vec- 

teurs Vk (x. ,y .) étant connus pour les points d'observations. La résolution du 
J 3 

système Si nous permettra de connaître les inconnues A ,  a, b, cl du systzme 

Sl et donc en résolvant ce dernier de déterminer Vk (x,y), ceci pour chaque op- 

de composante de la marée. 

< 
S2 

Les conditions pratiques d'utilisation de cette méthode sont liées 

essentiellement, comme nous l'avons mentionné, à une disposition appropriée des 

points d'observations de marée entre eux et vis-8-vis du point où a lieu l'in- 

terpolation (DUCHON, 1 976) . 

et R.. log R.. = O pour i = j 
1J 13 

N 
r: x i x i m o  
i= 1 

N 
3 Squations 2 X i = O  

N 
i= 1 

x A i y i r O  
i= 1 

< 

Les regles suivantes sont observées : 

- Les points doivent être "en vue" les uns par rapport aux autres, 
c'est-à-dire qu'il faut éviter les interpolations à travers des caps et des 

frontieres terrestres. 

- Le point choisi pour la détermination des constantes doit être 
Il entouré" au maximum par les points d'observations afin d'éviter toute extra- 

polation. X 

La précision du résultat est liée au nombre de points de référence 

choisis ,-ce nombre dtant lui-même fonction de la variation' spatiale de l'onde 

B interpoler (dans les zones où cette onde varie rapidement, un grand nombre 

. de  oints de reférence seront nécessaires pour rendre compte correctement de 
ces variations) . 

. . 



- .  

Nous avons considér6 25 composantes pour déterminer la marée : 

- 1 semi-annuelle constante sur tout le domaine : SA - 
- 4 diurnes : QI, 01, Pl, K1 
- 1 1  semi-diurnes : ZN2, u2, N2, u2, M2, X2, L2, T2, S2, K2, 2SM2 

- 1 tiers-diurne : M3 

- 4 quart-diurnes : MN4, M4, MS4, MK4 
- 4 sixième-diurnes : 2MQ, Mg, 2MS6, 2MK6 

Nous avons choisi de dgterminer, grâce B cette méthode, les constan- 

tes harmoniques de la marée en 8 points de la fmntilre ouverte, les points a 
a @ de la figure 36. Pour les points d'observations nous disposon? des données 

marégraphiques dans de nombreux ports de la côte anglaise et française, des 

points de mesure en Manche déduitS.du modèle physique de Grenoble (CHABERT 

D'EIERES, LE PROVOST, 1971) ainsi que des mesures effectuées au large (CARTWRIGHT 

et al., 1980 ; SCOR WORKING GROUP, UNESCO, 1975). . 

Points (Ï) a a : points de référence choisis 
. Ouessant - Le Conquet - Sein 
. St Mary - Newlyn 
. Points en Manche ': I$ = 49'25' N ; G = 04'39' W 

. Points au large 
Cl : I$ - 47'45' N ; G = 07'14' W 

Points a 2i @ : points de réference choisis 
. Ouessant - Le Conquet - Sein - Audierne - Le Guilvinec 
. Points au large 

-- Les vecteurs représentatifs de chaque onde sont présentés sur les 24 

cartes de la figure 38, aux points @ @, ainsi qu'aux points de référence 

choisis. Les ondes sont repérées par leur nombre de DOODSON inscrit sur chacune 

des cartes. .Plusieurs remarques peuvent être formulées : 

- Pour les ondes diurnes et semi-diurnes dont les amplitudes sont les 
plus importantes, l'interpolation semble donner de tri% bons résultats. IL faut 

noter cependant que pour les points au large, l'amplitude de l'onde 2MS2 est 

très faible (s  2 mm), quant a l'onde A2 l'observation y est inexistante, ainsi . 
- 



le vecteur d'onde l2 est orient6 vers l'Ouest aux points interpol6s 0, 0, 
@ et @, ce qui semble manifestement errom6. - Pour l'onde Hî il semble y avoir une erreur d'analyse harmonique 

lige aux observations au Conquet. - Pour la plupart des ondes quart-diurnes, et sixième-diurnes il man- 
que certaines observations ru large et quand elles Yxistent, l'amplitude est tras 

faible. Ainsi, nous ne sommes pas dans les conditions d'interpolation favorables 

car ces ondes ont une variation spatiale importante, il faudrait donc disposer , 

d'un plus grand nombre d'observations. Malgré tout, ces ondes €tant de faibles 

amplitudes, l'imptécision sur leur determination n'a que peu d'importance. 

 es constantes harmoniques aux points limites a P @ <tant connues, 
il faut calculer les hauteurs de marge par rapport à un plan de rgférence, et 

ceci B chaque pas de temps du amdele de courant. 

Les niveaux d'eau F(t) sont donnés par la fonnule : 

où n rèpr6sente Le nombre d'ondes considérées (25 dans le cas pr€seat) 

fi : facteur de correction nodale de l'onde i , 

A y), gi(x,y) : l'amplitude et la phase de l'onde i au point consider6 

ui : pulsation de chaque composante 

(Vo + u ) ~  : phase initiale de l'onde i 

Fo(x,y) représente le niveau moyen au point considéré. En fait, nous 

avons pris Eo = 5 m pour l'ensemble des points, ce qui revient à rapporter les 

niveaux d'eau à un plan de rbfgrence situe à 5 m en dessous du plan des niveaux 

moyens, afin de n'avoir aucune dénivellation négative. Ainsi, nous avons supposé 

. que le plan des niveaux moyens €tait horizontal. Pour bien faire, il nous fau- 
drait corriger ce plan a l'aide des 6carts entre le niveau moyen et le niveau 

N.G.F.  (Nivellement Général de France), mais nous remarquons que cet kart est 

tr€s faible dans les ports de référence et qu'on ne le connaît pas dans les îles . 

et en mer. Nous verrons que cette hypothese se trouve verifiée par la carte des 

vitesses eulériemes obtenues par intégration sur un cycle de marée (Figure 63). 

Ainsi, avec la formule précédente, nous avons pu calculer les niveaux d'eau à 

partir des constantes harmoniques. Cette méthode, à l'heure actuelle, est rela- 

tivement classique. Elle a été testée, entre autre, avec les mesures de marée 

faites à Brest et d o m e  des résultats tout à fait satisfaisants (SIMON, 1980). 



FIGURE 39 -------- 

~=;tes des vecteurs représentatifs des 25 ondes considérées 

pour le calcul des constantes harmoniques aux limites extérieures du 

domaine .. 

Légende : vecteurs mesurOs 

,,,2- ,,,* vecteurs interpolés 
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Les niveaux d'eau connus sur les 8 points, choisis sur les limites *i 

% 
ouvertes constituent les données du modèle de calcul de courant à partir des- 

quelles il a fallu interpoler pour obtenir des conditions aux limites ouvertes 

- tous les ,Ax ( 1  M.N.). Nous avons effectué une interpolation parabolique sur 

chacune des 3 limites ouvirtes (Nord - Ouest - Sud). De très nombreux passages 

sur ordinateur ont été nécessaires pour déterminer le nombre et l'emplacement 

des points d'interpolation. En particulier, le choix de ces points a été fas- 

tidieux sur la limite Sud du domaine. 11 y a deux raisons essentielles à cette 

difficulté. C'est tout d'abord le long de cette limite Sud que les principales 

composantes de la marge varient le plus vite (Figure 39). La deuxième raison 

est que pour respecter les règles d'utilisation de la méthode d'interpolation, 

nous n'avons pas pu tenir compte des points de mesures de marée sur la côte 

Sud Bretagne (Figure 39). Ainsi, 116valuation des vecteurs d'onde pour les 

points (5) à (8) manque de points de référence, notamment le long du talus con- 

tinental où les mesures de marée font cruellement défaut. 
-.-- 

c) Résultats et validit6 du modèle 

-- Comparaison des niveaux de make - 
Le modOle numérique calcule les niveaux de marge pour chaque maille 

du domaine (Figure 37), or nous connaissons par ailleurs les constantes harmo- 

niques en des points B la côte où dans les îles,' et nous pouvons en déduire les 

hauteurs d'eau thgoriques en ces points. 

Nous avons choisi cinq points de comparaison (Ouessant, Sein, Le Con- 

quet, Camaret et Audierne) pour lesquels nous disposons des hauteurs prévues par 

le modèle et les hauteurs calcul€es à partir des constantes harmoniques de la 

marée. Nous constatons (Figure 40) le très bon accord entre les deux courbes, en 

effet au bout des 3 jours de comparaison, l'écart maximum est de 10 cm, sauf pour 

le port de Camaret où il atteint 20 cm. Ceci provenant probablement de la schéma- 

tisation un peu simpliste & la rade de Brest qui entraîne un decalage sur les 

niveaux d'eau dans le goulet à proximit6 de Camaret. Une variation du coefficient 

de Chézy n'entraîne que tres peu de modifications sur les niveaux de marge. 

- Comparaison - avec les 
--C- 

cartes de courants existants ---------- 
L'Etablissaent Principal du service Hydrographique et Océanographi- 

que de la Marine (E.P.S.H.O.H.) €dite des cartes de courants de surface P l'usa- 
ge des navigateurs (S.H.O.M., 1974). Ces cartes sont Btablies P partir de mesu- 

. . 



. . 
r rn  

-:difference entre les 2 courbes 

CAMARET 
- hauteurs ulculéas par les constantes hmnlques  .. -- hautours calcul&es par l e  modele Fig. 40 a - 

cm 

: d i f i e r e n c e  entre les 2 courbes 

LE CONQUET - hauteurs c a l a i l t h  par les constantes hanioniques ----- butours alculdes par l e  m&li 
. . - - 

Fig. 4Q b 

Figure 40 : Comparaison entre l e s  niveaux de marée calculés par l e  modèle e t  

prédits par analyse harmonique. 
. . 



b 

: d i f f e r e n c e  entre les 2 courbes 

OUESSANT - hauteurs calculhs par le mdhla Fig. 40 c 



crn : d i f f e r e n c e  entre les 2 courbes 

I L E  DE SEIN - hauteurs alculdes par les constantes hmniques --- h u t w n  calcuI&as par le modble 
Fig. 40 e 

Figure 40 : Comparaison entre l e s  niveaux de marée calculés par le modèle e t  

prédits par analyse harmonique. 
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res  dont l a  durée v a r i e  de un B quelques jours . Pour comparer avec ces mesu- A S  

res,  nous avons donc trac6 13 car tes  de courants (une ca r t e  correspondant P . , 
1 heure marée) pour une marée moyenne de coeff ic ient  70 (Annexe I V ) .  L' accord 

e s t  tout B f a i t  sa t i s fa i san t .  Remarquom toutefois  que l ' i n tens i t é  du courant 

calculé par l e  modèle e s t  infér ieure  B c e l l e  présentée a p a r t i r  des mesures 

de 1'E.P.S.H.O.M. ceci  e s t  dû en par t i cu l i e r  au f a i t  que l 'on calcule un cou- 

ran t  intégré de l a  surface au foad, ce  qui  n 'es t  pas l e  cas des mesures. Une 

autre  remarque peut ê t r e  f a i t e  concernant l e s  courants calculés dans l e s  zones 

où l a  topographie e s t  t r è s  tourmentée (chenal du Four, archipel d'Ouessant e t  

de Molène). ~4 e f f e t ,  a cause de l a  t a i l l e  des mailles (1  M.N.) , l e  modèle ne 

peut pas prendre en compte l e s  î l o t s ,  l e  r e l i e f  découpé de l a  côte e t  l e s  cou- 

rants  calculés dans ces zones ne pourront pas de ce f a i t ,  reproduire fidèle- 

ment l a  r é a l i t é .  

- =paraison avec des mesures de courants en 2 points du doma* 

Dans l e  premier paragraphe du present chapitre, nous avons exposa Les 

mesures r€alisOes a u  cours de l a  campagne DYNATLANT 80 e t '  notamment l e s  mesures 

de courant à 10 m sous l a  surface aux points A (4 = 48'16' N ; G = 05~42 '  W) e t  

B (4 = 48"18' N ; G = 05'13' 'w) (Figures 33 e t  35). Le point A .se trouvant 3 

l a  limite Ouest du domaine constitue une bonne vérification des conditions aux 

limites ouvertes, l e  point B e s t  s i tu€ au centre du domaine entre 1- î l e s  

d'Ouessant e t  de Sein (Figure 37). Les mesures avaient moatr€ une t rès  grande 

difference entre ces 2 points sur les el l ipses de marge, notamment une composan- 

t e  Est-Ouest t rès  fa ib le  au point B. Sur l e s  figures 41 e t  42, on voit  que L'ac- 

cord e s t  relativement bon entre les mesures h e t  les courants calculés par 

l e  modèle. On remarque Bgalement que l a  composante Nord des courants calculés 

es t  inférieure à cel le  mesurée, car avec l e  modèle, on calcule un courant inté- 

gr€ de l a  surface au fond. 
- 

Conclusion 

L'application que nous venons de présenter permet de cornaître l e s  

courants de marée intégrés de l a  surface au fond toutes l e s  2 minutes, tous 

l e s  Milles (1852 m). La comparaison des calculs'  des .niveaux de marée e t  des 

, courants montre un bon accord avec l e s  mesures..Il  faut  noter  cependant que 

nous pourrions a f f ine r  encore l e s  r € su l t a t s  s i  nous disposions de mesures de 

marée au large plus nombreuses, e t  s i  nous connaissions l e s  écarts  entre l e  

plan des niveaux moyens e t  un plan horizontal .de référence sur l e s  .limites du 

. modèle. 

. . 



FOINT A :y?~-.n,-: =,3: 
-- 

Figure 41 -: Courants calculés et mesurés au point A -  (4 = 48'16 

G = 05O42' W). 

' N ;  .. ' 



0 - 1" 
Figure- 42 : Courants calculés et 'mesurés au point B ( = 48 18 N ; 

-. 
G - 05" 13' ' W )  . 



Nous mettons également en évidence le$ ince r t i t udes  de l a  comparaison avec 

l e s  mesures Ln d a  qu i  sont  r é a l i s é e s  B une immersion donnée, avec des con- 

d i t i ons  météorologiques déterminées, e t  qu i  dépendent de la  technologie de 

mouillage, a lo r s  qu' avec l e  modale numérique, nous calculons des courants in- 

tégrés  de l a  surface au fond. 

3') Modele de l a  s t r u c t u r e  thermique en zone f r o n t a l e  

Plusieurs recherches ont  é t é  en t r ep r i s e s  s u r  l a  modélisation de l a  

genese des f ron t s  thermiques dans l e s  mers à marge par  d i f f é r e n t s  auteurs  

(SIMPSON, JAMES, PINGREE, GARRET, STIGEBRANDT, GARVINE). A l 'heure  a c t u e l l e ,  

l e  pr inc ipa l  r é s u l t a t  obtenu e s t  l e  choix d'un c r i t è r e  de formation d'un f r o n t  

thermique dépendant d'une valeur  c r i t i q u e  de log10 D/uc3  (D : hauteur d'eau, 

Uc : courant de marée en  vives eaux) (SIMPSON e t  HUNTER, 1974). La valeur  c r i t i -  

- - - -  - -- - - -- 
Figure 43 : ~ o n t a t r s - - d u  parammètrë log10 D/uc3  

' 

+++ : log10 D / I J ~ ~  = 2,s 

: log10 D/uc3 - 2,O 

000 : log10 o/uc3 = 1,s  

-0- l imi t e s  d'extension du f r o n t  . . 



que de ce parametre s e  s i t u e  e n t r e  1,5 e t  2 e t  s a  confrontation avec l e s  r6- 

s u l t a t s  in 4 L . t ~  montre un accord s a t i s f a i s a n t  : c ' e s t  l e  cas notamment pour 

l e s  f ron t s  thermiques s i t u é s  en Mer d ' I r lande  (SIMPSON, 1976) autour des î l e s  

britanniques (PINGREE e t  GRIFFITHS, 1978), en ba ie  de Fundy e t  dans le  Golfe 

du Maine (GARRET, KEELEY e t  GREENBERG, 1978). A 1 'aide du modOle numérique de 

courants de marée que nous avons présenté priScédemnent, nous avons pu ca lculer  

Ia valeur  de ce parametre pour une marée moyenne de vives eaux dans not re  do- 

maine d'étude. Les r é s u l t a t s  sont  présentés su r  l a  f igure 43 e t  montrent qu'ef- 

fectivement l a  zone fmnca le  s e  s i t u e  e n t r e  l e s  valeurs de log10 D / U ~ )  égales I 

1,5 e t  2. 

Ce contour en f a i t  nous donne une posi t ion moyenne de l ' endro i t  où 

peut se trouver l e  f r o n t  thermique quand il e x i s t e  ; il ne t i e n t  compte que 

de la bathymétrie e t  de l 'amplitude du courant de marée. Notre proyos i c i  e s t  

de simuler l a  période de formation du f ron t  thermique en tenant compte c e t t e  

f o i s  non seulement de l a  profondeur e t  du courant de marée barotrope, mais 

également des échanges à l ' i n t e r f a c e  air - mer. 

a) Choix d'un q~ de modélisation ---- -------- 

Nous nous propos'ons donc d ' é t a b l i r  un modèle numérique capable de 

représenter  l a  formation des f ron t s  thermiques en mer à marée. Pour modéliser 

.ce processus physique, nous ne prendrons en considération que l e s  e f f e t s  uni- 

dimensionnels s u r  l a  ver t ica le .  

Dans le chapitre  1, nous avons présenté deux types de modèles uni- 

dimensionnels de l ' évolu t ion  de l a  couche super f i c i e l l e  de l'océan au large. 

Pour é t a b l i r  l e s  systémes d'équations régissant  ces modèles, nous avions dû 

formuler l 'hypothèse d'homogénéité horizontale ,  c 'est-&dire que nous avions 
a a négligé l e s  dérivées p a r t i e l l e s  - e t  - devant l e s  dérivées p a r t i e l l e s  

a ax ay 
ver t i ca l e s  - . Ceci revient  à négl iger  notamment l e s  termes d'échanges a z 
horizontaux qui décrivent  l a  d ispers ion  horizontale  e t  l e s  phénomènes d'advec- 

t ion.  S i  au la rge  on pouvait considérer que ces processus avaient une impor- 

tance secondaire, notamment en période pr in tanière ,  vis-à-vis des échanges lo- 

caux à l ' i n t e r f a c e  a i r  - mer, il n ' e s t  pas du tout  sûr q u ' i l  en s o i t  de même 

dans l e s  mers B marée. Ainsi, après avoir présenté l e s  r é s u l t a t s  d'un modèle 

unidimensionnel de  formation de f r o n t  thermique, nous chercherons à évaluer , 



les différents processus d'échanges horizontaux de manière à valider les hypo- 

thèses considérées. Airrsi, pour établir notre modèle nous pouvons utiliser les 

résultats acquis au chapitre II. Nous avons montré notananent qu'un modèle inté- 

gral de type NIILER-KRAUS donnait des résultats équivalents à un modèle de type 

MELLOR et DURBIN en période printanière. Par ailleurs, le premier type de modèle 

a l'avantage d'une grande facilité de mise en oeuvre et d'une grande rapidité 

de calcul. Voulant simuler la formation de la structure thermique sur un grand 

nombre de points, nous avons choisi un modèle de type intégral. Mais nous avons 

vu également que le point critique de ce type de modèle était la paramétrisation 

de la production - dissipation dlE.C.T. à l'aide des coefficients (m, n, s). 

Ainsi se pose le problème de la valeur à attribuer à chacun de ces coefficients. 

Nous avons montré (chapitre II), qu'en période printanière, les résultats des 

simulations numériques étaient corrects en attribuant aux paramètres (m, n, s) 

les valeurs : (6.10-~, 0, O) ou (O, 0, 0 , 4 ) .  Ces résultats sont confirmés par 

ceux de PRICE et al. (1978). Ces deux triplets de valeurs correspondent dans 

un cas à la paramétrisation de la production dlE.C.T. créée par l'action du 

vent à la surface de la mer et dans l'aukre cas à la production dlE.C.T. créée 

par le cisaillement de courant. En fait, quand -la couche homogène de surface 

est relativement mince (c'est le cas en période printanière), 1'E.C.T. créée 

par le cisaillement de courant au bas de la couche de mélange est directement 

liée à la tension du vent en surface. Ainsi en choisissant le premier triplet, 

on peut estimer que le paramètre m représente correctement la production - 
dissipation de 1'E.C.T. pour l'ensemble de la couche homogène de surface. 

En plus des effets des échanges à l'interface air - mer, il nous. 
faut paramétriser les effets induits par les courants de marée. Nous avons vu 

précédemment qu'on pouvait avoir un cisaillement du courant de marée induit 

par le vent en surface et induit par le frottement sur le fond. Or, il n'est 

pas possible dans le cadre de cette étude, de connaître le cisaillement de 

courant de marée.En conséquence, la production dlE.C.T. par le cisaillement 

du courant de marée a été estimée de manière simple à partir de la vitesse de 

friction du vent, pour la couche de surface et de celle du courant de marée 

pour la couche de fond. Tout en ayant conscience des limites de la paramétri- 

sation proposée pour la production dlE.C.T., nous estimons cette première éta- 

pe indispensable, pour essayer d'évaluer les effets unidimensionnels sur la 

formation des fronts thermiques dans les mers à marée. 
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b) ' Descri~itz-du modèle 

Le type de modèle que nous avons choisi est un modèle intégral du 

type NIILER-KRAUS. C'est-8-dire que nous supposons a priori l'existence d'une 
couche homogène de surface d'épaisseur hS et d'une couche homogène de fond 

d'épaisseur D - hf séparée par un gradient thermique d'intensité et d'épais- 

seur variable (voir schéma page 196). 

A partir des mêmes développements que nous avons présentés au cha- 

pitre 1, le modèle est basé sur les équations d'enthalpie et d'énergie ciné- 

tique turbulente : 

Les coefficients m, mf et n tiennent compte de la dissipation de 

l'énergie cinétique turbulente (E.C.T.) supposee proportionnelle aux deux 

sources de production que sont le vent et l'effet des courants de marée. Plus 

exactement nous avons : 

dans la couche de surface : q = ml + mls O mo 

dans la couche du fond : mf = mlf - mof 
oJ ml, mls, m sont des constantes numériques relatives 1 la production 

dlE.C.T. respectivement pour les effets du vent, les effets du courant de ma- 

rée en surface, les effets du courant de marée au fond ; mo et mof sont les 

constantes numériques relatives B la dissipation dlE.C.T. respectivement dans ' .  

la couche de surface et dans 1a.couche du fond. 



Grâce aux arguments exposés précédemment, nous pouvons conserver les 

valeurs de m et n du chapitre précédent, ainsi le seul paramètre d'ajustement 

est le coefficient mf. Ce paramètre représente la part d'énergie cinétique tur- 

bulente induite par le frottement du courant de marée sur le fond, utilisée 

pour le mélange vertical. Cette énergie cinétique turbulente utilisable s'écrit : 

m T U f f c  

où T est la tension de frottement au fond. Nous avons choisi l'expression sui- f 
I I l ' ,  

vante pour rfl, I; 

-3  
C U avec CD = 2,15 . 10 '£='O D c 

Ce qui correspond à un coefficient de Chézy de 67 dans l'expression de type qua- 

dratique employée précédemment, Par ailleurs, cette valeur correspond & une va- 

leur moyenne du coefficient de Chézy pour le domaine étudié. 

La valeur de m est constante sur tout le domaine d'étude. Nous f 
l'avons ajustée en fonction de la c~paraison des résultats du modèle et des 

mesures i n  4 A .  Le critère de validation étant la position du front. Nous 

avons trouvé une valeur de 120.1 o-~. Ainsi, les valeurs retenues pour les coef - 
-4 

ficients m, m et n sont respectivement (6.10 , 120.1 O-', 0). f 

On peut également exprimer 1'E.C.T. en fonction des vitesses de frot- 

tement. Les paramètres m et m sont remplacés alors par les paramètres m' et 
f 

mlf. 

Pour la couche homogène de surface on a : 

. --- -- - .. - -  

Avec us ;c et r - pa C o  ulO2 

u *  = ['a ] Il2 Ul0 

On a alors : m' = m [papo'l~ ] W. ' 12 

-4 
Ainsi pour m = 6.10 on obtient m' = 0,42. 



De la même manière, pour la couche homogène de fond, on peut écrire : + l 

On a alors mtf * mf . 
Pour mf = l20.10', on obtient ml = 0.26. f 

Ainsi on voit qu'en raisonnant sur les vitesses de frottement les 

valeurs des pardtres m' et m' sont du même ordre de grandeur. f 1 

Comme pour le modèle de NIïLER et KRAUS, la résolution numérique 

sera basée sur le concept de l'énergie potentielle de mélange V ,  telle que . 
nous l'avons définie au chapitre 1. Ainsi, nous devons résoudre les deux 

équations suivantes valables l'une pour la couche'homogène de surface et 

l'autre pour la couche homogène de fond (la première simulant les interac- 

tions 3 l'interface air - mer, la seconde paramétrisant le frottement du 
courant de marée sur le fond) : 

On peut montrer que 1 'évolution thermique simulée par le modèle dé- 

pend de la structure thermique verticale. En effet, en considérant chacun des 

modes de production d' E. C.T. separément, on trouve en intégrant les 6quations 

ci-dessus, que les coefficients m et rnf dependent du nombre de RICHARDSON glo- 



bal Rg. Ainsi, pour 1'E.C.T. produite par le frottement sur le fond on a : 

soit 
h f d hf 

P, ga - We 60 - pO mg ucS3 avec We - - 
- - ---.- 2 - -  - _ dt 

D'aprGs NIILER et KRAUS (1977) on peut écrire : 

ainsi quand hf ou 60 augmente, We décroît et l'épaississement des couches homo- 

gènes dépend des conditions de stratification. . 

En considérant chacun des processus les uns après les autres, on peut 

décomposer la résolution numéri.que du modèle comme indiqué sur le schéma ci- 

8 O - O 8 O 8 
/- t I - 

I 

I 
I - r o i  1 P i  2 I - - p r o f i l  3 

-Profil 2 -?roiil 3' 1 P r o f i l  4 
I 

-0 -- - D  r- az 

Influence du Pertes par ' Mélange dû au .. . . Mélange dû au . . 
rayonnement solaire convection vent courant de marée 



Par tant  d'un p r o f i l  O à l ' i n s t a n t  t, on détermine uu.profi1 1 en 

tenant compte de l 'absorpt ion du rayonnement s o l a i r e  à chaque pas de profon- 

deur. Puis nous calculons un p r o f i l  2 en  introduisant  l e s  pertes  P B l ' i n t e r  

face a i r  - mer en supposant que l a  convection e s t  non pén6tr&te. Ensuite,  l a  

première équation de 1.' énergie p o t e n t i e l l e  de melange nous .donne i e  p r o f i l  3. 

Pour ce f a i r e ,  on détermine l a  température e t  l 'épaisseur de l a  couche homo- 

gène de surface en supposant que sous c e t t e  dernière, l e  p r o f i l  thermique de- 

meure inchangé à c e t t e  &tape. Le ca lcu l  prat ique se f a i t  de l a  même maniere 

que c e l u i  exposé au chapi t re  1. Enfin, de l a  même manière nous calculons l e  

p r o f i l  4 qui  s e r a  l e  p r o f i l  thermique à l ' i n s t a n t  t + A t .  Nous cherchons l a  

température e t  l ' épa isseur  de l a  couche homogène'de fond qu i  sa t i s f a s sen t  à 

l a  deuxième iiquation de l ' énergie  p o t e n t i e l l e  de mélange. 

Grace B ce  modèle numérique relativement simple, nous a l lons  simuler 

l a  mise en place de l a  s t ruc tu re  thermique en Mer d ' I ro ise  pendant l e  printemps 

de 1980 de manière a pouvoir confronter  l e s  r é su l t a t s  numériques avec l e s  mesu- 

r e s  in a&. 

III - CONFRONTATION DES RESULTATS NUMERIQUES AVEC LES DONNEES SATELLITAIRES 

ET LES RESULTATS DE DYNATLANT 80 

Le modèle présenté précédemment a e t 6  u t i l i s é  pour simuler l 'évolu- 

t ion  de l a  s t ruc tu re  thermique en Mer d ' I ro ise .  Compte tenu de s a  r a p i d i t é  (au 

niveau du ca lcul ) ,  il a é t é  appliqué, à chaque pas de temps, tous l e s  2 points de 

l a  g r i l l e  de l a  f igure  37, en nous l imi t an t  aux mailles dont l e s  profondeurs sont  

supérieures à 20 mètres. 

L ' u t i l i s a t i o n  de ce modele nécess i te  de chois i r  une s i t u a t i o n  thermi- 

que i n i t i a l e  e t  de connaître,  en chaque poin t  e t  à chaquea pas de temps, l e s  

échanges d'énergie à l ' i n t e r f a c e  air-mer a i n s i  que l 'amplitude des courants de 

marée. . . 

1') Estimation des échanges a l ' i n t e r face  a i r m e r  e t  des courants de 

marée e t  choix d'une s t ruc tu re  thermique i n i t i a l e  

a) Evaluation des échanges d' é n e r g i e - à l  ' i n t e g a c e  air-mer . . 

Dans l a  zone d'étude considérée, l e s  conditions météorologiques sont  



supposées uniformes à l a  surface de l a  m e r .  La s é r i e  chronologique des don- 

nées météorologiques mesurées au sémaphore du Créach à l ' î l e  d'Ouessant (Fi- 

gure 44) a é t 6  u t i l i s é e  pour es t imer  l e s  échanges d 'énergie  à l ' i n t e r f a c e  

a i r  - mer à l ' a ide  des formules suivantes  (LAEVASTU, 1960) : . 
t Rayonnement so l a i r e  de courtes  longueurs d'onde (0,3 < X < 3 u) i nc iden t  (Qs) 

e t  r é f l é c h i  (Qr) 

Q~ - Q o ~  (1 - 1,1718 x IO-) ~ ~ ) ' w l r n ~  

Qos : rayonnement s o l a i r e  pa r  c i e l  c l a i r  

C : nébulosi té  en octas  

t Bilan du rayonnement de grandes Longueurs d'onde d i f f u s é  e t  r é t rod i f fusé  à 

l a  surface de l a  mer (Qb) 

Qn = QoP ( l  - 0,095625 C) w/m2 

avec Q = 143,8 - 0,9 Qs - 46 Hum l e  b i l a n  par  c i e l  c l a i r  on 

Qs : température de sur face  de l a  mer en O C  

Hum : humidité en  X 

t Flux de chaleur s ens ib l e  (Qc) e t  l a t e n t e  (Qe) 

S i  0,98 es -el0 > O : 

Qe = L (0,26 + 0,07 U10) (0,98 e s -  e10>186 400 w/m2 
- 

Qc = 18,75 (0,26 + 0,077 U l O )  (Os - 0 1 ~ ) ~ l r n ~  
. . 

S i  0,98 es -e l0  < O 

Qe = 0,077 L U10 (0,98 es - el01 186 400 V/m2 

L : chaleur  de vaporisat ion 

L = 2495 - 2,3826 Qs J lkg  

U10 : v i t e s se  du vent  à 10 m en  mls 

u : pression de vapeur s a tu ran te  à l a  température de l a  sur face  de l a  mer 
S 

el0 : pression de vapeur d'eau à 10 m 

el0 : température de l ' a i r  à 10 m . . 
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Figure 44-: Paramètres météorologiques mesurés au sémaphore du Créac'h du 

ler avril au 23 juin 1980. 
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b) Evaluation des cour~~sdan-~g;& 

Pour des problèmes de ca lcu la teur  ( t a i l l e  mémoire, temps ca l cu l )  

nous avons d i v i s é  en deux l a  s i m u l a t i o , ~  numérique. Pour s e  t rouver  dans l e s  

conditions de la  s t ruc tu re  thermique a i  début de l a  campagne DYNATUWT 80, 

nous avons simulé l ' évolu t ion  de c e t t e  s t r u c t u r e  du l e r  a v r i l  1980 au début 

j u in  1980. La deuxième période de s imulat ion se s i t u e  pend'ant l a  campagne 

DYNATLANT 80 du 6 au 23 ju in  1980. Durant c e t t e  deuxième période le courant 

de marée nécessaire  au ca lcu l  de l a  s t r u c t u r e  thermique a e t6  déterminé en  

chaque ma i l l e  B chaque pas de temps B l ' a i d e  du modèle de courants de marée 

présenté précédemment. Cet te  évaluat ion des courants de marée pendant t r o i s  

semaines a r r i v e  B la l imi t e  des  p o s s i b i l i t é s  du ca lcu la teur  qfte nous avions à 

no t r e  d i spos i t i on  (IRIS 80 du Centre Océanologique de Bretagne). Aussi, il 

ne nous a pas é t é  poss ib le  de procéder de  la même manière pendant la  p rea i è re  

période de simulation (1 e r  a v r i l  au 6 j u i n  1980). A p a r t i r  de 3 semaines de 

mesures r é a l i s é e s  au poin t  A (4 = 48O16' N ,  G = 05'42' W ) ,  nous avons pu ef- 

f ec tue r  une analyse harmonique e t  déterminer a i n s i  l ' évo lu t ion  du courant 

en fonct ion de la marée en ce poin t  (Figure 45). Puis  nous avons considéré 

c e t t e  aême valeur  du courant en tous poin ts  du domaine d'étude. Ainsi ,  pen- 

dant c e t t e  première période.de simulation, s eu le  l a  v a r i a t i o n  temporelle du 

courant de' marée e s t  p r i s e  en compte a l o r s  que pendant la deuxième phase de 

simulation, l e s  va r i a t i ons  s p a t i a l e  e t  temporelle du courant de marée son t  

considérées. 

C) Choix de l a  s t ruc tu re  thermique i n i t i a &  , 

Nous avons considéré que l e  l e t  a v r i l  1980 (départ  de la  s imulat ion 

numérique) il n ' e x i s t a i t  pas de s t r a t i f i c a t i o n  thermique v e r t i c a l e  en Mer d ' I ro i -  

se .  Le gradien t  thermique hor izonta l  a é t é  déterminé (Figure 46 a) B p a r t i r  

d'une pho tog ra~h ie  infra-rouge p r i s e  par  l e  s a t e l l i t e  NOAA 6 l e  l e r  a v r i l  a 
04 h 00 TU. Cet te  image montre que la température de sur face  de l a  mer v a r i e  de 

10,7OC à l ' oues t  de la zone à 10°C près  de la  côte.  

2O) Simulation de l a  s t r u c t u r e  thermique pendant l a  période du 

l e r  a v r i l  1980 au 6 j u in  1980 e t  du 6 au 23 ju in  1980 

a) Période du l e r  a v r i l  1980 ~ 3 s u i n  1980 

Rappelons que pendant c e t t e  période de simulation, nous avons 'con- 
. . 
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- . - -  - - -- . - - . - --- - - *--- - --.-... - - *- 



- ---- 

ml  

m 
AVRIL 

m 

01 

- m 

r 

8 m 

1 )  

O 

, Fi#urrr$ : Courant au po in t  A (( = 48O16' N ; (: = 0 5 0 4 2 ' ~  "w) obtenu R l ' a i d e  d'tine a n a l G e  harmonique. 



s idé ré  que l e  courant de marée € t a i t  l e  même en tous points  de la  zone e t  

q u ' i l  v a r i a i t  suivant l e  cycle de marée semi-diurne, a f f e c t é  de l a  période 

de 14,7 jours  (Figure 45). 

En partant  de l a  s i t u a t i o n  i n i t i a l e  du l e r  a v r i l  où l a  temperature 

e s t  homogène de l a  surface au fond, on observe l e  6 juin,  . l e  f r o n t  thermique 

en t r a i n  de s e  former. Sur l e s  f igures  46 c e t  46 d, on vo i t  appa ra î t r e  une 

zone où La température e s t  pratiquement homogène de la surface au fond B l ' E s t  

de l a  l igne  de sonde des 100 m. Alors qu'a l 'ouest ,  on a déjB une d i f fé rence  

de température entre  l a  surface e t  le  fond de pràs de 2*C. Par a i l l e u r s ,  l ' a l -  

l u r e  des isothermes de surface (Figure 46 c) montre une bonne concordance avec 

l a  photographie infra-rouge du s a t e l l i t e  NOAA 6 B l a  même date  (Figure 46 b).  

Nous avons t r acé  s u r  la f igu re  47 l 'évolut ion des coe f f i c i en t s  de 

marée en fonction du temps (Figure 47 a ) ,  l 'évolut ion des températures simulées - 
de surface e t  fond au poin t  A (Figure 47 b) e t  l ' évolu t ion  des immersions des 

couches homogènes de surface (hS) e t  de fond (hf) (Figure 47 c) .  Pour ce de rn i e r  

t race ,  nous avons considéré que lorsque l e  p r o f i l  thermique é t a i t  homogène, 

hs = hf - - D (D hauteur t o t a l e  de l a  colonne d'eau). L'ensemble de ces courbes 

permet de v o i r  plus precisément la  p a r t  due aux conditions météorologiques ou 

au  courant de marée dans l 'évolut ion de l a  s t r a t i f i c a t i o n  thermique. 

Tout - d'abord, on note  qu'au cours de chaque journée où l e  rayonne- 

ment s o l a i r e  e s t  relativément important, il s e  forme une légère  s t r a t i f  i c a t i o n  

diurne qui  d i spa ra î t  l a  n u i t  ou pendant l e s  périodes de f o r t  vent. 

Par  a i l l e u r s ,  on peut analyser  l e s  d i f f é r en te s  périodes notées (a ) ,  

(b) ,  (c) e t  (d) sur  l a  f i gu re  4 7 .  Nous avons choisi  ces qua t re  périodes parce 

qu 'e l les  correspondent à des chutes bru ta les  de l a  température de surface.  Ainsi 

on remarque que pour l e s  périodes (a) e t  (b) l a  décroissance de l a  température 

de l a  couche homogène de surface e s t  due B l'homogénéisation du p r o f i l  thermique 

engendrée pa r  l'augmentation de la  couche homogène de fond coïncidant  avec l e s  

maximums du coef f ic ien t  de marée. Ces deux périodes i n t e ~ e n n e n t  j u s t e  après  

la  formation d'une f a i b l e  s t r a t i f i c a t i o n .  La période (d) s e  s i t u e  dans l e s  mêmes 

conditions mais l a  s t r a t i f i c a t i o n  e s t  su f f i s an te  pour empêcher l 'honogénéisation. 

La chute de l a  température de sur face  e s t  a lo r s  l e  r é s u l t a t  du f o r t  courant de 

marée (h p e t i t )  e t  d ' m e  augmentation b ru t a l e  du vent (Figure 44) d'où un ap- . f 
profondissement de l a  couche homogène de surface e t  un refroidissement de c e t t e  
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Figure 46 : 46a : Carte de l'état initial de la température de surface de la 

mer le 01/04/1980. 

46b : Image satellite (NOAA 6) le 06/06/ 1980. 

46c : Isothermes de surface calculés par le modèle le 06/06/1980. 

46d : Isothemes de fond calculés par le modèle le 06/06/1980. 



: (à) Evolution des coefficients de marée. (b) Evolutioa des tempira- 
tures des couches homogenes ae surface BS e t  de fond Bf au point A. 
(c) Evolutioa des immersions des couches hamog8nes de. surface hs e t  
de fond hf au point A. 
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même couche. Par contre, l a  diminution de la temp€rature de surface observée 

lo r s  de l a  période (c) a l i e u  au moment des f a ib l e s  coeff icients  de marée, e l l e  

e s t  uniquement prowqu6a par  l a  petiode de f o r t  vent du 20 au 25 mai (Figure 

44). Ceci e s t  particuliSrement c la i r  su r  la f igure  47 c, 03 l ' i pa i s seu r  de l a  

coucha ùomogGne de surface e s t  a son maximum au cours de Ir periode atudiae. 

Enfin, l e s  f a ib l e s  var iat ions de l a  temp8ratute de 18 coucha homogsna de faud 

s'expliquent par l'importance & l ' l pa i s seu r  da ce t t e  m ê m e  couche d f o 3  ua fai-  - 
b l e  accroissanent de tunpQrature O chaque augmentation de c r t t s  bpaisseur. 

Les phénomènes que noua venons de dacrire ,  dus aux conditions de cou- - 
ran t  de marée (période de 14,7 jours) e t  aux €changes 1 l ' in te r face  air - mer, 

paraissent  tou t  P f a i t  intgressants  pour expliquer cer tains  aspects biologiques 

observés P c e t t e  saison. En e f f e t ,  c e t t e  alternance de s t r a t i f i c a t i o n  e t  d'homo-. 

gén6isatioa de la  s t ruc ture  themaique e s t  tou t  a f a i t  propice O une production 

biologique car  e l l e  permet d 'associer  des c o n d i t i w  de s t ab i l i t b ,  de l d n a s i t 8  

e t  de pr6sence de s e l s  n u t r i t i f s ,  autant  de parametres favorables a l 'exis tence 

de bloomr, pr intaniers .  

b) Periode du 6 au 23 juin 1980 

Le modele de simulation a i t 4  u t i l i s é  pour l a  pgriode du 6 au 23 ju in  

1980 en prenant commc données de courants de marée les  rdsu l ta t s  du mod0le de 

marge de Mer d'Iroise.  Donc c e t t e  f o i s ,  l e s  résu l ta t s  nimiériqueo tiennent comp- 

t e  des var iat ions spa t i a l e s  du courant. 

Pendant l e s  10 premiers jours de juin, l e  f roa t  thermique continue 

s e  former (Figures 48 e t  49 ) .  Il e s t  plus marqué autour de l ' f l e  d'Ouessant e t  

de la chaussée de Sein, ceci  correspond aux endroits OS l e  gradient horizontal 

de courant de aaree e s t  l e  plus important. Cet te  s t ructure de température de 

surface en taches s e  retrouve parfaitement su r  l a  photographie infra-rouge du 

s a t e l l i t e  NOAA 6 du 11 juin 1980. La f igure 48 montre un bon accord entre  l e s  

températures de surface calculées et  o b s e ~ 6 e s  e t  nous pensoa8 qu'a ce s tade il 

vaut mieux pa r l e r  de zones f ronta les  p l u t a t  que d'un f ron t  thermique. A p a r t i r  

de c e t t e  date,  l e  coef f ic ien t  de matee continue a augmenter e t  l e s  zones fron- 

t a l e s  deviennent de plus en plus marqu€es sous l 'act iou du frottement du courant 

de marge s u r  l e  fond. Le 15 ju in  un vent assez fo r t  souf f le  s u r  l a  zone (Figure 

44) e t  on observe su r  l a  f igure 49 des gradients thermiques horizontaux impor- 

tan ts  au niveau de l ' î l e  d'Ouessant e t  de l a  chaussee de Sein. On v o i t  apparaî- 

t r e  €galement uns tache relativement f ro ide  en surface vers 48'00 N e t  05'40 W. 



Figure - 48 - : Comparaison des isothermes de surface calculés et observes 

avec une image s a t e l l i t e  du 11/06/1980. 
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Figure 09 : Carte des .isothermes da auriace et de fond ei lcul is  par la 

modale la 15 juin 1980, 



Figure 50 : Comparaison des isothermes de surface calculés p,ar le modèle le 

22/06/1980 avec l'image du satellite NOAA 6 le 25/06/1980 (avec 

nos remerciements au Dr. PINGREE - dépouillement effectué a 
l'université de DUNDEE). 



Le 22 juin on retrouve c e t t e  tache d'eau froide (Figure 50),  e l l e  

es t  moins marquee e t  e l l e  s'€tend au Sud de l a  zone. Sur l'image s a t e l l i t e  du 

25 juin (Figure 50), on remarque effectivement une zone d'eau relativement 

f ro ide  qui  s'&end au  Sud Ouest de la chauss4e de Sein. Ce refroidissement ne 

peut ê t r e  dû qu'à l'homog&néisation en température . de toute  l a  colonne d'eau. 

Essayons d' analyser l e s  d i f fé ren ts  processus qui ont provoqu4 c e t t e  homogén€i- 

sation. Tout d'abord, nous avons t r a c é  (Figure 51), 'de.&ni~ro plus d e t a i l l i e  

les contours des isovaleurs du paramacres S = log D I U , ~ ,  ûu note effectivement 

qu'a L'Ouest du meridien 05*201 W, l e s  valeurs minimums de S (< 2,l) s e  s i tuent  

l à  03 va s e  former l a  tache d'eau f ro ide ,  ce qui  correspond à un secteur  03 

l e  courant e s t  relativement fo r t .  Il fau t  bien préciser que l a  valeur du para- 

mette S ne const i tue en r i e n  un fac teur  de prévision des zones homogènes ou s t ra-  

r i f i é e s  mais représente seulement l a  capacite de production dlE.C.T. fournie par  

l e  frottement du courant de marge sur l e  fond. 

Eigure 51 : ~ r o v a l e u r s  du paramètre S = log D/u,~.  



Ainsi, pour la Mer d'Iroise, nous avons montré que la valeur criti- 

que de ce paramètre pour la formation des zones frontales se situait entre 1,5 

et 2, mais ceci sous entend que la possibilité d'homogénéisation est uniquement 

le fait du frottement du courant de marée sur le fond et ne tient absolument pas 

compte des échanges à l'interface air - mer. Ainsi, les faibles valeurs du para- 
mètre S correspondent à une épaisseur de la couche homogène de fond importante. 

C'est ce que l'on remarque effectivement sur la figure 52 b où est tracée l'évo- 

lution des imnersions du bas de la couche homogène de surface (hs) et du haut 

de la couche homogène de fond (hf). La valeur de hf augmente B partFr du 7 juin 

en suivant le coefficient de marée (Figure 53 b) et la couche homogène de fond 

arrive tout.près de la surface le 13 juin. Or, à la fin de la journée du 13 juin 

et au début de la journée du 14 juin, le vent forcit suffisamment (Figure 53 d) 

pour réussir à homogénéiser l'ensemble de la colonne d'eau, car l'épaisseur de 

la couche homogène de surface est très faible. Il s'ensuit une chute brutale de 

la température de surface et une augmentation de la température de fond (Figure 

53 a), Ces variations sont particulièrement visibles sur l'évolution en fonc- 

tion du temps des dérivées de ces 2 paramètres (Figure 53a,c). Ainsi, la forma- 

tion de cette tache d'eau froide est due à la conjonction d'un fort courant de 

marée permettant Le développement d'une couche homogène de fond arrivant pres- 

que en surface et par conséquent une couche homogène de surface très faible et 

d'un renforcement du vent qui sera suffisant pour homogénéiser l'ensemble de la 

colonne d'eau. . A 

3') Confrontation avec les résultats de DYNATLANT 80 

Nous allons comparer les résultats obtenus B l'aide du modèle présen- 

té précédemment avec les mesures réalisées au cours de la campagne DYNATLANT 80 

aux deux points de mouillages A et B (Figure 30). La simulation numérique uni- 

dimensionnelle que nous avons présentée n'étant basée que sur les effets induits 

par les variations dans le temps des paramètres météorologiques et par les va- 

riations spatio-temporelles des courants de marée, il est illusoire de vouloir 

reproduire les oscillations de températures engendrées par le passage des ondes 

internes (MAZE, 1983) telles que les ondes d'inertie, les ondes de marée baro- 

cline ou les ondes de plus haute fréquence. A ce stade, une interprétation plus 

fine de ces mesures au point fixe (B conme A) n'est pas facile si on n'a pas 

de mesures ou d'estimation de la structure thermique horizontale dans les deux 

dimensions (x et y). 11 est difficile d'évaluer la part de l'effet des processus 
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Figure 52 : Evolution de l a  structure thermique simulée au point : 

$I = 48'00 N e t  G = 05'40 W. 
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unidimensionnels de celle qui est due B d'autres processus comme par exemple 

1 ' advection qui résulte des courants résiduels. 

Dans un paragraphe précédent, on a estimé a l'aide d'un modèle numé- 

rique, l'évolution de la structure thermique moyenne en Mer d'Iroise en suppo- 

sant que les processus unidimensionnels étaient prépondérants. La confrontation 

des données satellitaires et des cartes de surface calcul6es, a montré que 

les principales caractéristiques de la structure thermique horizontale étaient 

relativement bien estimées. En supposant toujours que les hypothèses considé- 

rées sont vérifiées, les résultats numériques nous apportent, donc un certain 

nombre d'informations complémentaires de celles révélées par les mesures. 

a) Analyse de la structure thermique au point A 

Rappelons que ce point A se situe dans la partie stratifiée sur le 

bord Ouest de la zone d'étude. Sur la figure 54, on a reporté les évolutions en 

fonction du temps des températures des couches homogènes de surface (Os) et de 

fond (af) sbulées par le modèle, en tenant compte des variations spatio-tempo- 
relles du courant de marée et en prenant corrime situation initiale les résultats 

de la première phase de la simulation numérique (courants égaux sur tout le do- 

maine d'étude). - Températute de surface calculée 
--- Température de fond calculée 

POINT A ----O Température observée à 5 m --.-.-- Température observée à 55 m 

13 

JUIN 
80 . . 

Figure 54 : Températures observées et simulées au point A du 3 au 23 juin 1980. 
. . 

. . . 



On a t racé  sur l a  même f igu re  l e s  températures mesurées à 5 m e t  à 

55 m. Pour l a  température de fond, on note un éca r t  de près d'un degré en t re  l a  

température mesurée e t  calculée. Cependant, c e t  éca r t  r e s t e  constant t ou t  au 

long de l a  simulation, ce qui  permet de supposer que l 'évolut ion de l a  tempéra- 

tu re  de l a  couche homogène de fond e s t  correctement simulée par l e  modèle. L'é- 

c a r t  en t r e  l a  mesure e t  l e  ca lcu l  proviendrait  a lo r s  des conditions i n i t i a l e s  

au l e r  a v r i l  où l 'on ava i t  considéré que l a  colonne é t a i t  homogène de l a  surfa- 

ce au fond, ce qui ne devai t  pas ê t r e  l e  cas.  Nous pensons néanmoins que l a  ré- 

ponse du modèle n 'aura i t  pas é t é  t r è s  d i f fé ren te .  La comparaison e n t r e  l e s  tem- 

pératures de surface calculées  e t  mesurées montre un accord relativement s a t i s -  

f a i s an t ,  notamment l a  baisse de température de 1 O C  intervenant au cours de l a  

journée du 15. On note cependant un é c a r t  en t r e  l e  ca lcu l  e t  l a  mesure en début 

e t  en f i n  de période. L 'écar t  du début du mois montrant une température ca lcu lée  

de l a  couche homogène de surface in fé r i eu re  à c e l l e  mesurée à 5 m, pourra î t  ve- 

n i r  du f a i t  qu'à c e t t e  période l a  s t ruc tu re  thermique mesurée (Figure 32) indi-  

que une s t r a t i f i c a t i o n  a r r ivant  jusqu'en surface, a lo r s  que l e  modèle sinnile 

une température d'une couche homogène de surface. Pour l ' é c a r t  ex i s t an t  en f i n  

de p é r i d e ,  il pourrai t  ê t r e  causé par l a  f o r t e  amplitude des ondes in te rnes  

de période semi-diurne e t  par l e  renforcement du cisai l lement  de courant provo- 

qués par l e s  vents f o r t s  ayant eu l i e u  précédenanent, ce qui  impliquerait  un 

c.oefficient'm de production dlE.C.T. à l a  surface plus grand pour c e t t e  période 

e t  donc une température simulée de  l a  couche homogène de surface plus  f a i b l e .  

, .. . 
Nous a l lons  maintenant analyser de manikre plus d é t a i l l é e  l e s  causes 

des var ia t ions  de O e t  Bf .  A c e t  e f f e t ,  nous avons t racé  (Figure 55 b) l'évo- s 
l u t ion  d e  bs e t  de hf.  L'épaisseur de l a  couche homogène de surface e s t  maximum 

l e s  9 e t  15 juin, ce  qui correspond aux baisses  de l a  température de la couche 

homogène de  surface (Figure 55 a ) .  Ce phénomène apparaî t  plus clairement sur  l a  

var ia t ion  de de /d t  (Figure 56 c )  e t  correspond aux renforcements du vent  l e s  
S 

9 e t  15 j u in  ( F i b r e  56 d) .  L'évolution de hf (Figure 55 b) nous montre un maxi- 

nnim l e s  1 1 ,  12 e t  13 juin correspondant à une augmentation de Of (Figure 55 a) .  

Cette évolution e s t  l i é e  aux f o r t s  coe f f i c i en t s  de marée (Figure 56 b )  provo- 

quant une var ia t ion  de 0 relativement importante (Figure 56 a )  pendant c e t t e  f 
période. 

11 faut  bien remarquer que l a  température de la  couche homogène de 

fond ne peut c r o i t r e  de manière b ru t a l e  ca r  l 'épaisseur  de c e t t e  couche e s t  t r è s  
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Figure 55 : Evolutiou de l a  structure thermique simulée au point A pendant l a  

période du 6 au 23 juin. 
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Figure 56. : Evolution de différents paramètres au point A pendant l a  période 

. . ; .  .du 6 au 23 juin. 



importante (de l'ordre de 100 m), alors que l'épaisseur de la couche homogène 

de surface est beaucoup plus faible (s  20 m), si bien qu'à chaque approfondis- 

sement de cette couche on note une forte diminution de la température. Ainsi, 

les variations de la structure thermique au point A se trouvent relativement 

bien expliquées avec les résultats de la simulation numérique. 

Les mesures faites au point B rêvèlent des oscillations importantes 

de la différence de température entre la surface et le fond. Ces oscillations 
.9 

ont une période égale à celle de la marée à partir du 19 juin. Cette différence 

de température varie entre 0,5O~ et 2,5OC (Figure 57 a). Ces oscillations semi- 

diurnes n'ont rien à voir avec celles observées au point A, qui révélaient un 

gradient thermique identique et une variation d'immersion des isothermes engen- 

drée par le passage d'une onde interne. En revanche, le type d'oscillations ob- 

servées au point B montre très clairement que ce point est situé dans une zone 

à fort gradient horizontal de température. 

En fait, on est en présence de deux gradients thermiques horizontaux, 

l'un au fond et l'autre en surface et ils sont de signes contraires. Le point B 

se trouve donc dans une zone frontale. La température de surface semble décroi- 

tre à partir du 13 juin puis remonte à partir du 16 juin (Figure 57 a). La tem- 

pérature de fond remonte tras nettement à partir du 15 juin puis oscille forte- 

ment à partir du 19 juin (Figure 57 a). Si on regarde les résultats de la simu- 

lation numérique (Figure 58), on note une forte augmentation de Qf (Figure 58 a) 

associée à un épaississement de la couche homogène de fond (Figure 58 b), entre 

le 10 et le 15 juin. On remarque effectivement que les variations de dOf/dt 

(Figure 59 a) sont maximales pendant cette même période. Ces variations ont une 

période quart-diurne correspondant à chaque maximum de courant et elles sont 

plus importantes toutes les 12 h 30, à cause de la différence d'intensité entre 

le flot et le jusant dans cet endroit,due aux effets topographiques. De plus, 

les 14 et 15 juin, il y a une forte diminution de Os (Figure 58 a) due au vent 

relativement fort (> 10 m/s - Figure 59 d) qui souffle pendant cette période. 
La succession de ces deux événements conduit à la destruction de la stratifica- 

tion thermique les 15 et 16 juin, d'où la chute brutale de 89 le 15 juin (Figu- 
re 59 c). Puis la stratification se reconstruit progressivement à partir du 

17 juin. - 
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Figure58 : Evolution de l a  structure thermique simulée au point B pendant 

la  période du 6 au 23 juin. 
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Ceci dit, la masse d'eau au point B est soumise au rythme des marées 

et la structure thermique observée a l'aide des mesures dépendra alors, non 
seulement des effets engendrés par les processus unidimensionnels au point fixe, 

mais aussi de la variabilité de la structure thermique horizontale. 

Les figures 57 b et c montrent des variations importantes du courant 

en fonction du -coefficient de marée et révèlent que la composante principale 

de ce courant est orientée Nord-Sud. Compte tenu de 1,'amplitude des courants, 

il apparaît donc que la masse d'eau peut parcourir, l'en vives eaux (13-14 juin), 

une distance de 18 M.N. (Milles Nautiques) dans l'axe Nord-Sud et une distance 

de 3 M.N. dans l'axe ~st-Ouest, Alors qu'en mortes eaux, les distances parcou- 

rues sont respectivement de 7 M.N. et de 1,2 M.N. L'analyse des cartes de tem- 

pératures calculées en surface et au fond nous permet alors d'estimer la varia- 

tion de la structure thermique qui devrait être observée au point B : 

Jusqu'au 1 1  juin (Figure 48) la zone frontale n'est pas très marquée 

et est orientée Nord-Sud. Le déplacement de la masse d'eau ne devrait donc pas 

modifier beaucoup les températures observées au point B. Les mesures (Figure 57) 

révèlent effectivement des oscillations qui n'ont pas de foutes amplitudes 

( c  O,SOc). Puis pendant les vives eaux, on voit les oscillations de la tempé- 

rature de surface augmenter pour arriver jusqu'à 2'C le 13 juin. Ceci est tout 

à fait normal compte tenu des isothermes de surface calculés (Figure 60) et de 

la distance parcourue par la masse d'eau. 

Le 19 juin (Figure 61) le gradient horizontal Nord-Sud de tempéra- 

ture de la couche homogène de surface est beaucoup plus marqué. Dans la limite 

d'excursion Nord-Sud du courant de marée, la différence de température est de 

l'ordre de 1,2 O C  pour la couche homogène de surface et de 0,6'~ pour la couche 

homogène de fond. De plus, on remarque (Figure 57 a) que le point B se trouve 

effectivement en zone stratifiée à la fin du flot (courant portant au Nord) et 

en zone homogène à la fin du jusant (courant portant au Sud). Pour préciser ce 

gradient horizontal, nous avons tracé (Figure 62) Os(t) et Of(t) simulées par 

le modèle pour un point B1 situé à 4 M.N. au Nord de B et pour un point B2 situé 

à 2 M.N. au Sud de B. 

Ainsi, d'après les résultats de la simulation numérique, le point B 

est situé sur une zone frontale orientée Est-Ouest. Ces résultats se trouvent 
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confirmés par les mesures (Figure 57 a) montrant de fortes oscillations du gra- 

dient vertical de température. 

En conclusion, nous voyons tout l'intérêt d'analyser des informations 

de type tout à fait différent (mesures à la mer, photographies satellites, simu- 

lations numériques) pour permettre une meilleure connaissance des principaux mé- 

canismes mis en jeu. 

IV - IMPORTANCE DES PROCESSUS SI OU TRIDIENSIONNELS - 
L'gchelle de temps de réponse de la structure thermique marine à l'ef- 

fet des processus unidimensionnels est de l'ordre de quelques heures. Si cette 

structure est peu marquée, "fragile" et instable, comme ce qui se passe au prin- 

temps, s& évolution sous 1 'effet des processus unidimensionnels sera alors tres 

significative et rapide. Les autres processus à plus grandes échelles n'auront pas 

le temps de se développer et de l'affecter sensiblement. Ceci explique à notre 

avis, le fait qu'un modèle unidinensionnel, appliqué en 500 points, soit capa- 

ble de représenter correctement l'évolution de la structure thermique en Yer 

d' 1 roise au printemps. 

Par contre, si cette structure thermique est plus marquée et relati- 

vement stable à l'échelle de quelques jours, l'effet des processus unidimension- 

nels sera beaucou? moins important. Les autres processus, B plus grande échelle 

auront le temps de se développer et leurs effets sur la structure thermique pour- 

ront être non négligeables. Certains des effets des processus à grandes échelles 

. sont visibles sur les cartes satellites qui révèlent par exemule le développe- 

ment de méandres (PINGREL, 1978, 1979 ; JAMES, 1981). 

Par ailleurs, pour établir notre modèle, nous n'avons pas considéré 

les échanges sur le plan horizontal, qui peuvent exister même en période prin- 

tanière de formation des zones frontales. Afin de préciser la validité de notre 

modèle, nous devons donc essayer d'évaluer les différents processus pouvant 

contribuer aux échanges horizontaux de chaleur : la dispersion horizontale due 

aux cisaillements vertical et latéral du courant, l'advection due aux courants 

résiduels de marée et les mouvements quasi-géostrophiques engendrés par le 

champ de densité. Dans ce paragraphe, nous tenterons d'estimer chacun de ces 

phénomènes. Cette analyse succincte nous permettra de montrer que les processus 



unidimensionnels de mélange restent prépondérants a l'échelle spatio-temporelle 
de noire étude et.en période de formation de zones frontales. 

1') Dispersion horizontale 

La dispersion horizontale ("Shear dispersion" ou "effective longitu- 

dinal diffusivity") décrit l'étalement d'une tâche due aux cisaillements laté- 

ral et vertical du courant horizontal. 

Avant d'évaluer la dispersion horizontale proprement dite, essayons 

d'analyser les effets dus au fait d'avoir considéré dans toute notre étude, 

une vitesse de courant intégrée de la surface au fond. 
. . 

En effet, en intégrant sur la verticale l'équation dynamique pour 

une composante de la vitesse, on obtient (SALOMON, 1980) : 

a7 - aü - aü - a E - + u - + v - - ~ v + ~ -  +g--- H ap .r (-hl 

at ax a~ . ax 2p ax pH 

- 'Il 

U est la valeur moyenne de u(z) sur la verticale et u(z) est l'écart entre la 

valeur locale u(z) et la va1eu.r moyenne Ü. 

0 ù . 5  est la côte de la surface, - h la côte du fond et H = F; + h la hauteur 
d' eau totale. 

Essayons de déterminer l'importance des termes soulignés qui re- 

ar:2dz etnouscompare- présentent une énergie relative, par exemple - H a x 
rons la valeur obtenue à celle de a('-h) qui représente la tension de frotte- 

PH 
ment sur le fond. 

Considérons, par exemple que le courant décroit linéairement de la 

surface au fond : 



1 
t -  

ahH U2 dz g2 3.2 
T =-- 
c i s  H ax 12 ax 

De l a  même manière, on peut exprimer l a  tension de frottement sur 

l e  fond : 

- = g Ü 2 - g  a2 avec C : coefficient de ChGzy 
" c 2 H  4 c2 

Dans notre application on a : 

aa2 Ori obtient donc T~~~ = 103 - 
ax 



T 
aa2 - 

cis ax Soit : - = 104 - 

* 
Considérons les résultats du modèle de courants de marée présentés 

précédemnent. On distingue essentiellement deux zones quant à la valeur du 

gradient horizontal du courant de marée : une première zone située autour de 

\ 1 1 ' 8  
la chaussée de Sein et de l'archipel des îles d'Ouessant et de Molène, dans 

1: laquelle les gradients horizontaux de courants de marée sont importants ; la 

deuxième zone comprend le reste du domaine spatial. En fait, nous n'avons pas 

simulé l'évolution de la structure thermique dans la première zone, car nous 

avons appliqué notre modèle en nous limitant aux mailles dont les profondeurs 
Tcis sont supérieures à 20 mètres. Ainsi, nous devons évaluer le rapport 
T f 

pour la seconde zone. A l'aide des figures présentées en annexe IV, nous pou- 

vons déterminer les valeurs moyennes de a et - aa Nous en déduisons : 
ax 

Ce qui correspond à une valeur moyenne de 1 Nd pour la vitesse du courant en 

surface et à une variation de 0,l Nd pour 10 Milles de la vitesse du courant. 

soit en appliquant les données ci-dessus : 

Nous avons donc : 

Ainsi, la tension relative de cisaillement représente 10 I de la 

tension du frottement sur le fond. 



Essayons d 'évaluer ,  maintenant,  quel  peut-être l ' e f f e t  de disper- 

s i o n  hor izonta le  s u r  l ' évo lu t ion  du f r o n t  thermique. 

L a  t héo r i e  de TAYLOR (1954) appliquable B l'écoulement dans un tu: 

be montre que l e  c o e f f i c i e n t  de d i spe r s ion  horizontale  e s t  de l a  forme 

k = A U* r où A e s t  une constante  dépendante du p r o f i l  moyen de v i t e s s e ,  Un 

e s t  l a  v i t e s s e  de frot tement  e t  r l e  rayon du tube. ZIMMERMAN (1976) e t  

(1979) appl iquent  c e t t e  t héo r i e  au cas d'un courant va r i an t  pé- 

ans l e  temps, ce  q u i  s 'appl ique B notre  problème de courant de 

marée. FISHER e t  a l .  (1979) montrent que s i  T >> Tc, il f a u t  considérer  l e s  - 
e f f e t s  de d ispers ion  ho r i zon ta l e ,  ce  qu i  n ' e s t  pas nécessa i re  s i  T << Tc : T 

e s t  l a  pér iode d ' o s c i l l a t i o n  du courant e t  T représente  l e  temps nécessa i re  
C 

pour q u ' i l  y a i t  un mélange v e r t i c a l  s u r  tou te  l a  profondeur. Dans l e  cas où 

la d ispers ion  hor izonta le  e s t  essent ie l lement  engendrée par  l e  c i sa i l lement  

v e r t i c a l  du courant hor izonta l ,  on peut évaluer  T par  : 
C 

Tc = - H2 *il B e s t  l a  hauteur d'eau considérée e t  KV e s t  l e  

'V coef f i c i e n t  de d i f fus ion  v e r t i c a l e  

Suivant GARRETT e t  a l .  (1978) on peut é c r i r e  Kv = U* - 2/200 f  où u* 
e s t  l a  v i t e s s e  de frot tement  (= c ~ ~ ' ~ u ~ )  e t  f  l a  fréquence de Cor io l i s ,  f ina-  

lement Tc s ' é c r i t  : 

H2 200 f  
T c =  1/2 

Avec : H =  100 m 

C~ uc f  = s-' 

T/Tc > 1,  il f a u t  donc considérer  l e s  e f f e t s  de d ispers ion  horizon- 

t a l e .  Pour ce l a ,  il f a u t  déterminer l e  coe f f i c i en t  de d ispers ion  hor izonta l  KH. 



GARRET e t  LODER (1981) e t  YOUNG e t  a l .  (1982) montrent que ce coefficient  dé- 

pend de l a  période d 'osci l la t ion du courant. Pour notre application, nous re- 

tiendrons l'évaluation proposée par FISHER e t  a l .  (1979), ces auteurs considè- 
1 Uc2~2 rent  que pour T << Tc, KH + O e t  pour T >> Tc, KH = - 240 K,, . Dans notre - 1 

application pour T >> Tc, b 10 m2.s  . Cette valeur l imi te  correspond aux 

mesures réa l isées  par SALOMON (1980) au large du Havre, a t t r ibuant  une valeur 

moyenne de 5 m2. s-1 à cc coefficient  de dispersion horizontale. Connaissant l a  - 

valeur de ce coefficient, pour évaluer l e s  e f fe t s  de dispersion horizontale 

par rapport aux autres e f fe t s ,  nous devons considérer l 'équation locale d'en- 

thalpie : 

En intégrant sur  l a  couche homogene de surface de -hs à O e t  en 
d conservant l e s  termes en -, on obt ient  : 
ax 

Ou encore : 

que nous anaiy- Nous voyons apparaître un terme d'advection Ü - ax 
serons dans l e  paragraphe suivant, un terme de dispersion horizontale turbu- 

1 a lente  - - hs ax [Kg hs $1 e t  un terme l i é  aux échanges thermiques à l ' in-  
terface a i r  - mer . Dans ce paragraphe, nous nous proposons de 

Po Cp hs 
comparer l a  valeur des deux derniers termes de manière a voir  s i  l'hypothèse 

tendant B négliger l e s  e f f e t s  de diffusion horizontale turbulente e s t  véri-  

fige. Ce dernier terme peut ê t r e  approché en différences f i n i e s  : 



En supposant que l 'épaisseur de l a  couche homogene de surface hs kj 
ne var ie  pas suivant l 'axe des x, ce qui e s t  v ra i  en zone s t r a t i f i g e ,  nous * 

pouvons éc r i r e  : ,;î 
4 

Nous attribuerons une valeur de 8 m2 .s-1 3 % , valeur intermédiaire 

entre  ce l l e  trouvée par SALOMON e t  la  valeur l imite de FISHER e t  a l .  En zone 

s t r a t i f i ge ,  nous pouvons considérer que nous avons un gradient thermique de 

0,Z0C pour 10 M.N. e t  en zone f ron ta le  un gradient de 1 O C  pour 2 M.N. en pério- 

de de formation du front. 

De l a  même manière, nous pouvons dvaluer l e  terme l i é  aux échanges 

thermiques 1 l ' in terface  a i r  - mer A. En pihiode printanière,  dans 
Po Cp h~ 

laquelle s e  s i t ue  notre étude, on peut consrdérer qu'au cours d'une journée 

de 24 heures, l e  gain moyen de chaleur pour l'océan à l a  surface de la mer 

e s t  de 200 w/m2.(Il faut  remarquer que c ' e s t  au cours du mois de ju in  que 

l'ensoleillement e s t  l e  plus long). 

En passant aux valeurs numériques, nous obtenons : 
4 

- 
pour l e  terme de dispersion horizontale. 

A@ 2 x 8 x 2 x IO-' Io-9. o c l s  En zone s t r a t i f i é e  : 2 KH - = 
Ax2 4 x 108 

A 0  6 x IO-' O C / =  En zone f ronta le  : 2 Kg - = 
Ax2 25 x 106 

Ainsi, en période de formation de front  thermique (c'est-3-dire 

3 l a  f i n  du printemps), l'augmentation de l a  température de l a  couche de sur- 



face due aux échanges thermiques à l ' i n t e r face  a i r  - mer e s t  en t re  10 e t  1000 

f o i s  plus grande que c e l l e  due aux échanges par dispersion horizontale. 

Il fau t  examiner également s i  l ' e f f e t  de dispersion horizontale ne 

risque pas de dét ru i re  assez rapidement l e  f ront  qui  ne pourra i t  a lo r s  subsis- 

t e r  qu'en présence d'une convergence locale ou d'un au t re  mécanisme de régéné- 

ra t ion  permanente. Pour cela,  on peut essayer d'évaluer sommairement l a  v i t e s s e  

d'élargissement de la  zone f ron ta le  en supposant qu ' e l l e  e s t  représentée par  

un f ron t  ra ide  : 

O s i x e O  
Tel que : 6 8 ; ~ ~ ~ )  = [ 

6O0 s i  x > O 

où 68 représente un éca r t  de température par rapport à l a  température de l a  

r 

On peut déterminer l a  fonction 6G(x,t) (FISIiER e t  a l . ,  1979) repré- 

sentant  l 'évolution de l a  température de p a r t  e t  d 'aut re  du f ron t  en fonction 

du temps : 

A un ins tant  t, l a  var ia t ion  de 60(x,t) en fonction de x peut ê t r e  

. ". . 
représentée par l a  courbe suivante : .  



L.*, 

On peut  d é f i n i r  l e s  po in t s  x i  e t  x2 t e l  que ' :  

x2 
Nous devons donc avoir  : e r f  = 1,2 

pour l e  f r o n t  thermique de mer d ' I r o i s e  68 - 4 ' ~ ,  1 = 8 m2.s-l, on a r r i v e  
O 

aux r é s u l t a t s  su ivan t s  : 

Au bout de 10 jours  ; xlx2 % 12 km 

- .  et en 20 jours  : xlx2 % 16 km 

Ainsi  on v o i t  que l a  v i t e s s e  d'élargissement e s t  relativement f a i b l e  

mais pour que l e  f r o n t  s u b s i s t e  pendant un temps beaucoup plus long, il e s t  

nécessa i re  d ' avo i r  une convergence loca l e .  

2') Advection l i é e  aux courants de marée 

U n s  l e s  mers à niarée où l a  topographie e s t  var iab le ,  l e s  f luctua-  

t i ons  des courants  de marée engendrent un courant moyen dont l ' é c h e l l e  de temps 

de v a r i a t i o n  e s t  b ien  plus  grande que l a  période semi-diurne, Ce courant e s t  

auss i  appelé courant r é s idue l  de marée. L'advection hor izonta le  de chaleur va 
* e t r e  plus  ou moins développée su ivant  l ' importance de ces  courants.  A l ' a i d e  

du modèle numérique de courant de marée, nous avons ca l cu lé  l e  courant r é s idue l  

eu l é r i en  ue obtenu par  i n t é g r a t i o n  s u r  un cycle  de marée de coe f f i c i en t  70 

(Figure 63) : 

ue = 11, 6' udt  

- .  
Cet t e  not ion  de courant r é s idue l  eu lér ien ,  moyen s u r  l a  v e r t i c a l e  a 

une s i g n i f i c a t i o n  physique peu c l a i r e  : l a  d i f fé rence  e n t r e  l e  courant à une 

ce r t a ine  cote ,  e t  l e  courant i n t é g r é  s u r  l a  hauteur d'eau e s t  l e  p lus  souvent 

supérieure B c e t t e  composante r é s i d u e l l e  qu i  represente  a l o r s  essent iel lement  

l a  pente  du p lan  de ré férence  (mal connue). 

1 On remarque (Figure 63) des va r i a t i ons  extrêmement importantes d'un 

sec t eu r  3 l ' a u t r e .  A l ' oues t  du domaine, l e s  courants r é s idue l s  f a i b l e s  po r t en t  

B l ' E s t ,  pu is  o r i e n t é s  Sud-Nord au niveau de l a  longitude de 05'10' W ( longi tu-  



de à l aque l l e  s e  forme l e  f r o n t  thermique) mais ces r é s u l t a t s  numériques deman- 

dent à ê t r e  v é r i f i é s  par  des mesures 4 h .  Par contre ,  dans l e  cas  par t icu-  

l i e r  du sec teur  é tud ié ,  l a  forme i r r é g u l i è r e  de l a  côte  e t  l a  présence des î l e s  

induisent  une composante r é s i d u e l l e  tourb i l lonnai re ,  localement t r è s  importante 

qu i  e s t  probablement s i g n i f i c a t i v e .  Le tou rb i l l on  de l a  b a i e  d'Audierne a d ' a i l -  

l eurs  dé j à  é t é  observé su r  des mesures. 

Nous avons également représenté  s u r  l e s  f i gu res  64, 65 e t  66, l e s  

courants rés idue ls  i n t ég ré s  s u r  12 h pour l e s  3 coe f f i c i en t s  45, 75 e t  95. 

On remarque également une t r è s  grande v a r i a b i l i t é  s p a t i a l e  avec l a  

présence de tourb i l lons  e t  un mouvement divergent vers  05"20 W. Au Nord de l a  

l a t i t u d e  48'10 N ,  l e s  courants sont  d i r i g é s  vers  l e  Nord, au Sud i l s  s o n t  di-  

r i gés  vers  l e  Sud.  examen de ces t r o i s  c a r t e s  montre que l e s  v a r i a t i o n s  spa- 

t i a l e s  sont  l e s  mêmes mais que l e s  amplitudes des courants c ro i s sen t  avec l e  

coe f f i c i en t ,  ce qui  veut d i r e  q u ' i l  e x i s t e r a i t  une v a r i a t i o n  périodique de 

14,7 jours  du courant de marée r é s idue l  Eulér ien.  En e f f e t ,  dans l a  zone de 

formation du f ron t ,  l e s  courants r é s idue l s  sont  t r è s  f a i b l e s  par  c o e f f i c i e n t  

45 (Figure 64), i l s  sont  de l ' o r d r e  de 1 cm/s par  c o e f f i c i e n t  75 (Figure 65) 

e t  de l ' o r d r e  de 10 cm/s par  c o e f f i c i e n t  95 (Figure 66). Entre  l ' î l e  d'Ouessant 

e t  l a  chaussée de Sein, l e s  courants r é s idue l s  po r t en t  toujours  au Nord. De 

plus ,  il f a u t  remarquer que ces courants a t t e ignen t  des maximums près  des î l e s  

d'Ouessant e t  de Sein e t  q u ' i l s  forment des tourb i l lons .  L'importance pour l e s  

échanges horizontaux e s t  a l o r s  moindre c a r  ces zones sont  toujours  homogènes 

en température. Les courants r é s idue l s  Eulér iens ne permettent pas d 'ob ten i r  

directement l e  mouvement des d i f f é r e n t e s  masses d'eau e t  pour avoi r  une idée  

de l 'advect ion due aux courants de marée, il faudra i t  analyser  l e s  v a r i a t i o n s  

spatio-temporelles des courants r é s idue l s  Lagrangiens. Pour avoi r  une idée  de 

ce t ranspor t  Lagrangien, en vue d 'évaluer  l 'advect ion dans l e s  zones à f o r t  

gradient  thermique, nous a l lons  analyser  l e s .  r é s u l t a t s  d'un s u i v i  de bouées 

dérivantes  que nous avons r é a l i s é  en septembre 19 82 au cours de l a  campagne 

SATIR-DYNATLANT 82 (MARIETTE e t  a l  1983) , ' ' 

Deux bouées dérivantes  on t  é t é  su iv i e s  simultanément pendant environ 

48 heures,  l 'une e t a i t  placée à l ' oues t  du f r o n t  thermique (su iv ie  pa r  LE NOROIT) 

e t  l ' a u t r e  à l 'Es t  du f r o n t  ( su iv i e  par  LA PELAGIA) (Figure 67). Chacun de ces  

mouillages dérivants  é t a i t  drogué e n t r e  5 e t  10 m .  e t  comportait une chaîne de 



Figure63 : Courants résiduels eulériens sur un cycle de marée de coefficient 70. 

-- 

Figure 64 : Courants' résiduels Eulériens par coefficient 45. 



Figure 65 : Courants résiduels Eulériens par  coefficient 75. 

.Figure 66 : Courants résiduels Eulériens par  coefficient 95.' . . .. .. . 



Figure 67 : Trajectoires des bouées dérivantes suivies par LE NOROIT e t  LA PELAGIA (SATIR-DYNATUNT 82). 



thermistances entre 5 et 50 m. Ceci permet également de vérifier si l'on a 

bien suivi tout le temps la même masse d'eau. 

. A-cette période, le front thermique était relativement bien marqué 

et se s.iiuait vers 05'1 2' W, soit entre les deux bouées. Le gradient thermique 

horizontal en cet endroit était orienté Est-Ouest. 

Sur les figures 68 et 69, ~d remarque bien qu'aucune des deux bouées 
\ 

n'a jamais traversé le front car on note (Figure 68) une structure thermique 

constamment stratifiée pour la bouée suivie par LE NOROIT et une structure cons- 

tamment homogène pour la bouée suivie par LA PELAGZA. La dérive des deux bouées 

est essentiellement orientée ver's le Nord-Nord Est. Pour. la bouée suivie par 

LE NOROIT, on obtient un déplacement après 3 cycles de marée entre la Basse Mer 

du 11 septembre et celle du 13 septembre B 6 h 04 TU de 6300 m vers le Nord, ce 

qui correspond à une vitesse dans le sens Nord-Sud de 0,046 m/s, dans le sens 

Est-Ouest on a un déplacement de 4000 mvers l'Est soit une vitesse perpendicu- 

laire à la direction du front de 0,029 m/s. Pour la bouée suivie par LA PELAGLA, 

on a un déplacement vers 'le Nord de 12 200 m soit une vitesse de 0,089 m/s, 

dans le sens transversal onobserve un déplacement vers l'Est de 6000 m soit un 

courant de 0,043 m/s. Ainsi, on note que les courants résiduels Lagrangiens 

sont très faibles (de l'ordre de quelques cm/s) et qu'il existe surtout un dé- 

placement vers le Nord. Essayons d'analyser les effets de ce phénomène d'ad- 

vection sur la structure thermique. 

.En reprenant l'équation d'enthalpie intégrée sur la couche homogène 

de surface, nous devons comparer les termes Q OCI u repr6- et u - 
PO Cp hs e ax e 

sente le courant résiduel de marée. 

' 

D'après les mesures présentées précédemment, on peut estimer le cou- 

rant résiduel perpendiculaire aux isothermes B 5 cm/s. En considérant un gra- 

dient thermique en zone stratifiée de 0,2"~ pour 10 M.N. On obtient pour le 

terme d'advection : 

Bien que considérant que cette valeur du terme d'advection est sur- 

estimée, nous remarquons qu'elle est 10 fois moins importante que la valeur du 

. . 
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Figure 69 : Evolution de l a  structure thermique de l a  bouée dérivante suivie 

par LA PELACIA. 



terme l i é  aux échanges à l l in te . r face  a i r  - mer. Pour évaluer l e s  phénomènes 

d'advection en zone f ron ta l e ,  nous reprendrons l e s  r é s u l t a t s  d'une étude effec- 

tuee par  SIMPSON (1981). Pour exprimer l e s  échanges auxquels e s t  soumise l a  

colonne d'eau, c e t  auteur  é c r i t  : 

O 
03 V - gH 6 - P) E dE e s t  l v i n è r g i e  po ten t i e l l e  de mélange d é f i n i e  au - 1 

chapi t re  1 avec E = z/H e t  H l ' épa isseur  de l a  

colonne d'eau - 
e t  a e s t  l e  coe f f i c i en t  d'expansion volumique, Q l e  f lux  de chaleur à l a  s u r  

face de l a  mer, C l a  chaleur spécif ique,  Uc.et U10 respectivement l a  v i t e s s e  
P 

du courant e t  du vent,  C l 0  e t  Ç, l e s  coeff ic ients  de frottement associés au 

courant e t  au vent,  p e t  pa l e s  dens i tés  de l 'eau e t  de l ' a i r ,  m e t  mf é t a n t  
O 

dé f in i s  au début de ce chapi t re  e t  u é t an t  l e  f lux  résiduel  transverse au 

f ron t  . 

~a posi t ion  du f r o n t  d'après SDWSON ( 1  981). e s t  dé f in ie  par l e s  

points  où DV/Dt = O, ce qui  correspond B la l imi t e  de l'homogénéité complète 

de l a  colonne d'eau. Ainsi,  l 'advect ion peut ê t r e  négligée s i  ce  terme e s t  par 

exemple bien in fé r i eu r  au terme de réchauffement, s o i t  : 

Pour que cec i  s o i t  v é r i f i é  dans des conditions normales de f ron t  

thermique en Mer Celtique, SIMPSON (1981) montre que l 'on d o i t  avoir  un f lux  

rés iduel  perpendiculaire au f ron t  de l ' o rd re  de 2 cm/s. O r ,  l e s  mesures au 

point  B, quand celui-ci se trouve s u r  le f ront ,  montrent que l ' o r i en ta t ion  du 

courant e s t  pa ra l l è l e  à la zone f ron ta l e  e t  donc que le f l u x  perpendiculaire 

au f ron t  e s t  négligeable. Nous analyserons dans l e  paragraphe s u i v a n t ' l a  cause 

de ce courant o r i en té  parallOlement au front .  Ainsi, pour l a  Mer d ' I ro ise ,  il 

semblerait  qu'en période de formation des zones frontales ,  l e s  phénomènes d'ad- 

vect ion engendrés par  l e s  courants de marée barotrope ne so ien t  pas détermi- 

nants s u r  l ' évolu t ion  de l a  s tructure '  thermique, mais ceci  demande à ê t r e  con- 

firme s u r  une plus longue période. 



L'ensemble de l'analyse que nous venons de faire sous-entend l'exis- 

tence de courants engendrés par la présence des gradients de densité, nous 

allons examiner maintenant leur importance. 

3.') Mouvements quasi-géos trophiques liés au ch am^ de densité 

On a vu que la formation de la structure thermique en zone côtière 

résulte principalement de la chronologie des €changes d'énergie a l'interface 
air - mer et du cycle vives-eaux - mortes-eaux. Quand cette structure est re- 

lativement stable et bien marquée, elle peut alors engendrer des mouvements 

d'échelle quasi-géostrophique susceptibles par la suite de. la modifier. 

a) Youvement quasi-géos t r o g g ~ e s  en~endrés_~ar le champ de-&_n~i,te 

en zone frontale ----- 
. . 

L'établissement des équations du' mouvement en zone frontale, en sup- 

posant les nombres de Rossby et dtEkman petits devant 1, permet de mettre en 

évidence la nature des mouvements mis en jeu (GARRETT et LODER, 1981). 

Considérons un champ de densit?! indépendant de y, p (x,z) et supposons 

que l'écoulement est également indépendant de y. La zone frontale est alors 

orientée dans l'axe des y. En supposant l'équilibre hydrostatique dans le sens 

vertical, les équations du mouvement, de continuiti et de conservation de la 

densité s'écrivent : 



La diffusion de densité et la diffusion horizontale de quantité de 

mouvbent sont négligées. 

Considérant les ordres de grandeur de notre étude on a : V - 10 cmls, 
L = 10 km et D = 100 m, correspondant aux échelles de vitesse, de distance ho- 

rizontale et verticale. Ch peut donc évaluer l'ordre de grandeur des nombres de 
- 1 

Rossb (r = V/fL) et d f ~  (E = Z K / ~ D ~ )  avec f = IO-*.S-~ et K = 10-~.qn~.s . 
On trouve : 

6 s 10-l et E s 1 0 - ~  

Ces nombres sont donc petits devant 1. 

En rendant adimensionnel le système d'équations précédent (PEDLOSKY, 

1979), les faibles valeurs de E et E conduisent à pouvoir négliger les termes 

advectifs (Du/Dt et Dv/Dt) et le terne diffusif de u. Les équations de mouve- 

ment deviennent alors : . . 

Apres avoir éliminé les termes de pression, on obtient : 

2 ! L r x &  Equation du vent thermique 
a z pf a i t  



Ces 3 dernieres équations sont tres importantes : elles indiquent 

que dans une zone frontale (où le gradient horizontal de densité ao/ax est 

important), il peut se développer B l'échelle quasi-géostrophique : 

- un courant le long du front dont le cisaillement vertical est 
important ; 

- une circulation "cross- f rontale" qui dépend du coefficient de 
diffusion vertical K. En fait, cette circulation est secondaire, 

c'est-à-dire d'un ordre de grandeur inférieur B celle du front 

puisqu'en milieu stratifié vertical, K est faible. 

Ces mouvements sont schématisés sur la figure 70 : 

Figure 70 : Diagramme schématique d'une structure frontale (d'après SIMPSON, 

1981). 

La présence de tels courants le long des fronts thermiques a été ef- 

fectivement mise an évidence par SIMPSON (1976), SIMPSON et al. (1979) en Mer - 
d'Irlande et près de l'île d'Islay (entre llEcosse et l'Irlande). Sur le "Geor- 

ges Bank1' (situé au Sud de la Nouvelle Ecosse), c'est un véritable "jet" lié au 

gradient de densité qui a été observé le long des zones frontales (BUTMAN et 
al., 1982). - 

La presence de la circulation secondaire est plus difficile à esti- 

mer et à mesurer. Néanmoins, du fait des phénomènes de convergence, ses effets 

peuvent être observés B la surface de la mer. Dans des situations de vents fai- 

bles, il est fréquent de voir de véritables lignes d'accumulation de débris, jus- 

te dans la zone de convergence (LE FEVRE et GRALL, 1970 ; LE FEVRE et al., 1983). 

Un autre phénomène beaucoup plus remarquable mais malheureusement nocif, lié à 

ce phénomène de convergence en surface, concerne l'apparition et le développement 

de "marées rouges1' (PINGREE et al., 1975). 



b) Présence de ~ g ~ $ g ~ ~ ~ u a s i - g é o s t r o ~ h i q u e s  au cours des campagnes 
1 

DYNATLANT 80 e t  SATIR-DYNATLANT ......................... 

~ r â c e  . e x  simulations numériques formulées au paragraphe précédent, 

nous avons pu mettre en évidence l a  formatioa de zones f ronta les  autour de l ' î l e  

d'Ouessant e t  de l a  chaussée de Sein. La forme des gradients thermiques horizon- 

taux nous a permis d'expliquer l e  pasgage du f ront  suivant un cycle de marée 

sur l e  point B, B p a r t i r  du 19 juin. Mais on remarquera f igure  71 qu'à c e t t e  

même date ,  l e  courant résiduel  mesuré à 10 m e s t  orienté vers  l'Ouest Nord- 

Ouest, ce qui  consti tue un brusque changement de d i rec t ion par rapport au cou- 

ran t  mesuré l e s  jours précédents. 

Nous al lons analyser de manière schématique, s i  ce changement de di- 

rec t ion du courant résiduel  Eulérien peut ê t r e  provoqué par un f lux géostrophi- 

L'équation du vent thermique devient a lors ,  en u t i l i s a n t  l ' i d e n t i t é  : 
I -  

d'où en intégrant  e n t r e ' z  = -h e t  z - O : 

Considérons ce qui s e  passe au point B de l a  campagne D Y N A W T  80, 

nous avons démontre B l ' a ide  des simulations numériques au paragraphe precédent, 

qu'a p a r t i r  du 19 juin, l a  zone f ron ta le  é t a i t  orientée dans l 'axe Est-Ouest. 

Grâce aux mesures de température e t  de courant, nous avons pu évaluer l a  pente 

de l a  zone f ronta le  a i n s i  que l e  gradient  de densité. 



Figure 71 : Mesures du courant 3 10 mètres au point B (DYNATLANT 80) ; 

. . 

- + . . - -. - - - -  --- - - ---.--- -. - .  . - - "- 



, D 

O r ,  l e s  mesures de courqnt au point B (Figure 71) montrent un courant - 1 
résiduel entre l e  19 juin à O h TU e t . l e  23. ju in  à O h TU, de 9,6 cm.s orienté 

vers l ' oues t  Nord-Ouest. Cette mesure a é t é  effectuée à 10 m de profondeur s o i t  

légèrement au-dessus de l a  thermocline (15 m) ce qui semblerait vouloir d i r e  que 

les  hypothèses considérées p;écédemment ne sera ient  pas tout  à f a i t  i r réa l i s tes .  
f 

Malheureusement, nous n'avons pas de mesures simultanées de courant au fond. 

Par a i l l eurs ,  cesmesures semblent ê t r e  en accord avec l e s  résu l ta t s  

numériques de JAMES (1978) e t  de GARETT e t  LODER (1981) qui  mettent en évidence 

l 'existence d'un f l ux  paral lè le  au f ron t  la issant  les  eaux denses sur l a  droi te .  

Ce courant a également é t é  mis en évidence à l ' a ide  de mesures en ?ler d'Irlande 

(SIMPSON, 1976), en Ecosse (SIMPSON e t  a l . ,  1979) e t  l e  long du Georges Bank 

(BUTMANN e t  a l . ,  1982). 

Pour essayer de confirmer l'importance du courant induit par l es  

structures de densité dans l e s  zones f ronta les ,  nous pouvons examiner l es  pre- 

miers résu l ta t s  de l a  campagne SATIR-DYNATLANT qui s ' e s t  déroulée du 25 août au 

23 septembre 1982 (MARIETTE e t  a l . ,  1983). L ' in térê t  de c e t t e  campagne, comparée 

à DYNATLANT 80, e s t  l 'observation de l a  s t ructure  thermique en Mer d ' I roise  à l a  

f i n  de l ' é t é ,  c'est-&dire quand e l l e  e s t  relativement bien marquée. 

Nous nous interesserons plus particulièrement aux mesures effectuées 

en un point s i t ue  en zone frontale : l e  point F. Avec l 'évolution des diffé- 

rents processus physiques existant  en zone frontale,  l e  point F va s e  s i tue r  

successivement dans plusieurs zones caractéristiques. En e f f e t ,  en analysant 

l a  figure 72 qui nous montre l 'évolution de l a  structure thermique au point F 

on peut remarquer !. du 27 août au 30 août, ce point se s i t u e  en zone homogène, 

du 30 août au.11 septembre, dans une zone intermédiaire, du 11 au 16 septembre 

dans une zone s t r a t i f i é e  e t  du 17 au 20 septembre, dans une zone frontale. O r ,  

à chaque changement de caractérist iques de l a  structure thermique, on observe 
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thermique au point  F. 



une variation de la direction du courant résiduel Eulérien mesuré B 8 m de pro- 

fondeur ( ~ i ~ u r e  73). Cela montre bien l'influence de la structure thermique sur 

le courant résiduel en z o m  frontale. Pendant le même temps, le courantomètre 

situé B 10 m au-dessus du fond (Figure 74), montre un courant résiduel dirigé 

continuellement vers 1' Est Sud-Est. 
. .  

Nous pouvons essayer d'appliquer le même raisonnement que précé- 

denment. Dans le cas présent (en période estivale de front thermique établi) 

il existe un gradient horizontal de densite positif en surface et négatif au 

fond (Figure 75). Suivant l'équation du vent thermique, le gradient vertical 

de la vitesse est de signe inverse au gradient horizontal de densité. Nous 

devrions avoir, en conservant les mêmes hypothèses que précédemment, un profil 

de vitesse ayant l'allure de celui indiqué sur la figure 76. 

Figure 75 : Distribution spatiale de Figure 76 : Profil vertical du flu% 

densité dans un plan parallèle au front. 
- - - ---- 

~er~endicul&.re au 'front. 
.----- -. 

Ce type de profil vertical est du même genre que celui trouvé par . 
LODER (1980) dans le cas où il n'y a pas de gradient horizontal de la densité 

intégrée de la surface au fond entre les régions homogPnes et stratifiées. Ce- 

ci pourraît expliquer les variations du courant résiduel eulérien mesuré juste 

au-dessus de la thermocline (Figure 73) en fonction de la position du front, 

alors que la même dérive mesurée juste au-dessus du fond (Figure 74) semble 

être dominée par le courant de marée barotrope (LE HIR, 1980). 
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GR-FF-COUR 

Figure 74 - : Diagramme polaire cumulé du courant mesuré à 10 m au-dessus 
,' 

du fond au point F - SATIR DYNATLANT. 



Enfin, on peut remarquer que le courant résiduel de surface entre 

le 17 et le 20 septembre (moment 03 le mouillage se situe sur le front) est de 

l'ordre de 14,8 cm/s orienté vers le Nord-Est, ce qui correspond d'après les 

dernières images satellites dépouillées par M.H. RADENAC (1983), à la direction 

de la zone frontale au point F a ce moment 18. Si ces résultats étaient con- 

firmés, ce courant serait de même nature que le courant observé à partir du 

19 juin au point B, lors de la campagne DYNATLANT 80. 

L'ensemble des analyses quantitatives précédentes, ne constitue - 
qu'une première approche sommaire et demande à être validé de manière théori- 

que et expérimentale. Mais d'ores et déjà, nous constatons avec l'aide des 

premiers résultats de mesures, que l'influence d'une zone frontale à partir 

de l'instant où celle-ci est relativement stable, devient prépondérante sur 

l'évolution des courants résiduels. 

c) Développement d'insta~ilités hy~godynamiques liées aux mouvements 

puasi-fios trophiques 

Ces mouvements quasi-géostrophiques liés au gradient horizontal de 

densité et qui se développent dès que la structure thermique est stable, sont 

' susceptibles (en retour) de modifier cette structure thermique par le dévelop- 

pement d'instabilités hydrodpamiques. Ces instabilités sont à l'origine du dé- 

veloppement de méandres le long des fronts thermiques et qui sont particulière- 

ment visibles sur les images satellites. Elles sont de deux types : les insta- 

bilités baroclines et les instabilit6s barotropes. Les images satellites montrent . 
que ces m6canismes sont particulièrement importants, vis-à-vis de l'évolution de 

la structure thermique, vers la fin de l'été et au début de l'automne (PINGREE, 

- . . . . - - -- 

1 ) Instabilités b+roclines 

Ce type d'instabilités est susceptible de se développer en présence 

d'un cisaillement .vertical de courant. Elles représentent en fait une trans- 
' 

formation d'énergie potentielle (liée au champ horizontal moyen de densité) en 

énergie cinétique qui est utilisée dans les mouvements tourbillonnaires dont 
. 

les traces en surface sont les méandres (Figure 77). 



Figure 77 : A. Schéma montrant le gradient vertical de courant induit par 

1' effet géostrophique. 

B. Perturbation ondulatoire le long d'un front. 

C. Structure de tourbillon cyclonique. 

D. Structure tourbillonnaire observée. 

(d' après PINGRFX, 1978). 

La dynamique du développement de ce type d'instabilités a été é&-. 

diée par EADY (1 949), PEDLOSKY (1979), dans le plan f = constant, ce qui cor- 

respond à la'situation des zones frontales en Xer d'Iroise. La longueur d'onde 

des perturbations les plus instables est égale à 4 fois le rayon interne de 

déformation R,, (avec Rg 1 /i (g . A . hl 12, h étant la profondeur de la 
thermocline. . 

b 

PIllJGREE '(1 978) a estimé cette longueur d'onde en ce qui concerne le 

front thermique d'Ouessant. Il trouve une valeur de 20 à 40 km, ce qui corres- 

pond à l'ordre de grandeur des tourbillons baroclines révélés par les images 

satellites: Le principal effet du développement de ces instabilités baroclines 

sur la structure thermique d'une zone frontale est de transférer de la chaleur 

2 
des régions chaudes vers les régions froides et donc de diminuer le gradient 

horizontal du champ de densité. Ce processus a été révélé par les photos satel- 



lites en période estivale, c'est-à-dire au moment où le front est bien établi. 

Ce mécanisme a donc un effet sur l'évolution de la structure thermique, parti- 

culièrement important, vis-avis des processus unidimensionnels, quand cette 

structure est relativement stable. PINGREE (1979) fait une estimation de ce 

transfert de chaleur. Il montre que bien que pouvant être important localement, 

ce transfert est loin d'être prépondérant dans le bilan global d'échange de 

chaleur. 

2) Instabilités barotropes 

Ce type d'instabilités est di3 principalement au cisaillement horizon- 

tal de courant moyen et représente une transformation d'énergie cinétique noyen- 

ne en énergie cinétique utilisée pour le développement des tourbillons. Ce type 

d'instabilités peut se développer préférentiellement aux instabilités baroclines 

dans les régions où la langeur du courant moyen est relativement faible. Leur 

principal r3le est de diminuer le gradient horizontal de vitesse. Leur importance 

en zone frontale n'est pas très connue. Leur effet serait de générer des tour- 

billons dont les longueurs d'ondes seraient B priori plus petites que celles qui 

résultent des instabilités baroclines. Or, les estimitions de PLNGREE (1978) 

d'après les résultats, d'images satellites indiquent que les méandres observés 

auraient plutôt comme origine le mécanisme d'instabilit6 barocline. 

Conclusion --- 
< 

Ainsi, nous avons essayé de décrire un ensemble de phénomènes montrant 

1,es lini tes d 'une étude unidimensionnelle quand' on veut analyser 1 ' évolution des 
zones frontales une fois que celles-ci sont formées B partir de processus essen- 

tiellement locaux, corne nous 1' avons démontré. 

Nous avons montré' que les processus de dispersion horizontale ne 

pouvaient pas détruire les gradients thermiques horizontaux a l'échelle du 

mois, par contre pour maintenir la structure frontale pendant plusieurs mois 

d'autres mécanismes de convergence locale devaient exister. 

Pour les problèmes de mélange horizontal engendré par l'advection, 

il faut distinguer l'advection liée à la structure prdpre des courants de ma- 

rée et celle engendrée par les gradients de densité. 

. . - 
- - " . . - , - - - . 



11 Nous avons montre que le premier type d'advection provoque des cou- 
t rants résiduels vers le Nord dans la zone oh le gradient thermique est orienté - 

Est-Ouest, de plus les mesures de suivi Lagrangien indiquent des courants per- 

pendiculaires au fr&t; relativement faibles (3 d s ) ,  ce qui minimise les échan- 

ges horizontaux. 

. . 

Enfin, les mesures des campagnes DYNATLANT 80 et SATIR-DYNATLANT 82 

révalent que dans les zones oh le gradient thermique horizontal est relative- 

ment bien marqué, un courant lis aux gradients de densite peut se développer. 

Ce flux est suffisamment important (> 10 cm/s) pour modifier complètement l'orien- 

tation des courants résiduels de marée. De plus, ce flux est toujours dirigé 

perpendiculairement à la direction du gradient thermique horizontal maximum, ce 

qui a pour effet encore une fois de minimiser les processus de mélange "cross- i 
frontal". . 

Nous avons montré que ce deuxième type d'advection peut être relié à 

l'équilibre géostrophique et qu'il est d'autant plus important que les zones 

, frontales sont stables, ce qui n'est pas le cas en période de formation. 
-- -9 

'L- 

Ainsi, tout se passerait, comme si à l'extérieur des zones fronta- 

les, une molécule d'eau suivait le courant résiduel de marée orienté le plus 

souvent parallèlement aux isothermes. Lorsque cette molécule d'eau arrive à 

proximité d'une zone frontale, elle va subir l'influence d'un courant, lié 

aux gradients de densité, de direction parallèle à la zone frontale. Ainsi, 

au cours de son trajet, cette molécule d'eau n'aura que très peu de relation 

avec des molécules d'eau de caractéristiques différentes. 

Nous ne prétendons pas avoir analysé de manière détaillée l'ensem- 

ble des processus bi ou tridimensio~eis, analyse qui demanderait un dévelop- 

pement théorique et expérimental beaucoup plus poussé, mais nous pensons avoir 

précisé le bien-fondé de l'étvde unidimensionnelle pour expliquer la formation 

des zones frontales en Mer d'Iroise. 

Par ailleurs, ce paragraphe met en évidence la complexité du problè- 

me de mélange horizontal et montre bien la direction à suivre dans la recherche 

d'une meilleure connaissance et d'une évaluation plus précise des processus 

bi et tridimensionnels.existant en zone frontale, 'en associant étroitement 

mesures à la.mer et simulations numériques. 
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CONCLUS ION 



- 
Dans ce dernier chapitre, nous récapitulons l'ensemble des résultats 

acquis au cours de ce travail de cinq années concernant l'importance des échan- 

ges atmosphériques sur l'évolution de la itructure thermique de la couche su- 

per£ icielle de l'océan. 

Tout d'abord, la démarche générale suivie tout au long de ce tra- 

vail sera brièvement rappelée. On a déjà dit que cette méthode accorde' m e  

part importante aux mesures B la mer qui sont indispensables mais qui, rappe- 

lons le, prennent un temps considérable entre la préparation, l'exécution et 

le dépouillement des données. Les résultats obtenus a 1 'aide des .confronta- . 

tions entre les simulations numériques et l'évolution des couches marines et 

des mesures in 4.i.Z~ réalisées dans des zones du large seront ensuite examinés 

et discutés. 

On a vu que, dans les mers à marée, les processus unidimensionnels 

résultent cette fois non seulement des échanges B l'interface air - mer, nais 
également de l'intensité des courants. Nous discuterons donc en particulier 

un certain nombre de problèmes liés à l'évaluation des courants de marée d'une 

part et B la confrontation avec les mesures i n  en Mer d'Iroise, d'autre 

part. Ce travail a montré l'importance des effets locaux pour la mise en place 

de la structure thermique dans l'océan et en Yer d'Iroise en particulier. 

Puis nous avons essayé de préciser les' limites d'une étude unidi- 

mensionnelle. Nous rappellerons rapidement les principaux effets des processus 

bi et tridimensionnels que nous avons considérés. Cette analyse des limites 

d'une étude dimensionnelle est tout a fait succincte, mais elle annonce cepen- 
dant un développement intéressant qui devrait constituer la. prolongation du 

travail présenté dans ce mémoire. Cette continuation est d6jà amorcée dans le 

cadre de 1 'étude pluridisciplinaire menée au sein du G. R. E.P. M. A. * qui regrou- 
pe des chimistes, des biochimistes et des biologistes travaillant sur les éco- 

systèmes pélagiques dans la Manche et l'Atlantique. . 

. *G. R.E.P.Y.A. : Groupe Régional d'Etude Pélagique Manche Atlantique. 
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1. RAPPEL DE LA DEMARCHE GENERALE ET PROBLEMES LIES AUX MESURES '1 
rl 

1 

Les modèles de s imulat ion numérique ont  pour b u t  de résoudre des 

équations t r adu i san t  c e r t a i n s  processus physiques rencontrés dans l a  nature. 

Pour un problème donné (dans no t r e  cas ,  l ' évolu t ion  de l a  s t r u c t u r e  thermique 

des couches s u p e r f i c i e l l e s  de l 'océan) ,  il f a u t  à p r i o r i  évaluer  que ls  proces- 

sus physiques son t  déterminants pour répondre B l a  ques t ion  posée. Pour c e t t e  

évaluat ion,  il nous semble indispensable  de procéder à une analyse d é t a i l l é e  
i , 

des r é s u l t a t s  des campagnes B l a  mer. Puis ,  pour t e s t e r  l e s  simulations numé- 

r iques,  il f a u t  s ' a s su re r  que l e s  hypothèses r e s t r i c t i v e s  avec lesquel les  e l l e s  " 

ont é t é  conçues s o i e n t  respectées  e t  en f in  l e s  va l ide r  p a r  une confrontat ion 

e n t r e  l e s  r é s u l t a t s  numériques e t  mesures i n  a b .  Ce n ' e s t  qu'à ces  conditions 

qu'un modèle numérique peut pré tendre  répondre à un problème posé. 

Nous avons essayd de maintenir  c e t  é t a t  d ' e s p r i t  tou t  au long de 

c e t t e  étude en partageant  n o t r e  temps e n t r e  l e s  s imulat ions numériques e t  l e  

t r a v a i l  en mer. C 'es t  l a  r a i son  pour l aque l l e ,  l e s  r é s u l t a t s  des campagnes à 

l a  mer t iennent  une p a r t  importante dans ce mémoire. Ceci nous a permis, e n t r e  

au t r e ,  de  montrer que l a  technologie  e t  l a  méthodologie des mesures à l a  mer 

ava ien t  besoin d ' ê t r e  grandement a f f inées .  Ainsi ,  nous avons pu met t re  en  évi- 

dence l ' importance de la  p ro t ec t ion  du rayonnement s o l a i r e  des capteurs de me- 

sures  de l a  température de su r f ace  de la m e r  (LE TAREAU e t  a l . ,  1979). Nous ne 

parlerons pas des d é t a i l s  l i é s  à l a  technologie de mouillage bien que ce r t a in s  

posent encore des problèmes en  p a r t i c u l i e r  l e u r  s i g n a l i s a t i o n  en surface. Il 

nous semble tou te fo i s  important d ' i n s i s t e r  s u r  l e  problème des va r i a t i ons  d' in- 

c l i na i son  du mouillage dans l e s  zones à f o r t s  courants (pa r  exemple l a  Mer 

d ' I ro i se ) .  A no t r e  connaissance, il n ' e x i s t e  que t r è s  peu d'études consacrées 

à ce sujet (BERTEAUX, 1976). O r ,  c e t t e  quest ion peut avo i r  une importance non 

négl igeable  pour l ' ana lyse  des r é s u l t a t s  B la mer : Imaginons par exemple, une 

thermistance immergée j u s t e  au-dessus de l a  thermocline s u r  un mouillage s i t u é  

dans une zone à fo r t - cou ran t  de marée, la v a r i a t i o n  d ' i nc l ina i son  du mouillage 

va su iv re  une période de 12 h 30 l i é e  à l a  marée qui  va e n t r a î n e r  une va r i a t i on  

s i m i l a i r e  s u r  l'immersion de l a  thermistance. Le s igna l  de réponse de cel le-ci  

montrera une v a r i a t i o n  de l a  température su ivant  l e  cyc le  de marée que l 'on 

pourra ass imi le r  au passage d'une onde i n t e r n e  de même période. De même, l e  

pr inc ipe  de mesures du courant Eulér ien  a l ' a i d e  de courantomètres avec r o t o r  



de Savonius comporte de nombreuses sources d'imprécision et le développement 

récent des mesures de profil vertical de courant basé sur l'effet Doppler à 

partir d'un appareil posé sur le fond, offre de nouvelles perspectives. En 

complément de cette mesure, il apparaît tout B fait important de systématiser 

des mesures de courant Lagrangien qui ont déjà donné des résultats, notamment 

pour 1 'étude des tourbillons dans 1 'Atlantique Nord-Est (MADELAIN et KERUT, 

1978). Le principe est de laisser dériver des bouées et de les localiser par 

un système de positionnement. Si la lmalisation des bouées au large est as- 

surée par le système Argos, ce dernier n'assure pas un positionnement assez 

fréquent pour des bouées dérivantes en Mer d'Iroise. Actuellement, un tel sys- 

tème de positionnement dans les mers littorales est à l'étude. Enfin, l'ensem- 

ble des campagnes 3 la mer effectuées dans le cadre de ce travail a mis en 

évidence de manière cruciale, le manque de précision dans l'évaluation des 

différents termes du bilan énergétique à l'interface air - mer. Cette lacune l 

est liée à l'emploi des formules semi-empiriques d'une part, et à la mesure 

en mer des paramètres météorologiques de routine, d'autre part. Une meilleure 

détermination des échanges à l'interface air - mer est B notre avis une condi- 

tion essentielle (avant l'amélioration de modèles numériques) pour les études 

futures sur l'évolution des couches superficielles de l'océan. Il n'est peut- 
1 

être pas vain d'espérer, dans les prochaines années, que les données satel- 

litaires contribueront à cette amélioration. Enfin, nous avons mis en évidence 

le manque crucial de mesures permettant d'évaluer les différents phénomènes 

d' advection. 

II. RESULTATS OBTENUS A L'AIDE DES CONFRONTATIONS ENTRE LE5 SIWLATIONS 

NUMERIQUES DE L'EVOLUTION DES COUCHES MARINES SUPERFICIELLES ET DES 

YESURES IN SITU REALISEES AU LARGE 

Nous avons précisé au chapitre 1, de quelle façon les deux types de 

modèles (modèle B grille et modèle intégral) servant à simuler l'évolution de 

la couche superficielle de l'océan résultaient des équations générales de la 

turbulence. Au chapitre II, nous avons pu d'une part comparer ces modèles en- 

tre eux, et d'autre part les tester en les confrontant avec les mesures in 
b i h  réalisées au cours des campagnes ATOCE et THEFNOCLINE 77. 

Sur le plan de l'interprétation des processus physiques, nous met- 

tons en évidence que le mode de production d'Energie Cinétique Turbulente par 



convection pénétrante est insuffisant B lui seul pour rendre compte de l'ap- 

profondissement observé de la thermocline. Par contre, les modes de production 

par action du vent sur les vagues ou par instabilité dynamique peuvent être 

considérés seuls et donnent dans certains cas des simulations équivalentes. 

L'impossibilité de privilégier l'un de ces deux modes provient dans le cas de 

la campagne ATOCE de la durée trop brève des deux coups de vent, et dans le 

cas de la campagne THERMOCLINE 77, de l'invariabilité de l'épaisseur moyenne 

de la couche homogène. Ce processus de non approfondissement avec refroidis- 

sement revêt une certaine importance car il a lieu avec des vents forts. Il 

met en évidence d'une part l'influence des pertes thermiques à l'interface 

air - mer dans la disparition de la couche homogène et d'autre part, l'exis- 
tence d'un seuil qui peut s'exprimer en fonction du nombre de Richardson dans 

le développement de la turbulence. 

A l'utilisateur des modèles de prévision de la couche superficielle 

de l'océan, nous pensons apporter un certain nombre de renseignements. Le mo- 

dèle intégral NIILER-KRAUS et le modèle à grille MELLOR-DURBIN produisent la 

même simulation lorsque le premier est utilisé en mode de production de l'éner- 

gie cinétique tùrbulente par instabilité dynamique avec (m = 0, s = 0,35, 

n = O). En période printanière de formation de la couche homogène, le modèle 

NIILER-KRAUS avec (m = 6.10-~, s = O, n = O) ou (m = O, s = 0,4, n = O) et le 

modèle MELLOR-DURBIN, fournissent des simulations très proches de la réalité. 

Par contre, en période automnale, avec une couche homogène bien formée, le 

modèle NIILER-KRAUS doit être utilisé avec des valeurs nulles des paramètres 

(m, n, s), tandis que l'on doit utiliser avec précaution le modèle MELLOR- 

DURBIN, car il donne un approfondissement qui n'apparaît pas dans les mesures 

de THERMOCLINE 77. Le changement des valeurs de paramètres du modèle NIILER- 

KRAUS selon les conditions initiales de structure thermique et aux limites 

d'échanges thermiques, peut être évité si on utilise ce modèle avec le fonc- 

tionnement instabilité dynamique (m = O, s - 0,5, n * O) et en rendant l'ap- 

profondissement dépendant d'un nombre de Richardson interfacial. Néanmoins, 

cette proposition demande s'être confirmée avec d'autres mesures i n  hitu. 

III. EVALUATION DES COURANTS DE MAREE EN VER D'IROISE 

Le problème était de déterminer le courant de marée en ?fer d'Iroi- 

se avec une échelle spatio-temporelle suffisamment fine (Ax = Ay = 1 mille, 



At = 2') pour être utilisable aux autres études pluridisciplinaires dont cette 

mer est l'objet. Nous avons repris un modèle numérique basé sur une technique 

implicite dite en direction alternée de LEENDERTSE (1970) et appliqué par 

SALOMON (1981) sur l'estuaire de la Seine. Notre apport ne se situe pas au 

niveau de la technique des modèles.numériques, qui pour ce problème particu- 

lier est désormais au point, mais plutôt dans le soin apporté à la validation 

de ce modèle. Nous avons montré notamment que la capacité de ce modèle à re- 

produire la réalité dépendait essentiellement des conditions aux limites exté- 

rieures du domaine portant sur les niveaux de hauteur d'eau. On peut regretter 

à ce propos l'insuffisance de mesures de marée au large. De même, les courants 

résiduels susceptibles d'être calculés à partir de ces modèles dépendent di- 

rectement de la connaissance du plan des niveaux moyens, que nous avons suppo- 

sé horizontal faute d'autres précisions. Malgré ces inconvénients, nous sonmies 

arrivés à étalonner le modèle en comparant, en certains endroits de référence, 

les niveaux de marée calculés par le modèle et prédits par analyse harmonique. 

L'accord paraît tout à fait satisfaisant. Il en est de même pour les courants 

calculés et mesurés bien qu'il convienne de souligner la différence de nature 

de ces types d'information : la mesure est ponctuelle alors que le calcul ef- 

fectue une moyenne sur le temps et sur l'espace, Les unes comportent-des er- 

reurs expérimentales, les autres sont parfaitement cohérentes mais reflètent 

la schématisation d'une partie des processus physiques existant dans la mesure. ' 

Enfin, le calcul des courants résiduels Eulériens montre des diffé- 

rences importantes d'une zone B l'autre de la Mer d'Iroise, qui sont essentiel- 

.lement liées à la topographie du domaine d'étude. Ces gradients de courant doi- 

vent avoir un effet important sur l'ensemble des phénomènes océanographiques de 

la zone. 

IV. SIMULATION NUMERIQUE DE LA FORMATION DE LA STRUCTURE THERMIQUE EN MER 

D'IROISE 

Avec les résultats acquis lors de la simulation numérique de l'évo- 

lution des couches superficielles de l'océan, nous avons cherché à démontrer 

que la mise en place de la structure thermique en Mer d'Iroise résultait de 

processus locaux que sont d'une part les échanges énergétiques à l'interface 

air - mer et d'autre part la production dlEnergie Cinétique Turbulente engen- 
drée par le frottement du courant de marée sur le fond. 



A p a r t i r  d'un modèle i n t é g r a l  (type NIILER-KRAUS) nous avons élaboré 

un modèle unidimensionnel i n s t a t i o n n a i r e  e n  y incluant  l e s  e f f e t s  de frot tement  

du courant  de  marée s u r  l e  fond. Nous avons montré, qu'en période p r in t an iè re ,  

l ' évo lu t ion  de  l a  s t r u c t u r e  thermique de l a  couche homogène de sur face  pouvait  

ê t r e  simulée avec (m - 6.10-', s = 0, n = O). Ce sont ces  va leurs  que nous 

avons u t i l i s é e s .  N e  pouvant pas c a l c u l e r  l e  gradient  v e r t i c a l  de courant de 

marée, nous avons cho i s i  d 'évaluer  l a  production - d i s s ipa t ion  de 1'E.C.T. 

créée par  l e  f rot tement  du courant de marée SV l e  fond en  fonc t ion  du courant 

de marée i n t é g r é  de l a  sur face  au fond e t  d'un 11 c o e f f i c i e n t  mf = l2O.l0-~. Ain- 

s i ,  en p a r t a n t  d'une s i t u a t i o n  thermique e x i s t a n t e  au l e r  a v r i l  1980, nous mon- 

t rons  l a  mise en p lace  progressive des zones f r o n t a l e s  en  Mer d ' I ro i se ,  jus- 

qu'à l a  f i n  du mois de  juin.  Le pas d'espace e s t  de 2 Mi l les  e t  l e  pas de temps 

d ' une heure. 

En analysant  l e s  évolut ions des températures de sur face  e t  de fond 

ca lcu lées  par  l e  modèle, en un poin t  p r é c i s ,  nous mettons en évidence un en- 

semble de condit ions favorables  ( l i é e s  au cyc le  v ive  eau - morte eau) à l a  f o r  

mation de  blooms p r in t an ie r s .  Ce r é s u l t a t  demande à ê t r e  confirmé par  l e s  pa- 

ramètres biologiques. Par a i l l e u r s ,  les r é s u l t a t s  numériques, confirmés par  

l e s  données s a t e l l i t e s ,  montrent l a  formation de deux zones f r o n t a l e s  autour 

de l ' î l e  d'Ouessant e t  de l a  chaussée de Sein. O r ,  l e s  travaux an té r i eu r s  s u r  

l e  f r o n t  thermique de Mer d ' I r o i s e  (RAILLARD, 1975 ; DECHAMBENOY e t  a l . ,  1977) 

f a i s a i e n t  appa ra î t r e  une zone f r o n t a l e  o r i en t ée  Nord-Sud de l ' î l e  d'Ouessant 

à l a  chaussée de Sein. Ce r é s u l t a t  met en évidence l a  prépondérance des e f f e t s  

locaux s u r  l a  mise en  p lace  des systèmes frontaux des mers à marée. Enfin, 

c e t t e  forme de l a  s t r u c t u r e  f r o n t a l e  nous permet d 'expl iquer  l e  passage, sui-  

vant  un cyc le  semi-diurne, d'une zone s t r a t i f i é e  3 une zone homogène au poin t  B 

de l a  campagne DYNATLANT 80. Nous montrons de plus  qu'avec l a  conjonction de 

condit ions météorologiques favorables  e t  de courant de marée in tense ,  il peut 

s e  former des taches d'eau f r o i d e  au Sud-Ouest de l a  chaussée de Sein, taches 

que l ' o n  re t rouve  s u r  l e s  données s a t e l l i t e s .  

La confronta t ion  e n t r e  l e s  s imulat ions numériques e t  l e s  mesures de 

l a  campagne DYNATLANT 80 révè le  un accord tou t  à f a i t  s a t i s f a i s a n t  e t  montre 

b ien  l a  prédominance des processus locaux dans l ' é tab l i ssement  des f r o n t s  ther- 

miques des mers 3 marée. 
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V. LIMITES D'UNE ETUDE UNIDIMENSIONNELLE 
* 

L'ensemble de ce travail est basé sur l'hypothèse de la prépondé- 

rance des processus unidimensionnels dans l'évolution de la structure thermi- 

que des couches marines superficielles. Néanmoins, nous avons cherché B cerner 

les limites d'une telle étude en analysant de manière qualitative l'influence 

des processus bi et tridimensionnels. 

\ 11'1 

1 Pour l'évolution de la structure thermique au large, il apparaît 

que si l'échelle de temps associée B l'effet des processus unidimensionnels est 

très courte, l'effet des autres processus sera faible. C'est ce qui se passe 

généralement au printemps 03 la stratification thermique n'est ni profonde, ni 

très marquge et peut donc évoluer très vite. Par contre, B une échelle de temps 

bien supérieure, les phénomènes d'advection horizontale et verticale, peuvent 

modifier l'épaisseur de la couche homogène et le gradient thermique au sein de 

la thermocline. De même, la variation horizontale de l'épaisseur de la couche 

homogène peut avoir un effet non négligeable sur le cisaillement du courant 

moyen et donc modifier l'évolution de la structure thermique. On voit donc 

pratiquement, que pour quantifier les effets d'advection il faudrait mesurer 

l'évolution des structures de densité et de courant dans les trois dimensions. 

Nous avons analysé par ailleurs l'importance des effets bi et tri- 

dimensionnels sur la mise en place de la structure thermique en Mer d'Iroise. 

La dispersion horizontale semble n'avoir qu'un effet secondaire 

dans l'évolution des fronts thermiques. Quant aux effets induits par l'advec- 

tion, tout se passe corne si le mouvement principal des masses d'eaux était 

toujours orienté parallèlement aux zones frontales. Ceci est dû aux courants 

résiduels orientés Nord-Sud et B la présence d'un flux géostrophique parallèle 

aux isothermes, engendré par les gradients thermiques horizontaux. L'ensemble 

de ces phénomènes est particulièrement visible sur les mesures réalisées lors 

des campagnes DYNATLANT 80 et SATIR-DYNATLANT 82. Ainsi, l'ensemble des obser- 

vations tend à prouver qu'en période printanière, les processus bi et tridimen- 

sionnels ont des effets négligeables par rapport aux processus unidimensionnels. 

Néanmoins, vu la complexité de la structure tridimensionnelle des 

courants en Mer d'Iroise, cette étude demanderait B être approfondie notamment 

B l'aide de mesures de suivis Lagrangiens beaucoup plus nombreuses, qui seules . 
pourraient rendre compte des termes d'advection. 




