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Introduction

Introduction générale

La force de Coriolis liée a la rotation de la Terre fait que les écoulements géophy-
siques admettent deux types de dynamique, une dynamique lente et une dynamique
rapide d’échelle de temps respectivement supérieure et inférieure a la période iner-
tielle. Ces deux dynamiques se distinguent donc par leur fréquence mais aussi par
leur nature: alors que les mouvements rapides sont de nature ondulatoire, les mou-
vements lents sont liés & la conservation de la vorticité potentielle d’Ertel. D’un
point de vue énergétique, les mouvements basse fréquence dominent et permettent
d’expliquer la plupart des phénomeénes de la circulation générale aussi bien atmo-
sphérique qu’océanique. Toutefois il est maintenant admis que dynamiques lente
et rapide ne sont pas parfaitement découplées et que des processus d’interaction
entre les deux ont lieu. Dans le cadre des écoulements océaniques, nous nous pen-
cherons sur la capacité des mouvements rapides & modifier les mouvements lents,
plus précisément nous examinerons 'influence qu’ont les ondes d’inertie-gravité sur
la dynamique tourbillonnaire. En effet, les tourbillons entrent dans la catégorie des
mouvements lents mais ils sont de période intermédiaire entre la dynamique rapide
d’ondes d’inertie-gravité et la dynamique trés basse fréquence de la circulation gé-

nérale.

D’un coété, les tourbillons font partie des structures les plus énergétiques des
écoulements océaniques. Leur nombre, leur taille (d’une dizaine & une centaine de
km de rayon) mais surtout leur capacité a piéger des masses d’eau et a les transpor-
ter sur de longues distances font des tourbillons des structures trés importantes. En
véritables réservoirs de température, salinité, chlorophylle ou encore nutriments, ils
participent, avec les grands courants océaniques, & la redistribution des propriétés
hydrologiques. D’un autre coté, le spectre temporel des mouvements d’inertie-gravité
présente principalement deux pics: un premier autour de la période semi diurne et
un second autour de la période inertielle correspondant respectivement a ’onde de

marée M, et aux ondes quasi-inertielles forcées essentiellement par le vent.

L’objectif de cette thése est d’améliorer la compréhension des mécanismes d’in-
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teraction entre ces deux dynamiques en s’intéressant plus particuliérement aux mé-
canismes susceptibles de modifier la dynamique tourbillonnaire. Le premier chapitre
propose une synthése bibliographique de quelques études traitant de cette distinc-
tion dynamique lente / dynamique rapide et des différentes natures d’interaction
envisageables. Les deux autres chapitres correspondent & deux études numériques
distinctes. Dans le deuxiéme chapitre, 'influence des ondes d’inertie-gravité sur le
diagnostic de filamentation d’un tourbillon elliptique est analysée. L’article (Loua-
zel et Hua 2004), dont a fait ’'objet cette étude, constitue le corps de ce chapitre.
Dans le troisiéme chapitre, nous montrons que les ondes d’inertie-gravité ont un
effet stabilisateur sur la dynamique des tripoles, pris comme exemple de tourbillons
interagissant entre eux, et nous tentons d’interpréter cet effet en identifiant quelques

mécanismes.

Au long de ce manuscrit, quelques abréviations seront réguliérement utilisées,

elles sont récapitulées dans le tableau 1.

IG inertie-gravité

VP vorticité potentielle
SW shallow-water
NIO | near inertial oscillation

TABLEAU 1 — Liste des abréviations utilisées
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Chapitre 1

Quant a la distinction dynamique

lente / dynamique rapide

1.1 Introduction

1.1.1 Un peu d’histoire de la prévision météorologique

Au début du siécle, I'anglais Richardson fut I'un des premiers a vouloir faire une
prévision météorologique. Dans le but de résoudre les équations géophysiques géné-
rales, il développa des méthodes numériques de résolution approchée des équations
différentielles non linéaires. Malheureusement sa prévision a 6 heures de la pression
en surface était complétement irréaliste et les variations de pression prédites étaient

d’un ordre de grandeur supérieures aux observations.

Puis jusque dans les années 50, plus aucune tentative de prévision n’eut lieu.
Entre temps, sont paralléelement menés deux types d’études: des études sur les mé-
thodes numériques de résolution des équations différentielles et des études sur la
simplification des équations générales. C’est alors que d’un co6té, les mathémati-
ciens allemands Courant, Friedrichs et Lewy développent de maniére systématique
la méthode aux différences finies de résolution approchée des équations et établissent
des critéres de stabilité a respecter. D’un autre coté, Charney (1948) généralise les
travaux de Rossby (1939) qui avait établi un lien théorique entre I'intensité d’un cou-
rant zonal et le sens de déplacement des centres d’action. Charney (1948) propose
alors, a partir de I’étude des ordres de grandeur des différents termes des équations
générales, une simplification de ces équations connue sous le nom “d’approximation
quasi-géostrophique” selon laquelle les mouvements de grande échelle atmosphé-
riques sont gouvernés par les lois de conservation de la température potentielle, de

la vorticité potentielle et des équilibres hydrostatique et géostrophique. Les études
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de Rossby (1939) et Charney (1948) ont alors montré que le modéle de Richard-
son n’était pas le plus simple pour la prévision numérique. En effet ses équations
gouvernent non seulement les mouvements lents importants en météorologie mais
aussi les ondes rapides sonores et de gravité. Son échec venait en fait surtout de
la contamination du signal recherché par les modes rapides. De son coté, le modéle
simplifié¢ de Charney (1948) des équations générales filtre les ondes sonores grace
a ’hypothése d’équilibre hydrostatique et les ondes de gravité grace a ’hypothése
d’équilibre géostrophique.

C’est alors que la prévision numérique de Charney et al. (1950) est la premiére a
étre couronnée de succes, le modéle trés simple de conservation de la vorticité baro-
trope a été utilisé pour prévoir l'altitude de la surface isobare 500mb, seule variable
du probléme, et donc le vent géostrophique & 500mb. Quelques années plus tard,
Bolin (1955) utilise également un modéle barotrope pour réaliser le méme type de
prévision mais avec des pas de temps et d’espace plus petits et sur des durées al-
lant jusqu’a 72h, les coefficients de corrélation entre prévisions et observations sont
bons dans les zones ou les effets baroclines n’ont pas trop d’influence. Méme s’il
reste donc quelques erreurs, entre autres dues a cette non représentation des effets
baroclines, I'expérience de Charney et al. (1950) marque le point de départ de la
prévision météorologique numérique moderne et jusque dans les années 70, le modéle
quasi-géostrophique est utilisé pour toutes les prévisions météorologiques (Phillips

1954, Bjerknes 1962).

Puis dans les années 70, la question de la légitimité de ne modéliser que la dy-
namique lente en ne percevant la dynamique rapide que comme une source de bruit
s’est posée. C’est alors que le probléme de 'influence des ondes de gravité sur la cir-
culation atmosphérique générale a été soulevé (Palmer et al. 1986, McFarlane 1987).
C’est pourquoi, les calculateurs devenant par ailleurs de plus en plus performants,
le modéle quasi-géostrophique est abandonné pour les prévisions météorologiques:
elles seront réalisées & partir de modéles aux équations primitives, c’est a dire rela-
chant ’hypothése d’équilibre géostrophique mais conservant celle d’équilibre hydro-

statique.
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1.1.2 Le retour a P’actualité de la dynamique rapide en océa-

nographie

En océanographie, la coexistence d’une circulation thermohaline permanente et
d’une stratification stable améne la question récurrente suivante: les couches su-
perficielles de I'océan sont mises en mouvement par le vent, aux hautes latitudes
le refroidissement des masses d’eau superficielles provoque la formation d’eaux pro-
fondes par phénoméne de convection intense, mais d’ott vient ’énergie nécessaire
(estimée & 2.1TW par Munk et Wunsch (1998)) pour faire remonter du fluide dense
a travers les surfaces isopycnales permettant ainsi de fermer la cellule de recircula-
tion méridienne? Alors que jusqu’ici la dynamique rapide était considérée comme
distincte de la dynamique lente, depuis quelques années elle revient d’actualité puis-
qu’elle pourrait avoir son réle & jouer pour expliquer le mélange profond. En effet le
déferlement d’ondes internes permettrait ce mélange vertical, or ces ondes internes
ont deux grandes origines (Wunsch 2002, Wunsch et Ferrari 2004) : la marée (Ledwell
et al. 2000, Egbert et Ray 2000, Garrett 2003) et le vent (Wunsch 1998). D’un coté
le vent génére dans les couches de surface des ondes internes quasi-inertielles se pro-
pageant sur la verticale mais, d’aprés Wunsch et Ferrari (2004), sur de trop courtes
distances pour expliquer le mélange profond. D’un autre coté, méme si 75% de la
marée barotrope est dissipée au niveau des mers peu profondes, le reste (environ
0.9TW), par interaction avec la topographie, est propice, soit par frottement soit
via la création d’ondes internes de marée, & un mélange profond. Cette dissipation
de la marée barotrope en océan “ouvert” a été mise en évidence par Egbert et Ray
(2000) a partir de données altimétriques satellitales, la figure 1.1 montre que, mises
a part les mers peu profondes, les plus fortes dissipations ont lieu dans des zones ou
la topographie est chaotique. La figure 1.2, tirée de Munk et Wunsch (1998), récapi-
tule les parts respectives de la marée et du vent dans le maintien de la stratification

profonde.

Afin de prendre en compte I'influence des ondes d’inertie-gravité (IG) sur la cir-
culation générale trés basse fréquence, les ondes ont longtemps été associées, a défaut
d’étre modélisées, & un effet diffusif paramétrisé a ’aide d’un coefficient de diffusion
homogeéne. Aujourd’hui alors que les ondes sont modélisées, I'idée répandue est de
les associer a un effet de mélange hétérogéne lié a leur déferlement en certaines zones
(Staquet et Bouruet-Aubertot 2001). Mais I'interaction entre les mouvements trés
basse fréquence et les ondes IG peut étre liée & un processus plus complexe o la
dynamique tourbillonnaire jouerait un réle d’intermédiaire important. En effet les

tourbillons entrent dans la catégorie des mouvements “lents” mais leur dynamique
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M2 Tidal Energy Dissipation
From balance of working and flux divergence

FIGURE 1.1 — Estimation de la dissipation d’énergie de la marée barotrope Ms par
R.D. Ray a partir de données altimétriques Topex/Poseidon.
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est de période intermédiaire (de l'ordre de quelques jours & quelques semaines) entre
la circulation générale (période de I'ordre de quelques années) et les ondes IG (pé-
riode inférieure & 1 jour). Il semble donc envisageable que les ondes IG influent sur
la circulation grande échelle via la modification de la dynamique tourbillonnaire et
c’est précisément sur cette interaction entre ondes IG et dynamique tourbillonnaire

que porte notre étude.

Ce chapitre bibliographique est essentiellement consacré aux différentes natures
d’interaction envisageables entre mouvements lent et rapide. Avant cela, nous revien-
drons sur cette notion de dynamiques lente et rapide. Puis le chapitre se terminera
par une présentation plus technique de diverses méthodes permettant d’extraire d'un

écoulement quelconque sa partie lente.

1.2 Décomposition mode lent - mode rapide

Par souci de simplicité, tout au long de ce manuscrit, nous utiliserons comme
modéle aux équations primitives le modéle shallow-water 1 couche 1/2 sur plan f

dont les équations en régime non forcé prennent la forme suivante:

Du ,

E%—fk/\u:—g Vh (1.1&)
oh

E -+ V((H + h)u) =0 (1.1b)

ot les variables u = (u, v) et h correspondent respectivement a la vitesse horizontale
(u et v en sont les composantes zonale et méridienne) et a la fluctuation de hauteur
de la couche active. Les constantes H, ¢’ et f représentent, dans 'ordre, la hauteur
au repos de la couche, la gravité réduite et le parameétre de Coriolis. Enfin la dé-
rivée Lagrangienne est notée % = 0y + u0, + v0,. Une grandeur primordiale en
dynamique géophysique car conservée le long des trajectoires Lagrangiennes est la
vorticité potentielle (VP). Dans le cadre du modeéle shallow-water 1 couche 1/2, elle
s’exprime comme le rapport de la vorticité absolue (vorticité relative ¢ = 0,v — d,u
plus f) sur la hauteur totale de la couche (H + h).

Comme 1’a montré Charney (1948), les équations générales géophysiques gou-
vernent deux types de mouvements se différenciant principalement par leur échelle
de temps. Cette différenciation est basée sur 1’étude en modes normaux des équa-

tions shallow-water linéarisées autour du repos dont la formulation pour le modéle
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(1.1) est la suivante:

du+ fkAu=—¢Vh (1.2a)
Oh+ HV.u =0 (1.2b)

A ce systéme d’équations linéaires est associée la relation de dispersion :
ww? — f2—¢dHK?*) =0 (1.3)

ol w et K représentent la fréquence et la norme du nombre d’onde du mode. Le
jeu d’équations (1.2) possédant trois équations pronostiques, la relation (1.3) fait

apparaitre trois modes:

— Un mode de Rossby associé a la fréquence propre nulle, ce mode est sta-
tionnaire pour la théorie linéaire (équilibre géostrophique). Les termes non
linéaires des équations shallow-water font que ce mode n’est plus exactement

stationnaire. C’est pourquoi il est aussi appelé mode “lent”.

— Deux modes d’inertie-gravité (IG) appelés modes “rapides”; de fréquence propre
w = £/ f? + ¢’ H K?, supérieure au paramétre de Coriolis f.

Ces modes se distinguent donc par leur fréquence mais aussi par la nature de leur
dynamique. En effet, dans le cadre des équations linéaires, d'un coté le mode lent
a une dynamique non divergente (9,u + dyv = 0), d’'un autre coté le mode rapide
est lui associé¢ a une anomalie de vorticité potentielle nulle (il vérifie ( = fh/H).
Alors que dans le cadre des modéles linéaires, les modes lent et rapide évoluent

indépendamment, le retour aux équations générales pose la question :
“Y a-t-il interaction entre modes lent et rapide ?” (Q1)

Comme Charney (1948), ou encore Rossby (1939) et Bolin (1955), beaucoup es-
pérent pouvoir séparer la composante lente de I’écoulement de la composante rapide.
Mais une séparation exacte est-elle possible? Leith (1980) a cru en la séparation des

deux modes et expose le concept de “variété lente”.

Malheureusement, les termes non-linéaires des équations primitives font qu’il n’y
a pas de raison a priori pour qu’il n’y ait pas d’interaction entre les deux compo-
santes et Lorenz (1986) commence alors a se poser des questions sur l'existence de
cette variété lente alors qu’il essaie de 'approcher par différentes méthodes itératives
sans qu’aucune ne converge. Enfin dans Lorenz et Krishnamurthy (1987) et Lorenz

(1992), la notion de variété localement lente et invariante est définie , I'idée d’une
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FIGURE 1.3 — Schéma représentant les différentes sources d’ondes IG pouvant inter-
agir avec un écoulement lent.

variété lente exacte est quant a elle définitivement abandonnée.

Aujourd’hui I'existence d’une variété lente exacte est donc remise en cause et
beaucoup estiment qu’inévitablement, il y aura interaction entre modes lent et ra-

pide. La question (Q1) se pose alors différemment :

“Quelle est la nature et 'ampleur de ['interaction
entre les ondes d’inertie-gravité et le mode lent ?”

(Q2)

Cette interaction peut revétir plusieurs aspects schématisés sur la figure 1.3. Nous ne
considérerons pas ’ajustement géostrophique qui est un phénomeéne transitoire ot
une perturbation initiale s’ajuste vers un écoulement lent en émettant des ondes IG.
Pour cet aspect, on pourra se référer aux travaux récents de Bouchut et al. (2004)
qui traitent théoriquement et numériquement, dans un cadre unidimensionnel, les
discontinuités liées au déferlement d’ondes IG lors de I'ajustement géostrophique.
Ci-dessous, nous présentons des études d’interaction ot la source des ondes IG est

soit interne & I’écoulement lent (paragraphe 1.3.1) soit externe (paragraphe 1.3.2).
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1.3 Interaction mode lent / mode rapide

Dans ce paragraphe nous examinons les réponses apportées par la littérature a la
question (Q2). Au cours des différentes études présentées ci-dessous, les grandeurs
suivantes caractéristiques d’un écoulement d’échelle de vitesse U et d’échelle de

longueur L sont réguliérement utilisées :

— vitesse de phase des ondes de gravité: ¢y (co = v/¢’H dans le cadre des équa-
tions (1.1)),

— rayon de déformation: R; = CTO

nombre de Rossby: Ro = f%
U
Co

— nombre de Froude: F'r =

1.3.1 Source interne d’ondes d’inertie-gravité

On appelle source interne d’ondes IG, les ondes émises par un mode lent (fléche
bleue sur la figure 1.3). Pour évaluer 'amplitude de telles ondes et ’amplitude de
leur rétroaction sur le mode lent les émettant, certains auteurs comme Polvani et
al. (1994), Ford et al. (2000) ou encore Plougonven et Zeitlin (2002) évoquent la
théorie de Lighthill, aérodynamicien qui a travaillé sur ’émission spontanée d’ondes
sonores par un écoulement lent. Selon cette théorie, dans un milieu non tournant,
un écoulement lent non stationnaire, donc de fréquence non nulle, excite inévita-
blement des ondes sonores de méme fréquence. Afin de rationaliser ce phénoméne
et d’évaluer I’amplitude des ondes sonores émises et 'amplitude de leur rétroaction
sur I’écoulement lent, Lighthill se place dans le cadre d’'un nombre de Mach petit
devant 1. La généralisation de ce phénomeéne & la géophysique, donc & un milieu
tournant, prévoit qu’inévitablement, tout écoulement lent non stationnaire excitera
des ondes IG. Dans le cadre d’un petit nombre de Froude, analogue du nombre de
Mach, Ford et al. (2000) montre que I’amplitude des ondes IG émises par le mode
lent est en O(Fr?) et que la rétroaction de ces ondes IG sur le mode lent est, elle, en
O(Fr?). Cette interaction se place donc dans un cadre ot les ondes IG sont faibles
par rapport a I’écoulement lent avec lequel elles interagissent puisque le rapport

énergétique entre les deux est en O(Fr?).

Des auteurs comme Saujani et Shepherd (2001) considérent que ce phénoméne
d’émission / rétroaction est encore de plus faible amplitude que celle prédite par

la théorie généralisée de Lighthill dont ils doutent de I'applicabilité a la dynamique
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des fluides géophysiques puisque le raisonnement de Ford et al. (2000) permettant
d’estimer I'amplitude de 'interaction repose fortement sur I’hypothése Ro > 1, ce
qui n’est pas le cas aux latitudes moyennes. En effet si U et L représentent les
échelles de vitesse et de longueur de I’écoulement lent et A I’échelle des ondes 1G
émises, la correspondance en fréquences des modes lent et rapide impose:

U? 472

? :f2+087, (14)

ce qui peut étre reformulé sous la forme:

Ro* — 1= (%ﬁf (1.5)
A

il existera donc A réel uniquement si Ro > 1. En fait Saujani et Shepherd (2001) ne

remettent pas en cause le fait que le mode lent puisse émettre des ondes IG mais

prétendent que cette émission est mal décrite par la théorie adaptée de Lighthill &

cause de la fréquence de coupure f des ondes IG, inexistante chez les ondes sonores

dans le cas non tournant de la théorie originelle.

Dans le régime Ro << 1 ou la théorie de Lighthill ne peut étre adaptée, Vanneste
et Yavneh (2004) évaluent I'amplitude des ondes IG émises par un écoulement lent.
Leur méthode n’est pas générale et considére comme écoulement lent un courant,
prescrit analytiquement, cisaillé horizontalement en équilibre géostrophique. Ils per-
turbent cet écoulement et montrent alors numériquement et analytiquement que la
perturbation présentera, en plus de la composante lente initialisée, une composante
rapide dont Pamplitude est exponentiellement faible en Ro~!. La rétroaction de cette

composante rapide sur le mode lent n’est pas étudiée.

1.3.2 Source externe d’ondes d’inertie-gravité

On appelle source externe d’ondes IG, des ondes d’origine indépendante du mode
lent avec lequel elles vont interagir, les ondes de marée ou forcées par le vent entrent

dans cette catégorie (cf. figure 1.3)

Modification du mode rapide

Kunze (1985) étudie la propagation linéaire des ondes quasi-inertielles (NIO pour
“near-inertial oscillation”) dans un écoulement géostrophique tridimensionnel cisaillé.
Ces ondes se caractérisent par une fréquence w proche de f telle que w = f(1 +

€) avec € << 1. L’écoulement lent a deux types d’effet sur les ondes qui sont a
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la fois advectées par son champ de vitesse et dispersées par son cisaillement. En
effet, Kunze (1985) établit la relation de dispersion vérifiée par les NIO en présence
d’un écoulement lent faiblement cisaillé, le cisaillement horizontal est inférieur a la
fréquence de Coriolis f et le cisaillement vertical a la fréquence de Brunt-Vaisala
N

2 2
w o~ f +(/2 +%—Z2ky) +#(82Uky—az‘/kx) +kV

() (i) (é4) (iv) (v)

(1.6)

ol w et k = (ky,ky, k) représentent la fréquence et le nombre d’onde des NIO,
V = (U,V) I'écoulement géostrophique avec ( = 9,V — 9,U la vorticité relative
géostrophique. Dans I’équation (1.6), le terme (v) constitue le terme d’advection,
le terme (iv) vient légérement modifier le terme de dispersion (iii) et le terme (i7)
montre comment la vorticité modifie la fréquence minimale des NIO égale & f en
I’absence d’interaction avec un écoulement géostrophique. Cette modification, spa-
tialement hétérogéne, de la fréquence de coupure élargit la bande de fréquence des
NIO dans les zones anticycloniques (¢ < 0) et la rétrécit dans les zones cyclo-
niques (¢ > 0), expliquant le piégeage des NIO par les structures anticycloniques
et leur répulsion par les structures cycloniques. En effet, la fréquence intrinseque
wp = w—k.V d’une NIO devant rester supérieure a f +(/2, une NIO ne peut entrer
dans une zone ou f+ (/2 dépasse sa fréquence wy et reste au contraire piégée dans la
zone ol f + (/2 en est inférieure. La propagation aussi bien horizontale que verticale
des NIO est alors modifiée par I’écoulement géostrophique, ce qui correspond selon
la théorie des rayons a la réflection /réfraction d’une onde dans un milieu hétérogéne.
La propagation horizontale de NIO & travers un courant Nord-Sud géostrophique est
illustrée en figure 1.4, une onde ne peut notamment traverser le courant que si wy
dépasse la plus haute fréquence de coupure localisée ot ¢ est maximum, sinon elle
sera réfléchie ou f + (/2 atteint wy. Enfin, en plus de leur propagation, ’amplitude
des NIO est également modifiée. En effet, pour conserver leur fréquence absolue w,
d’aprés la relation de dispersion (1.6), la norme de leur nombre d’onde doit croitre
quand ¢ diminue. D’otu, pour qu’elles conservent leur énergie, leur amplitude doit

augmenter.

Young et Ben Jelloul (1997) étudient le méme processus que Kunze (1985) mais
leur rationalisation est différente, deux échelles de temps sont utilisées: 1'échelle
inertielle (1/f) et une échelle sub-inertielle (1/ fe) caractérisant I’écart de fréquence
fe entre les NIO et f. L’équation d’évolution temporelle de la composante sub-

inertielle des NIO est alors établie, trois processus y sont représentés: 1’advection,
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FIGURE 1.4 — Propagation horizontale de NIO a travers un courant géostrophique
Nord-Sud cisaillé, la partie Ouest du courant est anticyclonique alors que la partie
Est est cyclonique. Le courant est représenté par les lignes fines, les NIO par les
courbes en gras. Les NIO arrivent (a) de I’Ouest du bassin (b) de I’Est du bassin.
La figure est tirée de Kunze (1985)

la réfraction et la dispersion qui peut expliquer pourquoi aprés une tempéte les
NIO générées dans la couche de surface se propagent si vite verticalement (jusqu’a
10m/jour), phénomeéne illustré par la figure 1.5. Aucune rétroaction sur I’écoulement
géostrophique n’est considérée dans cette étude ol ’énergie des NIO est conservée,
I’écoulement géostrophique redistribue I’énergie des NIO mais il n’y a pas d’échange
énergétique. Le modéle de Young et Ben Jelloul (1997), dans le cadre d’une échelle
verticale des NIO petite par rapport a celle de ’écoulement géostrophique, est utilisé
par Klein et al. (2004) pour étudier I'organisation spatiale des NIO dans un champ de
tourbillons. Sous des hypothéses supplémentaires sur I’échelle de temps et le spectre
de la vorticité quasi-géostrophique, ils montrent théoriquement et numériquement
que I'énergie des NIO est concentrée autour d’une échelle critique qui croit avec le

temps.

Aussi bien dans Kunze (1985) que dans Young et Ben Jelloul (1997), il est prin-
cipalement question de la dispersion dans ’espace physique des NIO, la question du
gain (ou de la perte) d’énergie par les ondes n’est abordée que par Kunze (1985)
qui montre qu’il est négligeable alors que dans le modéle de Young et Ben Jelloul
(1997), il est nul par construction. Contrairement & d’autres études d’interaction
mode lent / mode rapide que nous présenterons par la suite, aucun de ces deux
modéles ne fait d’hypothése sur le rapport énergétique, défini comme le rapport des
énergies cinétiques, ou sur le rapport d’échelle horizontale des ondes par rapport a

I’écoulement lent.
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FIGURE 1.5 — Profils de vitesse des NIO en fonction de la profondeur a des instants
successifs (a) sans écoulement géostrophique (b) avec écoulement géostrophique. Ces
figures, illustrant la plus grande radiation sur la verticale des NIO en présence d’un
écoulement géostrophique, sont tirées de Young et Ben Jelloul (1997) ou les profils
de vitesse sont calculés a partir de I’équation de propagation des NIO.

Notons également que dans le contexte de la théorie WKB (I’échelle spatiale des
ondes est petite par rapport a celle de ’écoulement lent), Moulin et Flor (2004b)
étudient la propagation d’ondes d’inertie-gravité en présence d’un tourbillon en équi-
libre géostrophique prescrit analytiquement. La modification de la fréquence absolue
des ondes par effet Doppler lié a I’écoulement du tourbillon est le seul effet physique
pris en compte dans cette étude, il est a l'origine de phénoménes de réfraction,

réflexion et piégeage des ondes.

Modification du mode lent

La modification de la composante lente d’un écoulement par la composante ra-

pide peut reposer sur une interaction de nature dissipative ou non.
Interaction non dissipative

Tout d’abord, Farge et Sadourny (1989) comme Bartello (1995) étudient les
conséquences de I'interaction mode lent / mode rapide sur les caractéristiques gé-
nérales de I’écoulement lent, d’ott des études réalisées essentiellement dans I’espace

spectral.

Farge et Sadourny (1989) montrent numériquement, & partir d’expériences de
turbulence libre dans un modéle une couche, que les cascades du mode lent sont

modifiées en présence d’ondes 1G, leur étude spectrale révéle qu’a grande échelle la
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cascade inverse d’énergie est ralentie. Par contre, comme Dewar et Killworth (1995)
pour un modele 1 ou 2 couches, ils n’observent aucun transfert significatif d’énergie

entre mode rapide et mode lent.

Bartello (1995) étudie l'interaction entre modes par phénoméne de résonance:
il y aura résonance entre 3 modes quand !'interaction non-linéaire de deux d’entre
eux excitera le troisiéme. La seule interaction permettant le transfert d’énergie entre
mode rapide et mode lent est alors la triade impliquant 2 modes lents et un mode
rapide mais cette triade ne peut étre résonante que pour Ro de l'ordre de 1, elle
permet alors le transfert d’énergie entre un mode lent et un mode rapide. La réso-
nance de cette triade permet également a Bartello (1995) d’expliquer pourquoi la
cascade inverse d’énergie est modifiée en présence d’ondes IG. En effet cette cascade
repose sur la résonance de triades impliquant 3 modes lents. Mais en dessous d’une
échelle critique oul le nombre de Rossby atteint 1, la triade entre 2 modes lents et
un mode rapide devient active également transférant de I’énergie d’un mode lent
grande échelle vers un mode rapide d’échelle intermédiaire, énergie rapide qui cas-
cade ensuite vers les petites échelles par résonance de triades impliquant 2 modes

rapides et un mode lent.

Les études qui suivent n’analysent plus les conséquences de l'interaction sur les
caractéristiques générales de ’écoulement mais visent plutot a étudier les détails de

I'interaction dans I’espace physique.

A notre connaissance, seuls Kuo et Polvani (1999) présentent une interaction
ondes/vortex n’ayant que des effets réversibles sur le mode lent. Ils étudient, en
une dimension, l'interaction entre un train d’ondes IG et un vortex en équilibre
géostrophique. Ils montrent analytiquement et numériquement que les ondes mo-
difient de fagon transitoire le champ de VP mais qu’aprés leur passage il n'en a
plus la signature. Toutefois, ce cadre unidimensionnel est un cadre trés parti-
culier ou I’équilibre géostrophique constitue une solution stationnaire des équations
primitives. Leur étude repose sur I’hypothése d’un faible rapport énergétique entre
les ondes et le vortex, elle est alors basée sur des développements limités, en am-
plitude de 'onde, des différentes grandeurs étudiées (vitesse, hauteur de couche,
VP). Toutefois quand Kuo (1999) tente d’étendre cette étude a une configuration
bidimensionnelle ot 1’équilibre géostrophique n’est plus exact, ses conclusions sont
moins tranchées. D’aprés Kuo (1999), dans ce cadre, les ondes sont juste capables

de déplacer le vortex mais ne peuvent lui extraire ou fournir de 1’énergie.
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Dans un autre cadre particulier, celui d’'un milieu non tournant, Biihler et
Mclntyre (2003) montrent analytiquement que 1’écoulement moyen est soumis a une
force due & la réfraction des ondes par un vortex. Cette force n’est pas ressentie 1a
ol les ondes sont réfractées mais au coeur du vortex. La rationalisation de ce proces-
sus repose sur plusieurs types d’hypothéses: la vorticité relative du vortex doit étre
confinée dans une région extérieure au train d’ondes, les ondes doivent étre de petite
échelle par rapport au vortex, enfin les développements limités réalisés s’appuient
sur un petit nombre de Froude (vortex faible) et sur des ondes de faible amplitude

par rapport au vortex.

Dans un cadre plus général, Biihler et McIntyre (1998) examinent en quoi la
dynamique de la VP est modifiée par les ondes IG, le but étant de paramétriser
I’action des ondes dans le systéme d’équations gouvernant 1’évolution du mode lent.
D’une maniére générale, ce systéme comporte deux étapes: une étape diagnostique
ou l’écoulement est obtenu par inversion de la VP et une étape pronostique ou
celle-ci est advectée. Biihler et McIntyre (1998) montrent que les deux étapes sont
modifiées. En effet non seulement ’étape pronostique est affectée mais également
I’étape diagnostique ol I’équation de balance servant a I'inversion de la VP contient
des termes supplémentaires en présence d’ondes. Le champ de vitesse lent, issu de
cette étape diagnostique, est alors modifié entrainant une modification irréversible
de I'advection des contours de VP, modification qualitativement différente de celle
attendue par simple considération d’une dérive de Stokes. Leur étude repose sur une
séparation d’échelle entre des ondes IG courtes et un écoulement moyen plus grande
échelle, leur permettant de définir un opérateur de moyenne adpaté a la théorie
Lagrangienne non-linéaire, de plus les ondes sont supposées de faible amplitude par

rapport a I’écoulement moyen.

Interaction dissipative

Les études de Mclntyre et Norton (1990), Biihler (2000) et Klein et al. (2003)
reposent sur des arguments dissipatifs. Biihler (2000) considére que la dissipation
des ondes IG, dissipation visqueuse comme dans Mclntyre et Norton (1990), mais
aussi dissipation par déferlement ou formation de chocs, induit transport et créa-
tion de VP, phénomeéne illustré par la figure 1.6. Ce processus peut étre associé
a une force supplémentaire dans I’équation d’évolution du mode lent permettant
de paramétriser I'effet de la dissipation des ondes IG sur la composante lente de
I’écoulement, la rationalisation de ce processus repose sur ’hypothése d’ondes IG de

petite longueur d’onde par rapport a ’écoulement moyen. Les expériences en cuve
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tournante de Moulin et Flor (2004a) montrent que l'interaction d’ondes IG externes
avec un tourbillon induit du mélange jusque dans son noyau qu’en cas de déferlement
d’ondes piégées dans la couronne. Avant le déferlement, seules quelques trajectoires
de la couronne sont déstabilisées par résonance avec le champ d’ondes IG, ce qui

induit un mélange local limité & une petite région du tourbillon.

C
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FIGURE 1.6 — Champ de VP créé par le déferlement d’ondes IG. Cette figure, tirée
de Biihler (2000), est réalisée d’aprés une simulation numérique ot, dans un modéle
shallow-water 1 couche plan f, des ondes IG sont forcées a gauche du domaine et
dissipées a droite, sans le déferlement de ces ondes, la VP serait homogéne.

L’argument dissipatif de Klein et al. (2003) est lui d’une autre nature. Il n’est
plus question de la dissipation des ondes IG mais de l'influence des NIO sur la dissi-
pation du mode lent : I'effet des ondes sur le mode lent est vu comme un effet diffusif,
la dissipation du mode lent sera donc plus importante dans les régions ot des NIO
sont présentes. Or celles-ci sont piégées par les anticyclones et repoussées par les
cyclones (Kunze 1985, Young et Ben Jelloul 1997), les zones anticycloniques seront
alors plus dissipées que les zones cycloniques expliquant ’émergence de cyclones.
Klein et al. (2003) paramétrisent ce processus en prenant, dans leur modéle quasi-
géostrophique, un coefficient de diffusion proportionnel a I’énergie cinétique des N1IO
dont la propagation dans 1’écoulement quasi-géostrophique est modélisé paralléle-
ment (Young et Ben Jelloul 1997). En I'absence de rétroaction des NIO sur le mode
lent le coefficient de diffusion quasi-géostrophique est homogéne entrainant une sy-
métrie cyclone / anticyclone alors que quand cet effet est pris en compte, il devient
hétérogeéne brisant cette symétrie. Les NIO permettent I'émergence des structures
cycloniques au profit des structures anticycloniques. Ce biais dans le champ de vor-

ticité relative se manifeste a travers la valeur du “skewness” de vorticité relative s
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défini comme 3 =< ¢ > / < ¢? >%2 (( représente la vorticité relative centrée
et < . > la moyenne spatiale). Dans un champ ou les cyclones (resp. anticyclones)
dominent, p3 est positif (resp. négatif). Les évolutions temporelles de p3, pour des
simulations de turbulence ol la rétroaction des NIO sur le mode lent est prise en

compte, sont présentées en figure 1.7 illustrant ’émergence de cyclones.

Skewness

FIGURE 1.7 — Evolution temporelle du “skewness” de vorticité relative dans des si-
mulations de turbulence, en pointillés noirs le coefficient de diffusion est homogéne,
en trait plein noir le coefficient de diffusion est rendu hétérogéne par la rétroaction
des NIO sur le mode lent. A chaque simulation “noire” correspond une simulation
“rouge” ot les conditions initiales sont opposées afin de s’affranchir de la valeur ini-
tiale du skewness. Cette figure, tirée de Klein et al. (2003), illustre [’émergence des
cyclones par rapport aux anticyclones en présence de NIO alors qu’en leur absence
leur dynamique est symétrique.

1.3.3 Synthése et cadre du probléme posé

Ce paragraphe est a la fois consacré a une synthése des réponses apportées par la
littérature a la question (Q2) et au choix du probléme que 'on se pose par rapport

a ces réponses.

Tout d’abord, il ressort que I'interaction d’'un écoulement lent avec les ondes IG
qu’il émet est un phénoméne de trés petite amplitude. En effet, rappelons que dans
le cadre Ro > 1 et F'r < 1, la théorie de Lighthill généralisée a la dynamique géo-
physique prévoit une modification de 1’écoulement lent de 'ordre de O(Fr*) (Ford
et al. 2000). Pour un nombre de Ro réaliste des moyennes latitudes (Ro < 1), écart
de fréquence entre les ondes IG et ’écoulement lent fait que sa modification ne peut
étre que de plus petite amplitude méme si, & notre connaissance, aucune théorie

générale pour Ro < 1 n’a été établie. Parce que ce type d’interaction est minime,
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nous ne l'aborderons pas et nous placerons dans des situations ot les ondes sont de

source externe & 1’écoulement lent.

Notre étude portant sur 'influence des ondes IG sur la dynamique tourbillon-
naire, nous n’aborderons que briévement la modification de leur propagation par
I’écoulement lent, phénomeéne bien documenté pour des ondes quasi-inertielles se pro-
pageant dans un écoulement géostrophique, sans hypothése de séparation d’échelle
ni d’amplitude, dont les résultats principaux sont d’une part le piégeage (resp. ré-
pulsion) de ces ondes par les zones anticycloniques (resp. cycloniques) et d’autre
part leur propagation verticale plus rapide en présence d’un écoulement lent (Kunze
1985).

Notre étude s’insére donc plutot dans le cadre des études présentées dans le pa-
ragraphe 1.3.2 ol un écoulement lent est modifié¢ par des ondes IG. Comme nous
I’avons vu, cette interaction peut étre de nature dissipative ou pas. Dans le cadre
dissipatif, il a été établi d’une part que la dissipation visqueuse ou par déferlement
d’ondes IG pouvait créer de la VP et d’autre part que les NIO pouvaient modifier
la dynamique lente via la modification de son coefficient de diffusion. Dans le cadre
non dissipatif, on peut distinguer les études ott Ro < 1 des études ot la modification
du mode lent passe par un nombre de Ro > 1 (Bartello 1995) voire infini dans le
cas non tournant (Biihler et McIntyre (2003)). Nous nous intéresserons au cadre
Ro < 1 réaliste des moyennes latitudes. Les études déja réalisées dans ce cadre soit
se placent dans 'espace spectral (Farge et Sadourny (1989)) soit reposent sur des
développements asymptotiques mathématiques sous I’hypothése d’ondes IG de pe-
tite échelle spatiale et de petite amplitude par rapport & I’écoulement lent. A partir
de simulations numériques shallow-water ot Ro < 1, notre objectif est de mettre
en évidence, dans l’espace physique, 'influence d’ondes IG sur la dynamique tour-
billonnaire sans faire d’hypothése sur I’échelle et ’amplitude des ondes par rapport
aux tourbillons. Au cours de nos études, nous serons alors amenés a extraire d’'un
écoulement issu d’un modéle shallow-water sa partie lente afin d’étudier séparément,
de maniére diagnostique, sa composante lente et sa composante rapide. C’est pour-
quoi le paragraphe suivant est consacré aux méthodes rencontrées dans la littérature

pour isoler la composante lente d’un écoulement.

1.4 Meéthodologie d’extraction du mode lent

Comme le montrent les études présentées dans le paragraphe précédent, il n’existe

pas de sous-espace lent strictement invariant, plusieurs méthodes plus ou moins pré-
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cises permettent alors d’isoler le mode lent. Une méthode grossiére et non diagnos-
tique consiste a moyenner temporellement 1’écoulement sur une période des ondes
IG. Une méthode plus précise consiste & inverser, a instant donné, la VP, grandeur
associée au mode lent. Dans ce paragraphe, nous faisons le point sur les différentes

méthodes d’inversion existantes.

1.4.1 Hypothéses

Hoskins et al. (1985) expliquent que 1’on ne peut parler précisément d’inversion
de VP que si en plus des conditions aux limites sont mentionnés 1’état de référence

et les équations de balance.

D’un co6té, ce n’est pas exactement la VP qui est inversée mais une anomalie de

VP par rapport a un état de référence qui peut:

— étre le méme avant et aprés inversion, il peut par exemple correspondre au

champ de VP d’un écoulement au repos,

— étre différent avant et aprés inversion, la VP de référence peut par exemple
étre la moyenne spatiale de la VP, choisir une VP de référence différente apreés
et avant inversion permet de respecter en plus certaines contraintes (Mohebal-

hojeh 2002) comme la conservation de la circulation et/ou de la masse.

D’un autre coté, les équations de balance sont des équations diagnostiques dé-
crivant les relations existant entre les différentes variables de la composante lente.
Notons que ces équations de balance ne servent pas qu’a inverser la VP. Elles sont
également beaucoup utilisées en météorologie pour initialiser les modéles afin de fil-
trer les bruits (Daley 1981). Elles servent aussi d’équations diagnostiques pour les
modeles de balance (Warn et al. 1995, Muraki et al. 1999, Mohebalhojeh et Dritschel
2001) qui sont des modéles simplifiés, décrivant la physique lente, des modéles aux
équations primitives. En effet, un modéle de balance est un jeu d’équations dont
I'une est pronostique, elle décrit 1’évolution du mode lent, les autres sont diagnos-
tiques, elles relient toutes les autres variables a la variable pronostique. Il existe
trois grandes méthodes d’obtention des équations de balance : la méthode en modes
normaux annulant les variations temporelles du mode rapide, la méthode en “9, v ba-
lance” qui est la traduction dans I’espace physique de la méthode en modes normaux
et la méthode en expansion de Ro qui consiste a développer les équations primitives
en nombre de Ro supposé petit devant 1. La technique de ces trois méthodes est

détaillée en annexe A.
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1.4.2 Systéme a résoudre

Pour un modéle 1 couche 1/2, notons @ = % la VP ou ( est la vorticité
relative, f le paraméte de Coriolis et hr la hauteur totale de la couche active, il

s’agit alors de résoudre un probléme d’inconnues (;,,, et hpi,, du type:

Q - R= M - Rinv (173)
hTinv
F (Cimn hTi’rw) =0 (17b)

ou:
— R désigne la VP de référence,
— l'indice inv correspond aux grandeurs aprés inversion,

— F représente le jeu d’équations de balance obtenu avec 'une des trois mé-
thodes. Par exemple si I'équilibre géostrophique est utilisé comme équation de
balance, (1.7b) correspond & (iny = ¢’/ fV?hrin, pour un modéle 1 couche 1/2

de gravité réduite ¢'.

Notons que dans le systéme (1.7), R;,, peut également étre considérée comme
une inconnue dans quel cas une équation supplémentaire est nécessaire : la conser-

vation de la masse ou de la circulation avant et aprés inversion peut étre imposée.

Quand les équations diagnostiques de balance sont obtenues par expansion de
Rossby, toutes les variables intervenant dans les équations de balance sont dévelop-
pées en Ro mais la forme de 'équation de la vorticité linéarisée (A.4c) ne permet
pas l'obtention d’équations diagnostiques, le systéme (1.7) n’est alors pas fermé, il
peut étre fermé en considérant une des variables comme variable “maitresse”, ie seul
le premier terme dans son développement en Ro est non nul. Deux cas se présentent

alors:

— Si la variable maitresse est I’anomalie de VP @ — R, I’équation (1.7a) est
développée jusqu'a l'ordre considéré. A l'ordre n en Ro, 'équation (1.7a) n’est

alors plus exactement vérifiée, une erreur en O(Ro™ ") est commise.

— Si la variable maitresse est une autre variable que I'anomalie de VP @) — R,
I'équation (1.7a) n’est pas développée en Ro. Poser que seul le premier terme
dans le développement en Ro de la variable maitresse est non nul suffit & fermer
le systéme (1.7). Warn et al. (1995) estiment que les méthodes d’inversion les
plus précises sont, dans ce cas, obtenues quand la variable maitresse, en termes

d’équations linéaires, se projette entiérement sur le mode lent.
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Le tableau 1.1 récapitule différentes méthodes d’inversion de la VP utilisées par
divers auteurs. Notons que Mohebalhojeh (2002) propose des variantes des méthodes
exposées dans ce tableau, il teste notamment une version modifiée de la méthode
de Vallis (1996) en expansion de Ro. D’une part, pour une inversion d’ordre n, il ne

M€ squation étant constituée des

développe (1.7a) que jusqu’a 'ordre n — 1, la n®
termes restants, cela lui permet de respecter rigoureusement (1.7a). D’autre part,
il prend comme états de référence, avant et aprés inversion, la moyenne de la VP.
Il va méme jusqu’a développer R;,, dans (1.7a) pour respecter a chaque ordre les

conservations de la masse et de la circulation.

Equations diagnostiques Etats de références
Whitaker (1993) e 0 balance R = R;,, =VP au repos
Warn et al. (1995) e expansion en Ro avec

I’anomalie de VP comme R = R;,, =VP au repos
Vallis (1996) variable maitresse

Mclntyre et Norton (1999) | e § balance

e modes normaux

R = R;,, =VP au repos

ou ¢ comme variable maitresse | tels que
circulation et masse
e ), v ou ) — y balance conservées

Mohebalhojeh (2002) e expansion en Ro avec ¢, h R=<Q >, Rino =< Qino >

TABLEAU 1.1 — Equations diagnostiques et états de références choisis par divers
auteurs pour inverser la VP, la notation < . > représente la moyenne spatiale.

1.5 Conclusion

Ce chapitre bibliographique a passé en revue quelques études traitant de la dis-
tinction mode lent / mode rapide et des différentes natures d’interaction envisa-
geables. L’objectif de cette thése est d’analyser I'impact des ondes IG sur la dyna-

mique tourbillonnaire & partir d’études numériques en s’appuyant sur cette revue
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bibliographique. Soulignons que 'impossibilité de séparer rigoureusement ces deux
dynamiques rend 1’étude de leur interaction particuliérement complexe. Toutefois,
I'influence d’ondes IG externes sur des tourbillons caractérisés par un petit nombre
de Rossby sera envisagée sous deux angles. La premiére étude consiste & examiner en
quoi les ondes IG affectent 1’étude diagnostique de la dynamique tourbillonnaire.
Dans le chapitre 2, ott un tourbillon est érodé par filamentation, est alors étudiée
I'influence des ondes IG sur la localisation des zones d’éjection de filaments. La
seconde étude vise & mettre en évidence et a interpréter une modification de la
dynamique tourbillonnaire par les ondes IG, aspect déja abordé dans la premiére
étude. Le chapitre 3 est alors consacré a l'influence que peuvent avoir les ondes IG

sur la stabilité d’un tripole.
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Chapitre 2

Erosion de tourbillon en modéle

shallow-water

2.1 Introduction

Ce chapitre est consacré a 1’étude de 1’érosion d’un tourbillon par filamentation
dans un modéle shallow-water ot dynamiques lente et rapide coexistent. Le but est
de voir en quoi les ondes IG perturbent la localisation des points d’¢jection de fila-
ments. Cette étude a fait 'objet d’un article publié dans la revue “Physics of fluids”
(Louazel et Hua 2004) et présenté en paragraphe 2.3, avant cela nous exposerons
quelques aspects généraux de la filamentation des tourbillons, le chapitre se termi-
nera par une discussion, basée sur I’étude bibliographique du chapitre précédent, des

résultats présentés dans l'article.

2.2 A propos de filamentation de tourbillons

2.2.1 Observations

Le processus de filamentation d'un tourbillon est réguliérement observé, deux
exemples de tourbillons de surface repérés par satellite et un exemple de tourbillons

profonds repérés par mesure in situ sont présentés ici.

Tourbillons de surface

Sur la figure 2.1(a), 'activité tourbillonnaire de surface du Golfe de Gascogne est
mise en évidence a partir de la mesure par satellite de la réflectance a la surface de
I’eau. La présence de ces nombreux tourbillons qui filamentent dans une zone ot le

courant moyen est trés faible est a l'origine d’une circulation turbulente intense et
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d’une dispersion extrémement forte dans toutes les directions.

Sur la figure 2.1(b) de la mer de Tasmanie, les tourbillons sont repérés a partir
de la concentration en chlorophylle mesurée par satellite illustrant ainsi 'impact
du processus de filamentation sur les processus biologiques. On y observe plusieurs

tourbillons qui filamentent dispersant de la chlorophylle qu’ils concentraient.

FIGURE 2.1 — Tourbillons de surface. (a) Réflectance dans le Golfe de Gascogne. (b)
Concentration en chlorophylle en mer de Tasmanie.

Tourbillons profonds

La figure 2.2 représente des tourbillons profonds repérés par mesure in-situ & 1200m
de fond a la sortie du détroit de Gibraltar. Il s’agit de tourbillons d’eau Méditerra-
néenne mesurant environ 80 km de rayon, la Méditerranée étant plus chaude mais
aussi plus salée que I’Atlantique, ces tourbillons sont repérés par leur forte salinité
illustrant 'impact de la filamentation sur les processus physiques. On observe sur
cette figure deux tourbillons dont I'un est érodé par filamentation formant des fronts
de salinité visibles malgré le faible échantillonnage spatial des mesures in-situ par
rapport aux mesures par satellite. Les tourbillons d’eau Méditerranéenne (“meddies”)
sont importants car ils alimentent 1’Atlantique Nord en sel et en chaleur d’ou leur

role majeur dans la circulation grande échelle.

2.2.2 Etude du processus de filamentation

Ce processus de filamentation peut avoir des conséquences a la fois sur la cohé-
rence des tourbillons et sur 'intensité du mélange. En effet d’un co6té, la durée de

vie d'un tourbillon est directement liée & sa filamentation puisque par ce processus
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il va pouvoir soit gagner en cohérence en acquérant une forme plus stable et vivre
longtemps soit perdre en cohérence en perdant de son intensité dans quel cas il peut
étre absorbé par des tourbillons plus gros qu’il rencontre. D’un autre coté, I'un des
moteurs du processus de mélange est la filamentation des tourbillons puisqu’elle
permet la dispersion de masses d’eau ayant les propriétés de la zone de formation

du tourbillon dans les eaux environnantes.

Cet impact important de la filamentation des tourbillons fait que ce processus
est I'objet de nombreuses études. Pour des écoulements bidimensionnels incompres-
sibles, des auteurs comme Kida (1981), Mariotti et al. (1994) ou encore Legras et
al. (2001) étudient I’évolution d’un vortex dans un champ de déformation externe.
Soumis & cette déformation, le tourbillon est contraint d’éjecter des filaments pour
s’ajuster a I’écoulement ambiant, la stabilité des filaments produits par ce méca-
nisme a été étudiée par Dritschel et al. (1991). D’autres auteurs comme Polvani et
al. (1989), Melander et al. (1987) ou Kimura et Herring (2001) analysent le processus
de filamentation d’un tourbillon a vorticité distribuée soumis & son propre champ
de déformation. L’axisymétrisation d’un tel tourbillon initialement elliptique passe

par ’éjection de filaments.

Toujours dans le cadre bidimensionnel, plusieurs approches théoriques permettent
d’étudier ce processus. Polvani et al. (1989) et Legras et al. (2001) analysent la géo-
métrie des lignes de courant en examinant la localisation et la nature des points
stationnaires (centre ou point selle), le processus de filamentation étant lié a la
présence de points selles dans I’écoulement. Par ailleurs, comme la notion de fila-
mentation est associée a la notion de gradient (Mariotti et al. 1994 et Kimura et
Herring 2001), une autre approche consiste a étudier la dynamique du gradient de
VP, ce qui fait intervenir le champ de déformation, moteur du processus de filamen-
tation. Dans le cadre bidimensionnel, la VP se restreignant a la vorticité relative,
il s’agit alors de distinguer les zones de production de gradient de vorticité relative
des zones de destruction. Le premier a considérer cette approche fut Weiss (1991),
il établit dans un cadre bidimensionnel un critére basé sur la compétition entre la
déformation qui fait croitre les gradients et la vorticité qui les fait tourner, I’espace
physique peut alors étre divisé en zones hyperboliques ou la déformation I’emporte
(croissance exponentielle du gradient) et zones elliptiques ot la vorticité I’emporte
(pas de croissance du gradient). Le méme critére avait été établi par Okubo (1970)
dans un autre contexte, celui de la dispersion de particules. Pour aboutir & cette
partition de 'espace physique, Weiss (1991) néglige entre autres les variations du

champ de déformation. Lapeyre et al. (1999) remettent ces hypothéses en cause et
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établissent un nouveau critére, appelé “critére r”’, dans le cadre quasi-géostrophique
barotrope. Leur travail est basé sur I’étude de 'alignement du gradient de vorticité
relative et tient compte des variations Lagrangiennes des taux de cisaillement et
d’étirement entrainant notamment la rotation des axes de déformation. Notre étude
sur I’érosion par filamentation d’un tourbillon dans un modéle shallow-water se base
sur le critére de Lapeyre et al. (1999) qui est redéveloppé pour ce type de modéle
dans l’article du paragraphe 2.3.

Enfin notons que, non plus dans un cadre bidimensionnel mais shallow-water,
Arai et Yamagata (1994) étudient la différence d’évolution entre cyclones et anticy-
clones elliptiques. Ils montrent que les cyclones sont plus instables que les anticy-
clones, ils se brisent en effet plus facilement. La fission d’un cyclone a lieu quand le
point critique situé en son milieu bifurque d’un centre a un point selle. Notre étude
ne se penche pas sur cette asymétrie cyclones / anticyclones et prendra I'exemple

d’un anticyclone.

2.3 Vortex erosion in a shallow-water model

Louazel et Hua (2004)

L’objectif de cet article est d’étudier le processus d’érosion par filamentation
d’un tourbillon en présence d’ondes IG. Les simulations numériques réalisées ici
révélent que les ondes modifient 1égérement ce processus de filamentation. Toutefois
I'information nécessaire pour l'analyser s’avére étre contenue dans la composante
lente de I’écoulement et les zones d’éjection de filaments peuvent étre localisées
a partir du critére diagnostique de Lapeyre et al. (1999) basé sur des grandeurs
instantanées de cette composante. Cette étude repose sur des simulations numériques
ou un tourbillon elliptique avec un profil de VP distribué est initialisé en présence
d’ondes de Poincaré, elles sont réalisées avec le modéle shallow-water MICOM dont
notre configuration est briévement décrite en annexe B, les valeurs des différents
parameétres intervenant dans ces simulations, de la vitesse des ondes de gravité ¢y =
V¢'H et du rayon de déformation Ry = ¢/ f, sont récapitulées dans le tableau 2.1.
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f H g/ Vo CQuick OSmag
7.107°s71 | 1000m | 5.10m.s72 | 0 | 1/32 1

% Ry L. | L,
2.2m.s~ 1| 31.6km | 768km | 768km

TABLEAU 2.1 — Valeurs des différents paramétres des simulations réalisées dans
Louazel et Hua (2004).

Abstract

The purpose of this paper is to study the erosion of eddies by filamentation in a
shallow-water model where both fast and slow components of the dynamics coexist.
In presence of inertia-gravity waves this filamentation process is indeed found to
be altered. However, the information required to analyze the filamentation process
is shown to be entirely captured by the slow component of the flow and regions of
filament ejection can be identified from a diagnostic criterion based on instantaneous
slow quantities. This is illustrated numerically in a reduced gravity model for an

initial elliptic vortex of distributed potential vorticity in presence of Poincaré waves.
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2.3.1 Introduction

Large-scale geophysical flows are characterized by coherent vortices where en-
strophy is concentrated. The filamentation of these structures, a manifestation of
the enstrophy cascade, has been largely studied for 2D incompressible flows. Some
authors investigate, theoretically (Kida 1981) or numerically (Mariotti et al. 1994),
the vortex evolution in an external shear flow. Under the influence of the shear, the
vortex is constrained to expell vorticity filaments in order to maintain its coherence.
Filaments produced by this mechanism can roll up in new vortices depending on
their stability (Dritschel et al. 1991). Vortex filamentation can also be produced un-
der the own vortex deformation field as analyzed by Melander et al. (1987), Polvani
et al. (1989) or Kimura et Herring (2001). The objective of this paper is to study

the evolution of an elliptic vortex in a shallow-water (hereafter SW) context.

The wave-vortex interaction has been studied in many different manners (theo-
retically or numerically, in spectral space or in physical space,etc). In the case of
non-dissipative waves (Dewar et Killworth 1995, Bartello 1995, Farge et Sadourny
1989), all studies find that there is no significant energy transfer between the fast
and the slow components of the flow in the small Rossby number limit. However,
waves can modify the vortical component of the flow and Biihler et McIntyre (1998)
insist on the irreversible modification of potential vorticity (hereafter PV) contours
advection by waves which is “qualitatively different from that expected from a naive
consideration of Stokes drifts alone”. In the case of dissipating or breaking waves,
PV can be created as illustrated in shallow-water flow by Biihler (2000).

The process of filamentation is associated with PV gradient intensification. The
evolution of PV gradient has been examined by Okubo (1970) and Weiss (1991) in a
context where the velocity gradient tensor is considered as slowly variable along the
Lagrangian trajectories, its real eigenvalues corresponding to areas of filamentation.
Because it is simple and based on instantaneous quantities, this criterion is widely
applied to study the process of filamentation. Carton et al. (2002) estimate it from
hydrological data to localize warm and salty filaments near Meddies (Mediterranean
water Eddies). Maassen et al. (2002) estimate it from laboratory data to study
the detachment of viscous boundary layers. It should be pointed out that data
from geophysical or laboratory flows are often available as instantaneous snapshots
and their study requires instantaneous criteria. Herbette et al. (2003) also use the
Okubo-Weiss criterion, but in shallow-water numerical experiments, to identify the

filamentation areas of a surface vortex as it encounters a seamount.

Thus, although it does not consider any time variation of the velocity gradient

tensor, the Okubo-Weiss criterion is largely used even in experiments involving vor-
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tices whose edge is a region where these variations are important as noted by Hua et
Klein (1998) who instead study the eigenvalues of the acceleration gradient tensor
which governs the second order time derivative of the PV gradient. For 2D quasi-
geostrophic flows, the approach of Lapeyre et al. (1999) and Klein et al. (2000)
is based on the investigation of the PV gradient alignment in strain coordinates.
Their criterion is related to the Okubo-Weiss criterion, it is also estimated from ins-
tantaneous quantities but takes furthermore into account the rotation of the strain
principal axes which depends on Lagrangian accelerations, thus on the balance of
forces. This criterion is more appropriate to our study of vortex filamentation than
the Okubo-Weiss one since it is this rotation of the strain axes which is important

on the vortex edge.

Note that this criterion is not only used to study filamentation but also for
perturbation growth on a basic state flow. Indeed the mathematical expressions of
vector stretching dynamics in the evolution equations of PV gradient and velocity
perturbation are similar. Riviére et al. (2003) use the Lapeyre et al. (1999) criterion
in a quasi-geostrophic framework and Straub (2003) tests it in a primitive equations

model where it is estimated from the basic flow which only has a slow component.

The Lapeyre et al. (1999) criterion is more accurate than the Okubo-Weiss one
but is based on restrictive asumptions such as the slowness of the strain axes rotation.
Its advantage is to provide a diagnostic criterion based on instantaneous quantities
since data over a long time can only be available in numerical experiments but not
in geophysical or laboratory datasets. A more complete approach is to consider the
full Lagrangian history on which the process of filamentation depends (cf Haller
(2001) who has developed a Lagrangian version of the Okubo-Weiss criterion to
localize hyperbolic and elliptic structures and the application of the method within
the context of the polar vortex flow by Koh et Legras (2002)).

This paper that aims at analyzing the filamentation process of a vortex in SW
dynamics is organized as follows. In Sec. 2.3.2, the similarities and differences of
this process with or without inertia-gravity (hereafter IG) waves are assessed from
numerical SW experiments. In spite of its limitations, we attempt to use the Lapeyre
et al. (1999) criterion to localize the areas of filament ejection but the presence of
rapid motions causes the criterion to fail. Thus in Sec. 2.3.3, the filamentation process
is diagnosed from the slow component of the flow. Finally, results are summarized

and discussed in Sec. 2.3.4.
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2.3.2 PV gradient growth in shallow-water (SW)

We consider a simplified version of the primitive equations model MICOM (Miami
Isopycnic Coordinate Ocean Model) on an f plane. The vertically discretized equa-
tions in isopycnal coordinates ( Bleck et Boudra 1986) reduce to the SW equations.
In a square doubly periodic domain, we use a reduced gravity configuration without
any diapycnal mixing:

DU otk nw=—g'Vh,
(2.1)
Oh . ((H + hyw) =0,

where u = (u,v) represents the horizontal velocity field, H the layer depth at
rest, h the height fluctuation, % = aQ + u.V the Lagrangian derivative, k the
vertical unitary vector and ¢’ the reduced gravity parameter. For numerical reasons,
isopycnal diffusion of momentum is added to the first equation.

In SW dynamics the key quantity is PV which is a Lagrangian invariant, the PV
anomaly is denoted by g¢.

-2
gq=H (é—:_]}: — %) = —}{I, (2.2)
L+

where ¢ = 0,v — 0,u represents the relative vorticity. Moreover, we will note hereaf-
ter o,, = Oyu— 0,v the normal strain, o, = 0,v+ 0,u the shear strain, 0 = /02 + 02

the strain rate and ¢ = J,u + J,v the divergence.

Criterion of PV gradient growth

The filamentation process is associated with PV gradient intensification and
from the dynamics of PV gradient, different diagnostic criterions can be derived
to study this process. Considering PV conservation along a Lagrangian trajectory,
which reduces to g—g = 0 on the f plane, the evolution equation of ¢ gradient is

obtained :
Dvg _

Dt
where [Vu]* represents the transpose of the velocity gradient tensor.
The approach of Okubo (1970) and Weiss (1991) consists in considering in (2.3)

that — [Vu]" is slowly varying along the Lagrangian trajectories, hence they consider

54 Jo2 — 2
its eigenvalues which are 20 ¢ . Thus for non divergent flows, the physical

[Vu]* V¢ (2.3)

space is divided into rotation dominated areas (|(| > o) and strain dominated areas

(o > |C|) where an exponential growth of PV gradient norm is expected. Note that,
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even for small divergent flows, the widely used Okubo-Weiss quantity is o — (.

For 2D motions, Lapeyre et al. (1999) improve the above criterion by taking
into account the strain variations along the Lagrangian trajectories through the
rotation of its principal axes. This criterion is developed here for SW equations.
As the approach is based on the investigation of the ¢ gradient alignment in strain
coordinates, ¢ gradient and the strain rates are written in terms of magnitude and

angles :

Vg=rp (COS (g + %) ,sin (g + %)) : (0s,0n) = 0 (cos(2¢),sin(2¢)), (2.4)
where the angle ¢ defining the direction of the strain compressional axis, the norm
p of ¢ gradient and the angle ¢ characterizing its position relatively to the compres-
sional axis are illustrated in Fig. 2.3. Dritschel et al. (1991) use the same formalism

to investigate the stability of a vorticity filament under the action of strain.

FIGURE 2.3 — Magnitude p of PV gradient and angles defining the directions of the
strain compressional axis S~ and PV gradient.

Then the vector equation (2.3) is split into two scalar equations, one for p and one

for &,

%g—f = —osin{ — 4, (2.5)
%ﬁ =o(r — cos &), (2.6)

where r compares the strain to an “effective rotation” which is the difference between

the relative vorticity and the rotation rate —2(D¢/Dt) of the strain axes,

¢ +2(D¢/Dt)

g

r . (2.7)
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The SW expression of 2(D¢/Dt), which depends on the spatial derivatives of La-

grangian accelerations, is the following:

9 Do _ os(Dao,,/Dt) — 0,(Dog/Dt)
Di — =

9

T =0 (D) -0 (p) —0o T =0 (D) + 0. (B}) 00
(2.8)
Note that the divergence o, which is zero in the 2D framework of Lapeyre et al.
(1999), is directly involved in the magnitude equation (2.5) and indirectly in the
orientation one (2.6) via the expression of the rotation of the strain principal axes
(2.8). All quantities can be obtained diagnostically at each instant.
Assuming that r is slowly varying along Lagrangian trajectories, equation (2.6)
shows that in the strain dominated regions where |r| < 1, the vorticity gradient lines
up with a specific direction relative to the strain axes such that { = ¢ = — arccos(r);
according to equation (2.5), for small divergent flows, this alignment is associated
with an exponential growth of p. On the contrary, in the “effective rotation” domina-
ted regions where |r| > 1, the vorticity gradient rotates and no exponential growth
of its magnitude is expected, the vorticity gradient dynamics are more precisely in-
vestigated by Klein et al. (2000). Thus  is a criterion, depending on the Lagrangian
accelerations (and therefore on forces) via the rotation rate of the strain principal

axes, to identify areas of PV gradient intensification.

Initialization and experiments

Two numerical experiments (hereafter denoted by 1 and 2) are performed using
the above code at a resolution of 1024x1024, the Coriolis parameter f is equal to
7.1075%571 ¢’ to 5.103m.s72, H to 1000m and the domain size to 768x768km?. The
Rossby deformation radius Ry = +/¢’"H/ f is equal to 32km, it is well resolved since
the grid size A is such that R; ~ 40A.

A gesotrophic vortex alone is initialized in experiment 1 and a geostrophic vortex
and IG waves are initialized in experiment 2 such that the initial PV fields are iden-
tical for both experiments. Specifically, in experiment 2, the initial vortex velocity

and height fields are obtained by PV inversion (see section IIT A) of the following
elliptic distributed profile (Melander et al. 1987, Kimura et Herring 2001) :

q(l) = qo {1 — exp {—C’% exp (—%) H for 0 <1 < Ry,
q(l) =0 for I > Ry,

= VarT by,
g=-310"7%s"1 a=1 b=10 Ry=6R; C =2.5608517.

(2.9)
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Since PV is a non linear quantity, the presence of IG waves in this experiment 2
makes the actual initial PV profil ¢ slightly different from (2.9). In experiment 1,

the initial vortex velocity and height fields are obtained by ¢ inversion.

For both experiments, the height fluctuation A at the vortex center is about
1/3H, the rotation time scale of such vortex is around 4OX277T. In experiment 1, the
Rossby and Froude numbers are respectively equal to 0.25 and 0.15. In experiment
2, the Poincaré waves amplitude is about 1/30H, their wave lengths are 12R and
8R and the two components are out of phase, the Rossby and Froude numbers are
respectively equal to 0.25 and 0.3, specifically the ratio m% is about 0.5.

Filamentation process

In both experiments, the vortex shows some similar behaviors. As studied in 2D
flows by Melander et al. (1987) and Kimura et Herring (2001), the vortex relaxes
towards axisymmetry as the result of filament ejection. Indeed the ellipticity of the
vortex which is initially equal to 0.95 progressively decreases to reach 0.6 after two
vortex rotation time scales. The filamentation process occurs through successive
stages. We will focus hereafter on the first two sheddings of such filaments, the
primary one occurring at the tip of the longest axis of the ellipse after around a
quarter vortex rotation time scale and the secondary one that is more laterally
located occurring after a full vortex rotation time scale.

Whereas the first shedding occurs in the same way and at the same position for
both vortices, for the second one the shape and the localization of PV filaments
are different (cf. boxes of Fig. 2.4). There is a shift in the position of the ejection
points of the secondary filaments in presence of IG waves (the distance between the
primary and secondary ejection points changes by a factor of 1.2 between the two

experiments).

Pursuing further in time the integration of both experiments, we have found that
differences in filamentation were irreversible, as already noted by Biihler et McIn-
tyre (1998). We have used as an index for measuring this difference the quantity
< |g1 — q2| > / < |q1| > where ¢; (respectively ¢2) represents PV anomaly of expe-
riment 1 (respectively 2) and < . > the spatial domain average. The non oscillatory

component of this index indeed increases monotonously (Fig. 2.5(a)).

Although the process of filamentation is altered in presence of IG waves, we would
like to be able to localize theoretically at a given time the areas of filament ejection,
relying on previously established criteria, such as the r criterion. We will use instead

of r, which involves a division by the strain ¢ that can be zero at some points of the
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FIGURE 2.4 — PV anomaly field after a vortex rotation time scale, solid contours
are for experiment 2 and dashed ones for experiment 1. All contours are megative,
contour interval is 6.107%s~1. The scale of the Rossby deformation radius Ry is

given.
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FIGURE 2.5 — (a) Time evolution of < |q1 —qa| > / < |q1| > (b) time evolution of the
ratio between the spatial averages of IG strain and geostrophic strain for experiment
2, the two strains are averaged over a box enclosing 90% of geostrophic strain. Time
15 adimensionalized by the vortex rotation time scale.
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flow, the following 7 quantity :

0_3

P= S =i = % (08 = 1¢0* + 04( Do/ DY) — o (Doy /D)) . (2.10)
Therefore, filaments should be ejected where 7 > 0. 7 is tested for experiment 1
(cf. Appendix), as it proves to be successful in this case, it is also plotted in Fig.
2.6(a) for experiment 2: 7 is obviously no longer relevant. For primitive equations,
the existence of rapid inertia-gravity motions introduces fast time scales in the r
criterion. Indeed, the rotation of the strain axes 2(D¢/Dt), which appears in the
r quantity (2.7) and which depends on the Lagrangian accelerations, takes large
instantaneous values. Herbette et al. (2003) note that the presence of IG waves
in their experiments prevents them from directly using this criterion to study the
filamentation of a vortex that encounters a seamount in a SW context. IG waves have
a significant strain field : Fig. 2.5(b) shows the time evolution of the ratio between
the spatial averages of IG strain and geostrophic strain, the two strains are averaged
over a box enclosing 90% of geostrophic strain for the whole simulation. This figure
illustrates that the IG strain is of the same order as geostrophic strain, while PV
dynamics has a mostly slow component. This suggests that 1G strain should not be
taken into account in the evaluation of r for analyzing PV filamentation, and that
one should filter IG waves before using an appropriate instantaneous r criterion.
The above statements only hold for the special case of the tracer PV and do not

apply for passive tracer fields that are not correlated with the slow velocity field.

2.3.3 Slow motion extraction
Filtering from geostrophic balance

The filtering can be done by PV inversion. A set of diagnostic equations des-
cribing the slow component of the flow is necessary for the inversion. Many papers
deal with this set of diagnostic equations; indeed in addition of the papers discus-
sing PV inversion (Vallis 1996, McIntyre et Norton 1999, Mohebalhojeh 2002), these
equations are involved in balanced models (Warn et al. 1995, Muraki et al. 1999,
Mohebalhojeh et Dritschel 2001) which furthermore use a prognostic equation for

the evolution of the slow component.

A first approximation consists in finding the geostrophic flow, characterized by

a stream function 1, by inverting the ezact SW PV anomaly ¢ (without expanding
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X% 107

FIGURE 2.6 — (a) 7 field (b) ry field after a vortex rotation time scale of experiment
2. For both figures, solid lines are positive contours (2.107* for (a), interval is 1073
for (b)) and dashed lines are negative contours (interval is 2.1072 for (a) and 1073
for (b)), the gray shading corresponds to the PV anomaly field.

it in Rossby number Ro) such that :

2
V2¢0 - f/jvb{o
9B _ (2.11)
gH
The corresponding geostrophic flow is:
up =k A\ Vi o = V1o
(2.12)

hoZ% 5():0

All “slow” quantities are noted with the subscript 0.
To estimate the slow criterion 7, the strain axes rotation related to the above ug field
must be evaluated, according to (2.8) the corresponding Lagrangian accelerations
are required, as ug is O(R0°), the accelerations are O(Ro) :

D()’U,O 611/0

P and yx respectively represent the ageostrophic pressure and the divergent part

of the slow motion ageostrophic velocity (Hua et al. 1998), they are obtained by a
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O(Ro) expansion of Euler equations,

VQP = 2J<U0, Uo),

(9HV? — f2)V?x = V.(flouo). 214

From D 10#0, the rotation rate of the strain axes related to the velocity field ug,
2(Dg¢o/Dt), can be evaluated. Using P and Yy, (2.8) gives for the slow variables,

2DB¢O _ O's()(D()O'no/Dt) — O'no(D()O'so/Dt)
t

o2 ’
D D
9570 = 0y P — 00a P+ 2f00yx . 0 = =200, P + f (9yyX — OuaX) -
(2.15)

Finally, from 2(Dgy¢o/Dt), (o and oy, the strain rate of the ug field, a slow quantity
7o that identifies the areas of filament ejection can be calculated as in (2.7) and
(2.10).

o= Sot 2(Dggo/Dt)

0= o )

g3 (2.16)
ro = f—% (1 —rol) -

Filamentation diagnosed from the slow component

In experiment 2, the slow criterion 7y is calculated and shown in Fig.2.6(b). Both
events of filaments ejection are well identified by areas where ry > 0, even for the
secondary filaments modified by the IG waves.

Another check on the theory is based on the fact that in strain dominated regions
(7 > 0), the exponential growth of |Vq| characterizing filamentation is associated
with an alignment of PV gradient along a specific direction relative to the strain
axes (Lapeyre et al. 1999). This preferential direction can be verified via the statis-
tical study of PV gradient alignment for experiment 2. Therefore, two probability
density functions (PDF) are calculated in strain dominated regions: the first one
concerns the difference between the actual orientation of PV gradient relatively to
the compressional axis associated with the slow velocity field uy and its theoretical
value, — arccos(ry), and the second one concerns the same difference but restricted
to the two boxes of Fig. 2.4. As these PDF, plotted in Fig. 2.7, present an important
peak around zero, there is a clear evidence for the alignment of PV gradient with
the theoretical value in strain dominated regions both in the whole domain and in

the two boxes corresponding to the second filaments shedding.

Fig. 2.6(b) and Fig. 2.7 show that the filtered criterion 7, based on the slow com-
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0.7p

FIGURE 2.7 — PDF of the difference between the actual orientation of PV gradient
relatively to the compressional azxis associated with the filtered velocity field uy and
its theoretical value after a vortex rotation time scale in the whole domain (dashed
line) and in bozes of Fig. 2.4 (solid line). PDF are calculated for experiment 2 where
Iro] < 1 and [VPV| > 10%|VPV|mas-

ponent of the flow proves to be a good tool to study vortex erosion by filamentation
even when PV is only inverted from geostrophic balance. Many more accurate PV
inversion methods than from geostrophic balance exist (Vallis 1996, McIntyre et
Norton 1999, Mohebalhojeh 2002). We have tested higher-order inversion, but since
the theory of gradient alignment in strain coordinates is not exact (Lapeyre et al.
1999)- it neglects in particular the Lagrangian r variations — using more precise
balance equations did not improve our results (not shown).

Therefore, PV gradients appear to be in equilibrium with geostrophic dynamics
and although the process of filamentation is altered by the interaction between the
vortex and IG waves, it can be diagnosed from the modified slow component of the

flow which still captures the required information.

2.3.4 Summary

The purpose of this paper was to study the vortex filamentation process in SW
dynamics. Numerical experiments show that this process can be modified by the
presence of IG waves irreversibly. In presence of rapid motions, the ejection points
of filament are shifted and the SW version of the r criterion (Lapeyre et al. 1999)
cannot any longer locate them. The filamentation process must be analysed from
the slow component of the flow which, despite its alteration by the presence of
IG waves, still captures the required information and we have shown that the r

criterion, estimated from the slow quantities, can be used to identify areas of PV
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filament ejection. These findings are in agreement with the current paradigm that
PV advection is dominated by the slow velocity field.

Results presented in this paper pertaining to the filamentation process and a
slow r criterion have also been studied in other regimes (not shown) of different
Rossby and Froude numbers (from 0.1 to 0.5) by modifying the intensity, shape and
size of the vortex and the intensity and wave-length of inertia-gravity waves. They
seem to be robust even if PV is only inverted from geostrophic balance.

Further work is needed to quantify the modification of the filamentation process
by IG waves. We expect it to depend on the intensity and wave-length of the IG

waves compared to the intensity and size of the vortex.
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Appendix A. Vortex alone experiment

The difference between the Okubo-Weiss and the r criterions is illustrated in ex-
periment 1. For the r criterion, we consider the 7 quantity (2.10) and for consistency,
a modified Okubo-Weiss quantity A = ;—2(1 —|¢|/o) is estimated. Both quantities
should be positive in regions of filament ejection. After a vortex rotation time scale,
Fig. 2.8(a) and 2.8(b) respectively show the A and 7 fields, on both figures the gray
shading corresponds to the PV anomaly field. They illustrate that the Okubo-Weiss
criterion locates filamentation all around the vortex whereas the areas of filament
ejection are better identified by the areas where 7 is positive. This difference is due
to the fact that the Okubo-Weiss criterion neglects the rotation of the strain prin-
cipal axes which is important on the vortex edge and maximal along the ellipse’s

main axes.
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(a) (b)

FIGURE 2.8 — (a) A field (b) T field after a vortex rotation time scale for experiment
1. For both figures, solid lines are positive contours and dashed lines are negative
contours (interval is 1073), the gray shading corresponds to the PV anomaly field.

2.4 Discussion

Rapprochons cette étude de 1’étude bibliographique du chapitre 1 sur la distinc-
tion entre dynamiques lente et rapide et voyons quelles questions se posent alors.
D’une part, dans notre étude, les ondes IG modifient 1égérement le champ de VP
en déplacant les points d’éjection de filaments secondaires, est-il possible de mettre
un nom sur la nature de l'interaction observée? D’autre part, notre revue biblio-
graphique fait part de plusieurs méthodes plus ou moins précises d’extraction de
la composante lente d’un écoulement quelconque, pourquoi n’avoir utilisé que la
méthode assez grossiére consistant & inverser la VP a partir de 1’équilibre géostro-

phique?

2.4.1 Nature de l'interaction

Dans les expériences numériques réalisées jusqu’ici, Iinteraction tourbillon /
ondes IG se traduit par une légére modification du champ de VP dans le sens ou
les points d’éjection des filaments secondaires sont déplacés. A la lecture des articles
présentés aux paragraphes 1.3.1 et 1.3.2 est-il possible de mettre un nom sur la na-

ture de cette interaction?

Tout d’abord excluons 'interaction exposée au paragraphe 1.3.1 ot le tourbillon

interagit avec les ondes qu’il émet. En effet non seulement cette interaction est mi-
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nime mais de plus elle est présente dans nos deux simulations, avec et sans ondes de

Poincaré.

Intéressons nous alors aux interactions exposées au paragraphe 1.3.2; il s’agit
donc de discuter de la nature dissipative ou non de l'interaction entre les ondes de

Poincaré et le tourbillon.

Une interaction non dissipative due aux termes non-linéaires des équations shallow-
water est bien siir possible mais peut on la voir comme une résonance triadique (Bar-
tello 1995) ou encore comme une modification, par les ondes IG, des équations gou-
vernant la dynamique lente (Biihler et McIntyre 1998)? L’interaction par résonance
triadique semble peu probable. En effet, ce processus ne permet la modification d’un
mode lent par un mode rapide que par résonance d’une triade impliquant 2 modes
lents et un mode rapide, or pour satisfaire la condition de résonance selon laquelle
la somme des fréquences des 3 modes impliqués doit étre nulle, cette triade ne peut
étre résonante que dans les régions ot Ro est de l'ordre de 1, rappelons que dans
nos expériences Ro ne dépasse pas 0.25. Penchons nous alors sur ’explication non
dissipative de Biihler et McIntyre (1998) selon laquelle & la fois I’étape pronostique
et I’étape diagnostique d’'un modéle gouvernant 1’évolution de la dynamique lente
sont modifiées par la présence d’ondes IG. Ce principe entrainant une modification
irréversible de ’advection des contours de VP semble attrayant, malheureusement la
rationalisation de ce processus par Biihler et McIntyre (1998) repose sur une sépara-
tion d’échelle entre modes lent et rapide, le premier devant étre de grande échelle par
rapport au second, ce qui n’est pas vérifié dans notre expérience ot les ondes IG et
le tourbillon ont sensiblement la méme échelle spatiale. Toutefois le principe exposé
par Biihler et McIntyre (1998) peut rester pertinent quand les ondes atteignent une

échelle comparable & celle de la dynamique lente.

Examinons maintenant la possibilité d’une interaction de nature dissipative,
comme nous l'avons vu dans le paragraphe 1.3.2, elle peut étre de deux types: soit
il s’agit de la dissipation des ondes IG, par déferlement par exemple, qui entraine
une modification du champ de VP (McIntyre et Norton 1990, Biihler 2000), soit il
s’agit de la dissipation du mode lent qui est modifiée en présence d’ondes IG (Klein
et al. 2003).

D’un co6té, les interactions non linéaires entre les ondes IG présentes dans le domaine
sont susceptibles d’engendrer des ondes de forte amplitude amenant leur déferlement
provoquant ainsi une modification du champ de VP. Une expérience numérique sup-

plémentaire ou seules les ondes de Poincaré sont initialisées a été réalisée afin de voir
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si ce phénomeéne est significatif dans notre cas. Il s’avére que I’anomalie de VP créée
ne dépasse pas quelques milliémes de f, ces quelques milliémes peuvent provenir
d’erreurs numériques ou du déferlement des ondes IG dans des zones trés localisées
comme le laisse penser 'examen du champ de hauteur de la couche. Méme si la
VP créée dans cette expérience semble faible, il est probable que le déferlement des
ondes ait des conséquences plus importantes en présence d’un tourbillon dans le sens
ou il peut non pas créer de la VP mais modifier le transport d’une anomalie de VP
présente par ailleurs.

D’un autre coté, une interaction de nature dissipative dans le sens de Klein et al.
(2003) est-elle envisageable? Rappelons que pour les expériences réalisées jusqu’ici,
la diffusion est paramétrisée par un biharmonique dont le coefficient dépend du
champ de vitesse (cf. annexe B). Méme si ce coefficient ne dépend pas uniquement
de I'énergie cinétique des ondes IG comme dans Klein et al. (2003), celles-ci tendent
aussi & le modifier rendant possible une interaction tourbillon / ondes IG due a la

nature du terme de dissipation.

Finalement, cette discussion montre que plusieurs types d’interaction mode lent
/ mode rapide sont envisageables pour expliquer les différences de filamentation ob-
servées entre les deux simulations. Quels aspects des simulations réalisées jusqu'’ici
font que cette discussion quant & la nature de 'interaction observée soit si éparse?
Dans un premier temps, les ondes de Poincaré initialisées ont non seulement une
structure complexe, bidimensionnelle, avec deux ondes de longueurs d’onde diffé-
rentes superposées, mais de plus elles ne sont que trés faiblement amorties par la
diffusion biharmonique codée dans le modéle, d’ot une prévision de déferlement des
ondes difficile. Par ailleurs, la forme du coefficient de diffusion adoptée dans nos ex-
périences ne permet pas de distinguer une interaction de nature dissipative comme
celle décrite par Klein et al. (2003) d’une interaction non dissipative due aux termes
non-linéaires. Enfin la comparaison des deux simulations aurait été plus rigoureuse
si dans chacune d’entre elles 1’écoulement initial li¢ au tourbillon avait été stricte-
ment le méme. Or superposer initialement un tourbillon et des ondes IG impose un
choix déja discuté dans la rubrique “Initialization and experiments” du paragraphe
2.3.2: il faut choisir entre le méme champ de VP total ou les mémes champs (u, h)
liés au tourbillon. La VP étant une grandeur de dynamique lente nous avons opté
pour un méme champ de VP total dans chacune des expériences, par conséquent les

écoulements géostrophiques d’initialisation du tourbillon sont 1égérement différents.
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2.4.2 Extraction d’un mode lent quasi-géostrophique

Dans un modéle shallow-water, I’évaluation du critére r» permettant de localiser
les zones d’¢jection de filaments de vorticité potentielle est basée sur I'extraction
de la partie lente de I’écoulement. Comme les parties lente et rapide ne sont pas
exactement découplées, cette extraction ne peut étre qu’approximative. Est-ce alors
légitime de penser que le critére sera d’autant plus performant que la méthode d’ex-
traction de la partie lente sera précise? Nous nous proposons ici d’isoler le mode
lent par inversion de la VP non plus a partir de 1’équilibre géostrophique mais a
partir d’équations diagnostiques en O(Ro) . Rappelons que le calcul de r nécessite
les accélérations liées au mode lent extrait, ces accélérations impliqueront alors des
termes d’ordre O(Ro?), on note 7 le critére issu d’une telle inversion, le calcul de
r1 est détaillé en annexe C. 1l est testé sur la méme expérience numérique, au méme

instant, que le critére ry dans le paragraphe 2.3.

Pourquoi r; n’est-il pas plus précis que 7¢?

La comparaison de ces 2 critéres est basée sur la PDF de I’écart entre les orienta-
tions théorique et réelle du gradient de VP dans les zones ot la déformation I’emporte
sur la rotation effective (|ro|,|r1|<1), zones correspondant aux zones d’éjection de
filaments. Pour chacun des critéres, une premiére PDF est calculée sur ’ensemble
des zones d’éjection et une seconde sur les zones d’éjection secondaire. Le critére
est d’autant plus précis que le pic autour de zéro que présente la PDF est impor-
tant. La figure 2.9 montre que 'orientation théorique du gradient de VP donnée par
le critére r, est aussi précise (voire trés légérement plus précise) que celle donnée
par rg, ceci aussi bien dans I'’ensemble des zones d’éjection qu'uniquement dans les
zones d’éjection secondaire. La légére amélioration que laisse entrevoir la figure 2.9
(les courbes rouges sont légérement plus pointues que les courbes noires) n’est en

fait pas robuste d’un pas de temps & un autre, d’'une expérience a une autre.

En fait I’étude statistique de l'alignement du gradient de VP n’implique pas
seulement la précision de la méthode de filtrage des ondes de gravité mais également
les hypothéses faites lors de la théorie d’alignement des gradients. Dans le but de
tester la précision de la méthode de filtrage une expérience supplémentaire, notée
1bis, a été réalisée avec un tourbillon seul. Pour cette expérience, les champs initiaux
de vitesse et de fluctuations de hauteur sont obtenus par inversion du méme profil de
VP que 'expérience 1, non plus & partir de 1’équilibre géostrophique, mais avec une
précision d’ordre O(Ro) , ie & partir des équations diagnostiques (C.10) et (C.11).
Puis pour chacune des expériences 1 et 1bis, la composante lente de 1’écoulement

est calculée par inversion de la VP soit a partir de ’équilibre géostrophique pour
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0.8

FIGURE 2.9 — PDF de l’écart entre les orientations théorique et réelle du gradient
de VP, courbes rouges : selon critére r1, courbes noires : selon critére rg, traits poin-
tillés : ensemble des zones d’€jection de filaments, trait plein : zones d’éjection secon-
daire de filaments. Les PDF sont calculées pour ’expérience impliquant le tourbillon
et des ondes de Poincaré, apres une période de retournement du tourbillon, dans les
zones ot |ry|, |ro| <1 et |[VPV| dépasse 10%|V PV | naa

I'expérience 1 soit avec une précision d’ordre O(Ro) pour lexpérience 1bis. Par
conséquent, la composante rapide de 1’écoulement, pour chaque expérience, est la
différence entre I’écoulement réel issu du modéle shallow-water et la composante lente
obtenue par inversion de la VP. La méthode d’inversion utilisée sera d’autant plus
précise que la composante rapide est faible. La figure 2.10 présente, pour chacune
des expériences 1 et 1bis, I’évolution temporelle des amplitudes, moyennées sur le
domaine, de la vitesse et de la fluctuation de hauteur de la composante rapide. Cette
figure montre que la composante lente est bien mieux décrite par le jeu d’équations
diagnostiques de précision O(Ro) (équations (C.10) et (C.11)) que par la géostrophie.
Ceci suggére que le fait que r ne soit pas plus précis que ry n’est pas di 4 un manque
de précision de la méthode de filtrage d’ordre O(Ro) .

La non-amélioration du critére ry par le critére r; est donc due aux hypothéses
faites lors de la théorie d’alignement des gradients de VP. En effet, cette théorie
n’est pas exacte, elle néglige notamment les variations de r bien qu’elles comportent
des termes en O(Ro) . Il n’est donc pas cohérent de prendre d’un coté en compte des
termes en O(Ro?) dans les accélérations Lagrangiennes et de négliger d'un autre coté
des termes en O(Ro) dans les variations de 7. Nous en déduisons que la localisation
des zones d’éjection de filaments est plus contrainte par les hypothéses intrinséques
a la théorie d’alignement des gradients que par la précision de la composante lente

de 'écoulement.
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FIGURE 2.10 — FEwvolution de la composante rapide (a) de la vitesse et (b) de la
fluctuation de hauteur, moyennée sur le domaine. Traits pointillés : expérience 1 ot
la VP est inversée a partir de I’équilibre géostrophique. Trait plein : expérience 1bis ot
la VP est inversée avec une précision d’ordre O(Ro) . La moyenne de la composante
rapide de la vitesse (resp. de la fluctuation de hauteur) est adimensionnalisée par
la moyenne de la vitesse (resp. de la fluctuation de hauteur) totale et le temps est
adimensionnalisé par le temps de retournement du tourbillon.

2.5 Conclusion

Le but de ce chapitre a essentiellement été d’étudier, dans un modéle shallow-
water, le processus de filamentation des tourbillons et d’examiner comment les ondes
IG en affectent ’étude diagnostique. Les expériences numériques ont montré que ce
processus pouvait étre modifié de maniére irréversible par les ondes IG, les points
d’éjection de filaments sont déplacés et la version shallow-water du critére r (La-
peyre et al. 1999) n’est plus & méme de les localiser. Le processus de filamentation
doit étre analysé a partir de la composante lente de 1’écoulement qui, malgré sa
modification par les ondes IG, contient I'information nécessaire. Nous avons montré
que le critére r, estimé a partir de cette composante, pouvait alors étre utilisé pour

localiser les zones d’éjection de filaments.

La configuration utilisée pour ces simulations ne nous permet pas d’étudier plus
largement 'interaction dynamique tourbillonnaire / ondes IG observée, notamment
d’en déterminer sa nature. Le chapitre suivant est lui consacré a cette interac-
tion. Dans une configuration différente ol les mécanismes d’interaction possibles
sont moins nombreux, les simulations visent & mettre en évidence une modification,
par les ondes IG, des processus d’interaction entre tourbillons engendrant des états

d’équilibre différents en présence ou non d’ondes.
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Chapitre 3

Influence des ondes d’inertie-gravité

sur la dynamique des tripoles

3.1 Introduction

Dans ce chapitre, nous nous proposons d’étudier l'influence des ondes IG sur
la dynamique des tripoles. Pourquoi considérer des tripdles et ne pas continuer a
étudier la filamentation de tourbillons monopobles elliptiques? En fait I’étude du
chapitre précédent a montré que méme si la dynamique de filamentation pouvait étre
légérement modifiée par la présence d’ondes IG, la structure globale du tourbillon
restait inchangée. En revanche, si les ondes IG doivent influencer la dynamique
tourbillonnaire, les résultats de Farge et Sadourny (1989) laissent & penser que la
dynamique d’interaction entre tourbillons, moins robuste que la dynamique d’un
tourbillon isolé, devrait étre affectée de maniére plus spectaculaire. En effet, les
cascades du mode lent, gérées par les interactions entre tourbillons, sont d’aprés
Farge et Sadourny (1989) modifiées par les ondes IG, cette modification devrait donc
se traduire dans I’espace physique par une modification des processus d’interaction
entre tourbillons. Nous considérons alors les tripoles ot un tourbillon principal (le
noyau) interagit avec deux tourbillons plus faibles (les satellites) comme exemples
de tourbillons interagissant entre eux. Ce type de structure n’a pas seulement un
intérét académique, il est observé aussi bien dans ’atmosphére que dans 1’océan.
En effet d’un coté Hsu et Plumb (2000) observent, au niveau de la tropopause, la
formation d’une telle structure & partir de la distorsion de ’anticyclone tibétain de
mousson. D’un autre coté, la figure 3.1 montre le tripole observé en 1990 par Pingree
et Le Cann (1992) dans le Golfe de Gascogne, le tripole se détache ici du courant de
pente lors de son changement de direction. Ce type de structures multipolaires a déja

été étudié a la fois numériquement et & partir d’expériences en cuve tournante. Dans
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les deux cas le tripdle émerge par instabilité barotrope d’un vortex axisymétrique
avec une couronne de vorticité de signe opposé, puis la stabilité de ce tripdle dépend

de I'influence des termes non linéaires.

FIGURE 3.1 — Image infrarouge (4 Janvier 1990) illustrant une structure tripo-
laire dans le Golfe de Gascogne au niveau du Cap Ferret, figure issue de Pingree
et Le Cann (1992).

3.1.1 Etudes en laboratoire

Van Heijst et al. (1991) furent les premiers & mettre en évidence la formation
d’un tripole & partir d’expériences en laboratoire, les différentes étapes de cette for-
mation sont représentées en figure 3.2. Leur tourbillon initial a un coeur cyclonique
(vorticité relative positive) et une couronne anticyclonique (vorticité relative néga-
tive), lors de la formation du tripole, la vorticité est redistribuée telle que la vorticité
négative se retrouve dans les satellites et la vorticité positive dans le noyau. L’étude
des propriétés du tripdle montre que cette structure est caractérisée par une distri-
bution continue de vorticité. Toutefois sa rotation d’ensemble est bien estimée par
un modéle de tripole constitué de trois points vortex.

Van Heijst et al. (1991) mettent également en évidence la déstabilisation d'un tri-
pole: le noyau cyclonique se brise en deux et forme avec les deux satellites deux
dipodles. La figure 3.3 illustre la formation de tels dipdles. La différence entre cette
expérience et 'expérience précédente ot le tripdle était stable est liée & un “rapport
de force” noyau / satellites différent, les satellites sont plus intenses en amplitude
de vorticité relative par rapport au noyau dans le cas d'un tripdle instable que dans

le cas d’un tripole stable.
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FI1GURE 3.2 — Vues de dessus illustrant la formation d’un tripdle a partir d’un tour-
billon cyclonique instable. (a)t = 1.25T, (b)2.34T, (c)A.2T, (d)5.2T, (e)5.9T et
(f)7.0T, avec T = 8.4s la période de rotation de la cuve tournante, la hauteur d’eau

moyenne est de 18.2cm et le diameétre du tourbillon initial est de 20cm. Cette figure
est issue de Van Heijst et al.(1991)

Notons par ailleurs que dans des régimes ou le nombre de Rossby est grand (de
l'ordre de 1), Kloosterziel et Van Heijst (1991) remarquent dans leurs expériences
qu’alors qu’un cyclone se stabilise souvent en tripole, un anticyclone se scinde rapi-
dement en deux dipoles sans passer par la phase tripole. Kloosterziel et Van Heijst
(1991) estiment que I'instabilité centrifuge dans un référentiel tournant est a I’origine
de cette dissymétrie anticyclone/cyclone. En effet selon le critére de Rayleigh étendu
a un tel référentiel, le tourbillon sera stable si le produit de la vorticité absolue par
la vitesse absolue est partout positif, la dépendance de ce critére en la vitesse de
rotation du référentiel fait que cyclones et anticyclones se comportent différemment.
Il en ressort que le nombre de Rossby critique pour que l'instabilité centrifuge se
développe est plus faible pour un anticyclone que pour un cyclone. Ce type d’asy-
métrie cyclone/anticyclone n’est pertinente que pour des nombres de Rossby élevés,

ce qui ne sera pas le cas de nos simulations numériques.
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FIGURE 3.3 — Photographies des lignes de courant illustrant la formation de dipdles
a partir d’un tripdle de noyau cyclonique instable. (a)t = 2.7T, (b)3.3T et (c)3.9T
et (d)A.5T avec T = 6.4s la période de rotation de la cuve tournante, la hauteur
d’eau moyenne est de 17.6cm et le diamétre du tourbillon initial est de 20cm. Cette
figure est issue de Van Heijst et al.(1991)

3.1.2 Etudes numeériques

Dans un écoulement bidimensionnel barotrope incompressible, Carton et Legras
(1994) étudient la formation de tripoles & partir de monopdles dont la vorticité de la
couronne est de signe opposé a celle du noyau. Le profil initial de vorticité de leurs

simulations est le suivant :

{ () =6(1-5 (%)) e (-(5)) (3.1)
2 =22+ 2

La stabilité de ce profil dépend du parameétre o. Au dela d’une valeur critique de «,
le monopole est linéairement instable, cette valeur critique est estimée numérique-
ment mais est bien approximée théoriquement quand le profil (3.1) est simplifié en
un patch de vorticité entouré d’une couronne uniforme. Aprés une croissance linéaire
initiale, la perturbation est amplifiée non-linéairement, au cours de cette phase, le
noyau s’allonge, deux satellites se forment par enroulement de la vorticité issue de
la couronne autour des deux centres formés lors de I'instabilité linéaire. Les satel-

lites exercent alors une déformation sur le noyau qui fait qu’il existe une seconde
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valeur critique de o au dela de laquelle les satellites sont suffisamment intenses pour
briser le noyau en deux et former deux dipoles qui s’éloignent 'un de I'autre. Cette
deuxiéme valeur critique de « est bien approchée analytiquement par un modéle de
tripole simplifié ol le noyau est représenté par une ellipse uniforme de vorticité et

les satellites par deux points vortex.

Klein et al. (2003) étudient 'influence des ondes quasi-inertielles (NIO) sur la
transition tripole / dipoles de la structure initialement définie par (3.1). Leur mo-
déle est constitué de deux équations: la premiére est celle de la dynamique quasi-
géostrophique et la seconde modélise I’évolution des NIO dans un écoulement géo-
strophique (Young et Ben Jelloul 1997), le couplage se fait via le coefficient de
diffusion de I'équation quasi-géostrophique, proportionnel & I’énergie cinétique des
NIO lorsque est prise en compte leur rétroaction sur ’écoulement, lent et homogéne
sinon. Or les NIO sont piégées par les anticyclones et expulsées par les cyclones,
d’ou une diffusion quasi-géostrophique plus forte au niveau des anticyclones que des
cyclones en présence de NIO. Les poles anticycloniques (resp. cycloniques) d’un tri-
pole deviennent alors plus faibles (resp. forts) quand la rétroaction des NIO est prise
en compte modifiant ainsi le “rapport de force” entre le noyau et ses satellites qui
tendent a le déformer. Les NIO ont alors tendance & déstabiliser les tripoles dont le
noyau est anticyclonique et a stabiliser ceux dont le noyau est cyclonique. La figure
3.4, issue de Klein et al. (2003), illustre cet effet. Cette figure montre également que,
pour une diffusion homogene, la valeur critique de « de bifurcation tripole / dipoles

est une fonction croissante de la diffusion.

L’objectif de notre étude est d’évaluer 'impact d’ondes IG sur la transition tri-
pole / dipdles d’une telle structure dans un modeéle aux équations primitives, sans

paramétrisation spécifique aux ondes IG.

3.2 Configuration des simulations numériques

Dans un domaine double périodique de largeur zonale L, et de longueur méri-
dienne L,,, nous garderons une configuration gravité réduite 1 couche 1/2 sur le plan
f du code MICOM décrit en annexe B. On rappelle ici, en présence de dissipation

et de forgage, la forme générale des équations d’évolution de la vitesse u = (u,v) et
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FIGURE 3.4 — Carte des états stationnaires dans le plan “a-K” ou le noyau est
anticyclonique (a) cyclonique (b). Les ronds représentent les dipoles et les triangles
les tripoles. Les symboles noirs sont pour les simulations a diffusion homogene K
et les symboles blancs sont pour une diffusion hétérogene spatialement de moyenne
égale a K. Cette figure est issue de Klein et. al (2003)

de la fluctuation de hauteur h résolues par le modéle:

Du , 3 3
Dt +feANu=—¢Vh+ R —u)+ 0, (V@xu) + 0, (Vay'u,)
(3.2)

oh
o = V-((H +h)u) = R(hrey — h)

Au cours de cette étude, trois types de simulations sont réalisés :

— Dans les simulations notées A, les tourbillons initialisés évoluent sans source

externe d’ondes IG.

— Dans les simulations notées B, ils évoluent en présence d’une onde IG mono-

chromatique forcée.

— Dans les simulations notées C, ils évoluent en présence d’une onde purement

inertielle initialisée.

Des simulations A, B et C initialisées avec le méme champ de VP seront comparées

entre elles.
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3.2.1 Terme de diffusion

On rappelle que dans MICOM, de maniére générale, le coefficient de viscosité v
s’écrit :
v =1y + max (C’Quick|u|Ax3, C’Smagan4) (3.3)

ol o est le taux de déformation. Dans le chapitre précédent, sa partie homogéne v
a été prise nulle alors que les coefficients Cguicr €t Cgmag Ont été pris strictement
positifs. Dans ce chapitre, afin d’éviter toute interaction tourbillon/ondes IG due a
la modification de v en présence d’ondes, nous adopterons un coefficient de viscosité

homogeéne constant : vy > 0 et Cguick = Csmag = 0.

3.2.2 Terme de rappel

Dans les simulations A et C aucun forcage n’est réalisé, le terme de rappel R
est donc uniformément nul. Pour les simulations B, le domaine est divisé en trois
zones de méme largeur zonale L, et de méme longueur méridienne [: la zone Nord
correspond a la zone de forgcage de l'onde IG, la zone Sud correspond a une zone
éponge et la zone intermédiaire ot 1’écoulement se fait librement correspond a la

zone tourbillonnaire.

Coefficient de rappel pour les simulations B

Pour les simulations B ol une onde IG est forcée, le coefficient R de rappel, cor-
respondant a I'inverse d’un temps, est nul dans la zone intermédiaire et strictement
positif dans les zones éponge et de forcage. Il est choisi indépendant de la longitude

x, sa forme est illustrée en figure 3.5.

Champs de rappel pour les simulations B

Dans la zone éponge, les champs u,.s et h,.; vers lesquels w et h sont rappelés sont
nuls. Dans la zone de forgage, ces champs correspondent & un mode libre IG des
équations shallow-water linéarisées, indépendant de la longitude x et se propageant

du Nord vers le Sud, ils sont donc solutions du systéme suivant :

8,571, — fU =0
o+ fu=—g'0,h (3.4)
3th + HayU =0

Deux paramétres les caractérisent : leur amplitude hy et leur longueur d’onde A,
leur nombre d’onde est noté k = 27/, dans la zone de forgage, les vitesses u, v et

la fluctuation de hauteur h seront alors rappelées vers les expressions analytiques
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F1GURE 3.5 — Coefficient R de rappel pour les simulations B ot une onde IG est
forcée.

suivantes :
hyer = ho cos(ky + wt)
h
Upef = —% sin(ky + wt) (3.5)
Upef = —% cos(ky + wt)

ol la fréquence w de 'onde est liée & son nombre d’onde k par la relation de disper-

sion w? = f? + g’ Hk?, sa période est notée T = 27 /w.

Exemple d’onde IG forcée

Nous illustrons ici la méthode de forcage d’une onde IG en réalisant une simulation
numérique ou seule une onde est forcée, les champs u et h sont initialisés a zéro.
La résolution est de 200x1050 pour un pas de grille Ax de 2km et un pas de temps
de 250s. Les valeurs des différents paramétres sont les méme que pour les autres

simulations de ce chapitre, elles sont récapitulées dans le tableau 3.1.

Dans cet exemple une onde de longueur d’onde 500km (ce qui lui confére une pé-
riode T de 23h) et d’amplitude 25m est forcée. Le profil méridien des champs (u, h)
sur tout le domaine est représenté en figure 3.6 illustrant notamment le déphasage
existant entre u, v et h.

Les termes de rappel introduits dans les équations du mouvement (3.2) font que
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FIGURE 3.6 — Représentation des vitesses u, v et de la fluctuation de hauteur h
dans une simulation ou seule une onde IG est forcée, sur cet exemple, hg = 25m et
\ = 500km, u et v sont adimensionnalisées par 0.3ms~' et h par 50m.

de la VP est créée dans les zones éponge et de forgcage. A cette VP est associé un
écoulement lent qui ne doit pas “empiéter” sur la zone intermédiaire pour ne pas mo-
difier la dynamique tourbillonnaire. C’est pourquoi nous estimons ici ’écoulement
lent engendré par le forgage en inversant la VP qu’il crée a partir de I’équilibre géo-
strophique & un instant ot 'anomalie de VP est particuliérement forte (maximum de
I'ordre de 2.107%s71). Le forcage étant unidimensionnel, I’écoulement géostrophique
créé est aussi, la figure 3.7 représente alors les profils méridiens de la vitesse zonale
et de la fluctuation de hauteur géostrophiques u, et h, (le forcage étant indépen-
dant de la longitude x, il en est de méme de la fonction de courant géostrophique
d’olt une vitesse méridienne géostrophique v, nulle). On remarque sur cette figure
qu’effectivement un écoulement géostrophique apparait dans les zones éponge et de
forcage mais qu’il “n’empiéte pas” sur la zone intermédiaire ot se tiendra la dyna-

mique tourbillonnaire.

3.2.3 Initialisation et forcage

Toutes les simulations sont réalisées dans un domaine rectangulaire de résolution

200x1050, les valeurs des différents parameétres sont présentées dans le tableau 3.1,
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FIGURE 3.7 — Vitesse et fluctuation de hauteur géostrophiques liées a la VP créée par
le forcage d’une onde IG de longueur d’onde A = 500km et d’amplitude hy = 25m
apres 20 jours de forcage. La vitesse u, est en m.s™' et la hauteur hy en m.

le pas de grille de 2km résout bien le rayon de déformation de 32km. De plus, pour
les simulations de type B, le temps de rappel 7y dans les zones éponge et de forcage

est égal a 3h.

Dans chaque simulation, un tourbillon axisymétrique géostrophique est initialisé

au centre du domaine, son profil d’anomalie de VP, ¢ = correspond au

1+h/H"
profil de vorticité relative de Carton et Legras (1994) :

{ 1) = (1-5 (%)) e (- (5)) (36)

z=V12+y% 2 =50km~15R, qy=+14x107s1==+f/5

Comme dans le cas bidimensionnel, deux valeurs critiques de « existent, au dela
de la premiére le tourbillon axisymétrique est instable, il se forme alors un tripole,
puis au dela de la deuxiéme ce tripole est instable, le noyau se brise en deux pour
former avec les deux satellites deux dipoles. Pour chacun des tourbillons nous ferons
varier o autour de sa deuxiéme valeur critique c’est & dire autour de la bifurcation
tripole / dipoles soit pour le cyclone (gy = f/5) autour de 3.24 et pour I’anticyclone
(g0 = —f/5) autour de 3.73. Notons que ces valeurs de a sont liées au coefficient

de diffusion choisi puisque, comme dans le cadre quasi-géostrophique de Klein et al.
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(2003), les valeurs critiques de « en sont des fonctions croissantes. Quelques simula-
tions supplémentaires réalisées dans le cas anticyclonique avec des valeurs différentes
de vy ont montré cette dépendance dans le cadre shallow-water, cette valeur critique
de a passe en effet de 3.73 pour vy = 4.10%m*s™! & 3.745 puis 3.78 pour 1, = 8.10°

puis 1.6.105m*s 1.

Dans les simulations de type C, a ’écoulement géostrophique initial est ajoutée
une onde purement inertielle notée “onde C”. L’onde inertielle est un cas limite
des modes libres IG des équations shallow-water linéarisées dans le sens ot elle est
spatialement homogeéne, ce qui correspond a une onde IG de longueur d’onde infinie

(ou de nombre d’onde nul). Elle est donc solution de:

ou— fo=0 u = ug cos( ft)
v+ fu=0 = v = —ugsin(ft) (3.7)

Pour initialiser une telle onde, il suffit donc d’initialiser une vitesse uniforme et une
dénivellation de hauteur nulle, ce qui ne modifie pas le profil d’anomalie de VP. Dans
les simulations de type C, au champ de vitesse géostrophique initial est alors ajoutée

1

une vitesse zonale u uniforme d’intensité 0.15m.s™", ce qui correspond & I’échelle de

vitesse du tourbillon.

Dans les simulations de type B, une des deux ondes IG (3.5) suivantes est for-
cée. L’onde B1 a une période de 12h (soit une longueur d’onde A de 110km) et une
amplitude de 25m, ce qui lui confére une énergie cinétique moyenne environ 10 fois
inférieure a celle du tourbillon. L’onde B2 a une période de 23h (soit A = 500km) et
une amplitude de 25m, ce qui lui confére une énergie cinétique moyenne du méme

ordre de grandeur que celle du tourbillon et de I'onde C.

Notons que pour une initialisation (3.6) ot gy = f/5 (resp. —f/5) 'on parle de
cyclone (resp. anticyclone) en cohérence avec le sens de rotation de la structure,
le noyau est alors cyclonique (resp. anticyclonique) et ses satellites anticycloniques

(resp. cycloniques).

Les caractéristiques des simulations A, B1, B2 et C sont récapitulées dans le
tableau 3.2. Dans toutes les simulations, les nombres de Rossby (Ro = U/fL) et
Froude (Fr = U/cy) sont de I'ordre de 0.07 et le nombre de Reynolds (Re = UL3? /1)

de I'ordre de 10°. Les échelles de vitesse et de longueur U et L utilisées pour le calcul
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de ces nombres sans dimension correspondent au maximum de vitesse du tourbillon

initial (U = 0.15m.s™!) et au rayon correspondant & ce maximum (L = 30km).

H g/ Vo CQuick C’Smag
7.107°s~1 | 1000m | 5.102m.s72 | 4.10m*s! 0 0
Co Rd Lx Ly
2.2m.s~1 | 31.6km | 200km | 2100km

TABLEAU 3.1 — Valeurs des différents parametres des simulations A, B et C

Simulation | Initialisation Forgage Période T de ’onde (Ec)
(A) de ’onde
A tourbillon seul aucun aucune onde 0
B1 tourbillon seul onde 12h 1073m?s
d’inertie-gravité (110km)
B2 tourbillon seul onde 23h 1072m?s
d’inertie-gravité (500km)
C tourbillon et aucun 21/ f = 25h 1072m?s™2
et onde inertielle (00)

TABLEAU 3.2 — Caractéristiques des simulations A, B1, B2 et C.

3.3 Reésultats

Le but de ce paragraphe est d’évaluer I'impact des ondes B1, B2 et C sur la
stabilité du tripdle né de l'instabilité linéaire du profil d’anomalie de VP (3.6). Les
états d’équilibre (tripole ou dipoles) observés dans les différentes simulations, ot
varient le paramétre « et 'onde IG interagissant avec les tourbillons, sont récapitulés

sur la figure 3.8.

Tout d’abord, cette figure montre que les ondes IG ont systématiquement un effet
stabilisateur sur le tripole puisqu’en leur présence la valeur critique de « correspon-
dant a la bifurcation tripole / dipoles est toujours supérieure a celle sans ondes. Afin
d’illustrer cette différence, sont représentées sur la figure 3.9 les évolutions, seul et
en présence de 'onde B2 forcée, du méme anticyclone dont « est intermédiaire entre
les valeurs critiques sans ondes et en présence de 'onde B2 (ces simulations sont en-

cadrées sur la figure 3.8). La figure 3.9 montre que I’évolution vers I'état de tripole
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Simulation Cyclones Anticyclones
A T TDooo[pjoppbDD T TDoo[plppbopbpDD
(sans onde)
Bl TTTDobbpoDDDDDD TTTDobobbobDDDD
B2 TTTTTTTTTTDD TTTTTTTDDDDD
C TTTTTTTDDDDD TTTTTTTTTDDD
} 1 } - A= - } 1 —
3.24 3.245 3.25 3.73 3.735 3.74 a

F1GURE 3.8 — Carte des états d’équilibre dans le plan “a-onde”, T correspond a un
état tripolaire et D dipolaire, pour chaque série les grands T et D bleus font ressortir
la bifurcation entre les états tripolaires et dipolaires. Les simulations encadrées seront
étudiées plus précisément ultérieurement.

est similaire sans ondes et en présence d’ondes mais ensuite, alors que sans ondes le
tripole se déstabilise en deux dipdles, en leur présence le noyau se réaxisymmeétrise

aprés avoir connu une phase d’élongation.

De plus, la figure 3.8 montre qu’aussi bien pour les cyclones que pour les anti-
cyclones 'onde B2 a un effet stabilisateur plus fort que ’onde B1. En effet, pour le
cyclone (resp. 'anticyclone) la différence de « critique entre les cas avec ondes et
sans ondes est 9 fois (resp. 6 fois) plus grande lors d’une interaction avec I'onde B2
qu’avec 'onde B1. Est-ce di a la différence de longueur d’onde et/ou a la différence
énergétique des ondes Bl et B27 Le forgage par une troisiéme onde, B3 de méme
longueur d’onde que 'onde B2 et de méme énergie cinétique moyenne que l'onde
B1, a montré que cette onde avait le méme effet stabilisateur que I'onde B1. L’effet
stabilisateur d’une onde forcée semble donc plutot lié a son énergie qu’a sa longueur
d’onde. L’onde C, de méme énergie que 'onde B2, a elle un effet stabilisateur moins
fort que I'onde B2 pour les cyclones et plus fort pour les anticyclones. Nous tenterons

d’expliquer cette différence dans le paragraphe suivant.
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FIGURE 3.9 — Evolution du méme tourbillon anticyclonique initial (o = 3.731) seul
(ligne supérieure) et en présence de l’onde B2 forcée (ligne inférieure). Le tourbillon
est repéré par son anomalie de VP, le temps est en jours. L’échelle du rayon de
déformation Ry est donnée.
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3.4 Interprétation

Dans ce paragraphe nous tentons d’interpréter les résultats présentés ci-dessus.
Remarquons tout d’abord que les ondes IG ont un effet de stabilisation du tripole
relativement faible puisque qu’elles n’augmentent la valeur critique de o que de
quelques milliémes par rapport a sa valeur en ’absence d’ondes. Les processus phy-
siques entrant en jeu sont donc de petite amplitude d’ott une certaine difficulté a
dégager clairement un mécanisme. De plus cette difficulté est accrue par la com-
plexité du processus d’interaction qui peut faire intervenir plusieurs mécanismes. A
partir des simulations encadrées sur la figure 3.8, nous avons exploré quelques pistes
que nous exposons ici. Dans ces simulations 1’anticyclone (o = 3.731) et le cyclone
(v = 3.246) évoluent soit seuls (expérience A), soit en présence de l'onde forcée
B2 ou de l'onde initialisée C. Ces valeurs de « correspondent a des situations ol
dans I'expérience A le tripole est déstabilisé et évolue vers deux dipoles alors qu’en

présence de 'onde B2 ou C il est stable.

Tout d’abord nous avons cherché a déterminer la date de bifurcation, date a
partir de laquelle le tripole de 'expérience A ne se comporte qualitativement plus
de la méme fagon que celui de I'expérience B2 ou C. Puis nous nous sommes penchés
sur les processus, se déroulant avant cette date, susceptibles d’amener les différences
de comportement observées sur la figure 3.8. Nous avons alors examiné comment les
ondes se propageaient dans le champ de VP lié¢ aux tourbillons et quelles étaient les
conséquences de cette propagation sur les mécanismes de rétroaction des ondes sur
les tourbillons. Nous avons envisagé deux mécanismes: d'une part les ondes peuvent
rendre les processus de déformation moins efficaces, d’autre part elles peuvent mo-

difier les processus de diffusion.

3.4.1 Détermination de la date de bifurcation

Afin de déterminer la date de bifurcation, nous mettons en paralléle deux graphes:

— la figure 3.10 représente, pour chacune des expériences, I’évolution temporelle
de la moyenne spatiale de |V¢|*(A) —|V¢|?(B2, C) sur 'ensemble des nombres
d’onde ou restreint aux “grandes” ou “petites” échelles. Le nombre d’onde limite
entre “grandes” et “petites” échelles a été choisi comme 2 fois le barycentre en

nombre d’onde du champ de gradient de VP :
> kIVal’

klim =2 X ki/\
> 1Vl
k

(3.8)
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ol @ représente la transformée de Fourier spatiale de Vq. kj;,, a été estimé

dans nos simulations a 5.10~*m .

— la figure 3.11 représente, pour chacune des expériences, I’évolution temporelle
du critére r (Lapeyre et al. 1999) au centre du noyau. Nous le définissons

ici comme le rapport de la déformation sur la valeur absolue de la rotation
U v

w + 24]

de I’écoulement (cf. chapitre 2). Il prend des valeurs supérieures a 1 quand la

effective (r = ) et nous le calculons a partir de la composante lente

déformation domine et inférieures & 1 quand la rotation domine. Le noyau se

brise donc d’autant plus facilement que r est grand.

Au jour 100 pour le cyclone et 90 pour I'anticyclone, les courbes en trait plein de
la figure 3.10 présentent une rupture de pente importante signifiant que la moyenne
spatiale de |Vq|? dans les expériences B2 et C s’écarte nettement de sa valeur dans
Iexpérience A. Notons de plus que cet écart est systématiquement dii aux gradients
de grande échelle, il n’est donc pas 1ié & un processus de diffusion mais & un processus
mécanique de déformation plus fort dans I'expérience A que dans les expériences
B2 et C. Au méme instant, la figure 3.11 montre que le critére r, au milieu du
noyau, prend des valeurs nettement supérieures dans I’expérience A que dans les
expériences B2 et C. Cette coincidence temporelle laisse penser que ce processus
mécanique de déformation correspond & un pincement du noyau en son centre plus
fort dans ’expérience A que dans les expériences B2 et C, associé a une valeur du

critére r plus forte.

Cette date correspond au moment ot alors que dans l'expérience A le noyau
est irrémédiablement pincé pour finir par se briser, dans les expériences B2 et C le

noyau aprés avoir été pincé va commencer a se reformer.

Afin de juger du caractére ponctuel ou non de l'effet des ondes IG, les expé-
riences supplémentaires suivantes ol ’arrivée des ondes est retardée ont été menées.
Dans les cas cyclonique (o = 3.246) et anticyclonique (o = 3.731), 'onde B2 a été
forcée ou l'onde inertielle C a été introduite successivement 10,5, 10 et 9,5 jours
avant la date de bifurcation. Il s’avére que le tripole n’est stabilisé dans aucune de
ces simulations. L’effet d’une onde IG n’est donc pas ponctuel, il ne lui suffit pas
d’étre présente au moment de la bifurcation pour avoir un effet stabilisateur sur le
tripole, mais elle doit avoir une action continue sur le tripole suffisamment longue

pour pouvoir le stabiliser.
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FIGURE 3.10 — FEwvolution temporelle de la moyenne spatiale de |Vq|*(A) —
|Vq|?(B2,C) sur l’ensemble des nombres d’onde (trait plein), pour les grandes
échelles (k < kim, tirets) et pour les petites échelles (k > kym, pointillés) dans
le cas (a) cyclonique (b) anticyclonique. Les moyennes sont adimensionnalisées par
la valeur initiale de < |Vq|*(A) > et le temps est en jours.
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F1GURE 3.11 — Ewolution temporelle de r = au ceur du noyau
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FIGURE 3.12 — Ewolution temporelle de r = au ceur du noyau

|rotation effective
durant les 40 derniers jours avant la bifurcation du tripdle de l’expérience A en deux

dipoles dans le cas (a) cyclonique (b) anticyclonique. Le temps est en jours.

Dans les paragraphes suivants nous revenons aux simulations encadrées sur la
figure 3.8 et nous intéressons a ce qui se passe avant la date de bifurcation. En effet,
la figure 3.12, zoom de la figure 3.11 sur les 40 derniers jours avant la bifurcation,
montre qu’avant cette bifurcation le centre du noyau est déja soumis a des efforts
différents selon ’onde présente (pas d’onde, onde B2 ou onde C). Cette figure 3.12 est
cohérente avec la figure 3.8 puisque dans le cas cyclonique, le tripdle le plus instable
est celui de ’expérience A puis celui de 'expérience C puis celui de 'expérience B2,
d’ott la courbe noire au dessus de la courbe bleue elle-méme au dessus de la courbe
rouge sur la figure 3.12(a); dans le cas anticyclonique le tripdle le plus instable est
celui de 'expérience A puis celui de 'expérience B2 puis celui de 'expérience C,
d’otu la courbe noire au dessus de la courbe rouge elle-méme au dessus de la courbe
bleue sur la figure 3.12(b).

Afin d’envisager des mécanismes susceptibles d’amener les différences de com-
portement observées sur la figure 3.8, nous examinons alors comment les ondes se
propagent dans le champ de VP lié aux tourbillons puis quelles peuvent en étre
les conséquences sur les mécanismes de rétroaction des ondes sur les tourbillons, en

terme d’efficacité des processus de déformation et en terme de diffusion.

3.4.2 Propagation des ondes

L’analyse de la composante rapide des simulations C, oll une onde purement
inertielle donc par nature homogéne spatialement est initialisée, montre que cette

composante rapide décroit en restant homogéne au cours du temps, elle perd 23% de
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son énergie cinétique en environ 50 jours aussi bien dans les zones anticycloniques que
cycloniques. De notre analyse, ne ressort donc aucune modification significative de
la propagation de 'onde C par les tourbillons qu'une analyse plus détaillée pourrait
peut-étre mettre en évidence. Toutefois, cette décroissance énergétique interpelle.
En effet, comme la composante rapide reste homogéne, cette perte énergétique ne
peut étre ni liée a I'opérateur de diffusion qui n’agit qu’en présence de gradient ni &
la présence de tourbillons, a priori elle ne peut donc provenir que de la discrétisation
temporelle du modéle. Afin de confirmer cet a priori, une simulation supplémentaire
sans forcage et sans tourbillon a été réalisée, seul un champ de vitesse uniforme
correspondant & 'onde C y a été initialisé. Le fait que 1’énergie cinétique de cette
simulation présente la méme décroissance que la composante rapide de la simulation

C va dans le sens d’une perte énergétique liée a la discrétisation temporelle.

Quant aux simulations B2 ot une onde IG est forcée en permanence indépendam-
ment de la longitude, la figure 3.13 montre que la composante rapide de ’écoulement
ne reste pas zonalement invariante, d’ott une propagation de I’onde B2 modifiée par

les tourbillons.

R
AT

-0.01

-0.02

. -0.03

FI1GURE 3.13 — Ecart a sa moyenne zonale de [’énergie cinétique de la composante
rapide au jour 80 de expérience B2 dans le cas (a) cyclonique (b) anticyclonique.
L’énergie cinétique est adimensionnalisée par ’énergie cinétique moyenne de [’onde
B2. Les contours noirs (plein: valeurs positives, tirets: valeurs négatives) repré-
sentent le tripdle au méme jour repéré par son anomalie de VP.

Peut-on rapprocher cette modification a4 un phénomeéne de piégeage / expulsion
des ondes analogue & celui décrit par Kunze (1985)? Etant donné la différence de
contexte, le rapprochement ne semble pas licite. En effet, Kunze (1985) modélise
la propagation libre d’ondes quasi-inertielles (NIO pour “Near Inertial Oscillation”)
dans un écoulement géostrophique ot ’anomalie de VP se réduit a la vorticité rela-

tive. Dans ce contexte, les NIO sont piégées au niveau des zones anticycloniques et
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expulsées des zones cycloniques. Dans le cadre shallow-water ou la vorticité relative
évolue conjointement avec le terme de stretching h/H pour conserver la VP (a la
diffusion prés), & notre connaissance aucune étude ne traite de la propagation des
ondes IG.

Toutefois, nous avons tenté de déceler dans les simulations B2 la trace d’un processus
de piégeage / expulsion des ondes. Dans cet objectif, la composante non forcée de la
composante rapide, née de l'interaction de 'onde B2 avec les tourbillons, est isolée
en dtant a I’énergie cinétique liée aux ondes sa moyenne zonale. Cette grandeur, déja

tracée sur la figure 3.13, est notée Ec, :

56, = 3 (fus? ~ s P) (3.9)

ol u, représente la composante rapide du champ de vitesse et (.) la moyenne zo-
nale. Afin de mettre en évidence une relation spatiale entre 'anomalie de VP ¢ et
Ecl., la corrélation spectrale entre ces deux champs est choisie comme index. Pré-
cisément, a un pas de temps donné, pour chaque nombre d’onde k, les coefficients
de corrélation entre les coefficients de Fourier de ¢ et de E¢] sont moyennés dans
I’espace des nombres d’ondes sur une couronne de rayon k. Ces coefficients sont
ensuite moyennés temporellement sur les 20 derniers jours avant la date de bifur-
cation, soit entre les jours 80 et 100 pour le cyclone et 70 et 90 pour ’anticyclone.
Les coefficients obtenus n’ayant des valeurs significatives qu’aux grandes échelles, la
figure 3.14 ne donnent leur valeur que pour les vingt premiers nombres d’onde, soit
pour des échelles supérieures & 20km. Cette figure affiche des valeurs significatives
négatives de corrélation aux petits nombres d’onde. Cette tendance est plus large
pour le tripole anticyclonique ot pour k = 1, 2 et 3 le coefficient de corrélation est
inférieur & —0.3 avec un minimum de —0.42 que pour le tripdle cyclonique ol ce
coefficient n’est inférieur & —0.3 que pour k£ = 1 et 2 avec un minimum de —0.38.
Comme la géométrie du tripodle est bien captée par les nombres d’ondes inférieurs a
3, cette tendance traduit le fait, qu’a I’échelle du tripole, la composante non forcée

des ondes IG serait piégée par les zones anticycloniques.

Finalement dans les simulations B2, méme s’il n’est pas trés marqué (coefficient
de corrélation de l'ordre de —0.3), méme s’il ne concerne qu’une faible proportion
des ondes IG (environ 3% d’aprés la figure 3.13), un phénomeéne de piégeage grande
échelle des ondes IG par les zones anticycloniques semble avoir lieu, conférant aux

cyclones et anticyclones un caractére asymétrique vis-a-vis des ondes.
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F1GURE 3.14 — Coefficient de corrélation, moyenné sur une couronne de rayon k
dans Uespace des nombres d’onde, entre les coefficients de Fourier de q et de Ec,.
Ces coefficients sont moyennés sur les vingt jours précédant la bifurcation. Le graphe
(a) correspond au cas cyclonique et le (b) au cas anticyclonique. Les nombres d’onde
k sont donnés en abscisse, k = 1 correspond a la longueur du domaine de corrélation
soit 400km.

3.4.3 Perte de cohérence des mécanismes de déformation

Dans ce paragraphe, nous examinons quelles conséquences peut avoir la répar-
tition des ondes décrite ci-dessus sur les mécanismes de déformation. En effet, en
rendant ces mécanismes moins cohérents (Farge et Sadourny 1989), les rendant ainsi
moins efficaces, les ondes IG peuvent modifier I'interaction entre tourbillons. Comme
la bifurcation tripole / dipoles est basée sur la déformation exercée par les satellites
sur le noyau, si I’action des satellites est moins cohérente en présence d’ondes IG que
sans onde, elle sera moins efficace et le noyau plus stable, d’ott un role stabilisateur
des ondes. Quel indice pourrait laisser & penser que cet effet des ondes IG est envisa-
geable? L’idée d’un tel processus vient du fait que les ondes IG font osciller noyau et
satellites autour de leur position en I’'absence d’ondes. D’ott alors que dans le cadre
bidimensionnel incompressible, noyau et satellites restent alignés (Carton et Legras
1994), une action des ondes différente, conséquence d’une répartition hétérogéne,
sur noyau et satellites est propice & un désalignement lui méme propice a une action

des satellites moins synchrone donc moins efficace.

On repere le désalignement du noyau par rapport a ’axe des satellites par ’angle
0 défini sur la figure 3.15.

Prenons le cas académique de deux points vortex, modélisant les deux satellites,

de méme circulation I' situés respectivement en (z = 0,y = d) et (z = 0,y = —d)
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satellites

noyau

FIGURE 3.15 — Angle 6 définissant le désalignement entre le noyau et ses satellites.

et montrons que le long de leur médiatrice (ie le long de 'axe y = 0) le taux de
déformation qu’ils induisent est effectivement maximal en z = 0. Un désalignement
f correspond & un écart x sur la médiatrice tel que % = tan (g) La fonction de

courant 1 associée & ces deux points vortex est :

r
b= (log(a® + (y — d)?) + log(2® + (y + d)?)) (3.10)
Le taux d’étirement o, = |0,u — 0,v| = |20,,7| étant nul en y = 0, le taux de
déformation o est égal au taux de cisaillement o, = [0,v + Oyu| = |00 — Oy ¥| :

)\ 2 5 (0
or ’1_(3> or ‘1_tan <§>’
o= = eny=0 (3.11)

rd (1 + (%)2)2 md (1 + tan® <g>>2

Comme l'illustre la figure 3.16, sur I'axe y = 0, la déformation ¢ induite par les deux

points vortex est bien maximale en x = 0 (et présente deux maxima secondaires en
r = ++/3d). Cette représentation idéalisée des satellites laisse donc & penser que le
centre du noyau sera soumis a une déformation d’autant plus forte qu’il est proche de
leur axe. De plus, alors que la vitesse induite par les satellites au coeur du noyau est
nulle quand celui-ci est situé au milieu des deux satellites, quand il s’éloigne de cette
position ce n’est plus le cas. D’oi, les satellites en plus d’exercer une déformation
moins forte au centre du noyau le font tourner, engendrant ainsi des mouvements

complexes.

Pour calculer I'angle 0, il suffit de connaitre les positions des centres du noyau et
des satellites. Nous expliquons ici briévement comment elles ont été déterminées dans

le cas d’un tripdle cyclonique. Le centre du noyau est défini comme le barycentre
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F1GURE 3.16 — Variation du taux de déformation induit par deux points vortex le
long de leur médiatrice en fonction de x/d (axe inférieur) ou de 0 en degrés (aze
supérieur).

d’anomalie de VP positive:

//q>0(9y”>qudy

’ (centre du noyau) = (3.12)
Y / / qdxdy
q>0

Puis pour déterminer les positions des centres des satellites il faut séparer le do-

maine en deux tel que chacun des sous-domaines contienne un satellite. L’observa-
tion montre que le grand axe du noyau sépare le domaine en deux telles régions.
On recherche alors cet axe comme la droite passant par le centre du noyau dont
les deux points d’intersection avec un contour donné d’anomalie de VP du noyau
(les points P1 et P2 sur la figure 3.15) sont les plus distants. Nous avons utilisé le
contour ¢ = 107°s™! pour déterminer cet axe. Puis, de maniére analogue a (3.12)
le centre de chacun des satellites est défini comme le barycentre d’anomalie de VP

négative dans chacun des sous-domaines.

La figure 3.17 montre qu’effectivement en présence d’ondes, noyau et satellites
oscillent autour de leur position en I'absence d’ondes. Les évolutions temporelles
de 6 pour les 6 expériences analysées ici sont représentées sur la figure 3.18. On
remarque que le comportement de 6 est qualitativement le méme pour anticyclones

et cyclones.
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FIGURE 3.17 — Trajectoires des centres du noyau et des satellites (a) du cyclone (b)
de lanticyclone du jour 30 (tripdle formé) au jour 100. Courbes noires: évolution
sans ondes (exp. A), courbes rouges: avec onde B2, courbes bleues: avec onde C.
Les croixz noires indiquent les positions au jour 30. Les azes indiquent la distance en
km au centre du domaine.

Dans les simulations A (sans ondes), le noyau et ses satellites restent alignés comme
dans le cadre bidimensionnel incompressible.

Dans les simulations C, ils restent également alignés confortant 1'idée émise dans le
paragraphe 3.4.2 d’une répartition homogeéne des ondes sur tout le domaine.

Par contre, dans les simulations B2, # croit temporellement, & la vitesse d’environ un
degré en 25 jours, en oscillant a la période de 'onde avec une amplitude maximale
de l'ordre du degré. Ce désalignement ne peut étre que la conséquence d’une action
différente des ondes sur noyau et satellites. L’onde B2 est par nature hétérogeéne,
contrairement & une onde purement inertielle par nature homogeéne, elle n’agit donc
pas en phase sur chacun des satellites et sur le noyau, d’ot la composante oscillatoire
a la période de 'onde de 6. La composante croissante de 6 peut elle étre associée au
phénomeéne de piégeage, discuté au paragraphe 3.4.2, de la composante non forcée
des ondes IG au niveau des zones anticycloniques. En effet, par ce processus satellites
et noyau, d’anomalie de VP de signe opposé, n’oscillent pas avec la méme intensité
autour de leur position en ’absence d’ondes, d’oti un désalignement du noyau par

rapport a l'axe des satellites.

L’effet stabilisateur de 'onde B2 sur le tripole pourrait donc avoir comme ori-
gine une action moins efficace des satellites sur le noyau di a ce léger désalignement,
conséquence de la répartition hétérogéne des ondes dans ces simulations. Toutefois,

bien que ce désalignement présente une tendance croissante frappante par rapport
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FIGURE 3.18 — Ewolutions temporelles de 6 défini par la figure 3.15 pour (a) le

cyclone (b) Uanticyclone. Courbes noires: évolution sans ondes (exp. A), courbes

rouges : avec onde B2, courbes bleues: avec onde C. 0 est en degrés et le temps en
jours.

au parfait alignement des expériences A et C, la question de savoir si ce désaligne-
ment est suffisant pour expliquer l'effet stabilisateur de 'onde B2 aussi bien sur

I’anticyclone que sur le cyclone reste en suspens.

3.4.4 Processus de diffusion

Dans le but d’apprécier 'effet des ondes I1G sur la diffusion, I’évolution temporelle
jusqu’a la date de bifurcation de différentes moyennes spatiales d’anomalie de VP
sont tracées sur la figure 3.19. Pour chacune des expériences, on définit les champs

d’anomalie de VP suivants:

¢4 (z,y) = max(0,q(z,y))  q-(x,y) = maz(0, —q(z,y)), (3.13)

q+ et q_ sont des grandeurs positives correspondant respectivement aux zones cy-
cloniques et anticycloniques de I’écoulement.

Notons que sur la figure 3.19 une courbe décroissante correspond & une diffusion
accrue par l'onde et que, pour une onde donnée, la séparation des courbes en trait
plein et en tirets correspond a une diffusion rendue hétérogéne. Cette figure montre
donc que les ondes B2 et C ont un effet diffusif sur le champ de VP! mais que leur

effet est différent : 'onde C augmente de maniére homogéne la diffusion entre zones

1. En effet les variations observées sur la figure 3.19 sont bien dues & de la diffusion d’anoma-

lie de VP ie a g—g non nulle puisque par exemple pour les zones cyclonlques Di f f S0 qdzdy =

ffq>0 Dt 4 dxdy + ffq>0 V.(qu)dzdy = ffq>0 ﬁtdmdy + ﬁ;:o qu.ds = ffq>0 ﬁtdxdy.
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FIGURE 3.19 — Ewvolution temporelle de la moyenne spatiale de l’écart de q. (trait
plein) et de q_ (traits pointillés) des expériences B2 (rouge) et C (bleu) a leur va-
leur dans lexpérience A pour (a) le cyclone (b) Uanticyclone. Les moyennes sont
adimensionnalisées par la moyenne initiale de q(A) et le temps est en jours.

cycloniques et anticycloniques (les courbes bleues en trait plein et tirets décroissent
et se superposent), I'onde B2 ne I'augmente pas (les courbes rouges restent & peu
prés horizontales) mais la rend hétérogeéne renforgant les zones cycloniques par rap-
port aux zones anticycloniques (la courbe rouge en trait plein est toujours au dessus

de la courbe rouge en tirets).
Comment expliquer cette différence de diffusion?

Tout d’abord, lorsque, comme dans nos simulations, un coefficient de diffusion
biharmonique constant (1) pour la quantité de mouvement est utilisé, la diffusion

d’anomalie de VP prend elle I'expression suivante :

D
33 = AN =y A (3.14)
1+ —
H

ol Vess, h, H et ¢ représentent un coefficient de diffusion effectif, la dénivellation
de hauteur, la hauteur moyenne et la vorticité relative. D’aprés (3.14), les ondes IG
peuvent modifier Dg/Dt via le coefficient de diffusion effectif v.;; et via A?¢ en mo-
difiant la structure petite échelle de la vorticité relative. L’action des ondes IG sur
la diffusion de la VP est d’autant plus complexe que ces deux effets ne sont pas in-
dépendants. C’est pourquoi les différences observées sur la figure 3.19 n’ont pu étre
clairement expliquées. Toutefois on peut rapprocher la figure 3.19 du paragraphe

3.4.2 sur la propagation des ondes dans le champ de VP lié¢ au tripole. En effet,
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dans les simulations C, 'augmentation homogéne de la diffusion par rapport aux
simulations A semble liée & la répartition restant homogéne au cours du temps de
la composante rapide de I’écoulement. Dans les simulations B2, le fait que les ondes
rendent la diffusion hétérogéne entre zones cycloniques et anticycloniques peut étre
associé au piégeage par les zones anticycloniques de la composante non forcée des
ondes IG.

Quelles devraient étre les conséquences de la modification de la diffusion par les

ondes sur la stabilité des tripoles?

Tout d’abord I'onde C, en augmentant la diffusion de maniére homogéne, a par
ce processus le méme effet qualitatif quune augmentation du coefficient de diffusion
du modele. Le processus de diffusion associé & 'onde C lui confére donc un effet
stabilisateur aussi bien sur les tripoles cycloniques qu’anticycloniques qu’une perte
de cohérence des mécanismes de déformation induite par cette onde ne permettait
pas d’expliquer.

Quant a 'onde B2, par son effet diffusif hétérogéne entre zones cycloniques et
anticycloniques, elle modifie le “rapport de force” noyau / satellites. En sa présence,
le noyau cyclonique (resp. anticyclonique) se voit renforcé (resp. affaibli) par rapport
a ses satellites. L’effet diffusif de 'onde B2 tend donc a stabiliser le tripole cyclonique

et déstabiliser le tripole anticyclonique.

3.4.5 Influence cumulée des processus

L’effet des ondes B2 et C sur la stabilité des tripdles résulterait des effets cumu-
lés des deux processus étudiés ci-dessus, méme si beaucoup de questions restent en

suspens quant a leur pertinence.

L’onde B2 stabiliserait les tripoles en rendant les processus de déformation des
satellites sur le noyau moins efficaces qu’en 1’absence d’ondes. De plus, parcequ’elle
rend les processus de diffusion hétérogénes, 1'effet stabilisateur de 'onde B2 serait
amplifié dans le cas du tripdle cyclonique et amorti dans le cas du tripole anticyclo-

nique.

L’onde C stabiliserait elle les tripoles anticycloniques et cycloniques par le seul

processus de diffusion en I'augmentant de maniére spatialement homogéne.
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3.5 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons montré que l'interaction entre tourbillons était mo-
difiée sous l'action d’ondes IG. Pour cela, le cas académique du tripdle a été utilisé
comme exemple de tourbillons interagissant entre eux. Les ondes IG testées stabi-
lisent systématiquement le tripole par rapport a une évolution sans ondes ot le noyau
se brise plus facilement pour former avec les satellites deux dipoles. Sans pouvoir
conclure clairement sur les processus entrant en jeu lors de cette interaction, nous

avons exploré quelques pistes pouvant expliquer cet effet stabilisateur des ondes.

Tout d’abord, cet effet pourrait étre la conséquence de la répartition spatiale des
ondes dans le champ de VP lié au tripole, méme si les liens entre cette répartition et
les mécanismes envisagés restent a prouver. En effet quand, comme dans les simu-
lations B2, la répartition est asymétrique entre zones cycloniques et anticycloniques
par phénoméne de piégeage des ondes par les anticyclones, 'effet stabilisateur de
I’onde semble essentiellement lié¢ & une action de déformation des satellites au centre
du noyau rendue moins efficace par désalignement du noyau de I’axe des satellites. Ce
processus rentre dans le cadre plus général d’une perte de cohérence des mécanismes
de déformation en présence d’ondes IG modifiant ainsi les cascades de la composante
lente de I’écoulement (Farge et Sadourny 1989). La répartition hétérogéne de I'onde
semble également rendre les processus de diffusion hétérogénes, renforcant les cy-
clones par rapport aux anticyclones. Cet effet diffusif amplifie 'effet stabilisateur
par perte de cohérence des processus de déformation dans le cas d'un noyau cyclo-
nique et 'amortit dans le cas d’'un noyau anticyclonique. Par contre quand, comme
dans les simulations C, la répartition de ’onde semble rester homogéne au cours du
temps, D'effet stabilisateur de 'onde parait étre entiérement lié & une augmentation

homogéne de la diffusion.

La question de l'origine de cette répartition des ondes dans le champ de VP
reste en suspens. En effet, leur répartition homogéne observée dans les simulations
C est en particulier inattendue a la vue des résultats de Young et Ben Jelloul (1997),
Klein et al. (2003) ou encore Klein et al. (2004) qui prévoient un piégeage des ondes
par les zones anticycloniques. L’apparente absence de piégeage dans nos simulations
C pourrait venir de la différence de contexte: dans les études citées ci-dessus, les
ondes ont une petite échelle verticale par rapport a I’écoulement lent alors que dans
nos simulations ou il n’y a pas de séparation d’échelle, le terme de stretching lié
aux tourbillons peut avoir un réle important dans la propagation des ondes, il peut

peut-étre notamment I'inhiber.
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Notons que nous n’avons pas envisagé de mécanismes liés a de la création de VP
induite par le déferlement d’ondes IG. En effet, la configuration des simulations a
été choisie pour éviter de tels phénoménes. Les ondes forcées ont été préalablement
testées dans des simulations sans tourbillon afin de vérifier qu’elles ne déferlaient
pas. Dans les simulations avec tourbillons, comme 1’onde est monochromatique et
amortie au Sud du domaine, la seule interaction pouvant provoquer son déferlement
est U'interaction onde / tourbillon, vue la faiblesse de cette interaction, le déferle-

ment est peu probable.

L’effet stabilisateur des ondes IG pourrait étre considéré comme minime dans le
sens ol il n’est sensible que pour des tripdles instables proches du point critique de
stabilité. Toutefois, cet effet est important car dans le cadre plus général d’un champ
turbulent pleinement développé, les tourbillons passent souvent par des phases cri-
tiques. D’ott en modifiant I'interaction entre tourbillons lors de ces phases critiques,

les ondes IG peuvent modifier les propriétés globales de 1’écoulement.
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Conclusion générale

Au cours de cette thése, nous avons cherché & analyser l'influence des ondes
d’inertie-gravité (IG) sur la dynamique tourbillonnaire. Cette étude a été motivée
par un des problémes majeurs de la dynamique océanique qu’est le réle tenu par
la dynamique rapide des ondes IG vis-a-vis de la dynamique lente de la circulation
grande échelle. Est-il significatif, quelle est sa nature? Méme si d'un point de vue
énergétique la composante rapide des écoulements océaniques est sans commune
mesure avec la composante lente qui représente le plus gros réservoir d’énergie, la
capacité des ondes IG & modifier cet énorme réservoir est susceptible de leur conférer
un role clé. Alors que I'idée aujourd’hui répandue est de les associer & un effet de
meélange, nous avons envisagé un processus plus complexe ou la dynamique tour-
billonnaire jouait un réle d’intermédiaire important. En effet les tourbillons entrent
dans la catégorie des mouvements “lents” mais ont une dynamique de période in-
termédiaire (de 'ordre de quelques jours & quelques semaines) entre la circulation
générale (période de l'ordre de quelques années) et les ondes IG (période inférieure &
un jour). La compréhension du processus d’interaction circulation générale / ondes
IG passe donc par la compréhension du processus d’interaction dynamique tour-

billonnaire / ondes IG.

Une revue bibliographique de quelques études traitant de la distinction mode
lent / mode rapide a montré qu’aucune séparation mathématique exacte de ces
deux dynamiques ne pouvait étre définie, rendant 1’étude de leur interaction parti-
culiérement complexe. Toutefois, notre revue aborde cette interaction sous plusieurs
aspects : modification adiabatique ou non du mode rapide et/ou du mode lent...
Suite a cette synthése bibliographique, deux études numériques d’interaction ondes
IG / tourbillons ont été menées. A chaque fois, nous nous sommes placés dans un
cadre shallow-water une couche 1/2 sur le plan f et nous avons analysé, dans des
régimes a faibles nombres de Rossby et de Froude, I'influence d’ondes IG externes

sur la dynamique tourbillonnaire.

Dans une premiére étude, nous avons examiné en quoi les ondes IG affectaient
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I’étude diagnostique de la filamentation d’un tourbillon. Les expériences numériques
ont montré que les points d’éjection des filaments étaient 1égérement déplacés en
présence d’ondes et que le critére r développé dans un cadre quasi-géostrophique
par Lapeyre et al. (1999) pour repérer de telles zones n’était pas pertinent quand
il était directement adapté au modéle shallow-water. Nous avons montré que le
processus de filamentation devait étre analysé & partir de la composante lente de
I’écoulement, qui malgré sa modification par les ondes IG, contient 'information
nécessaire. Le critére r, alors estimé a partir de cette composante, peut étre utilisé

pour localiser les zones d’éjection de filaments.

Comme le critére moins précis d’Okubo-Weiss (Okubo 1970, Weiss 1991) au-
jourd’hui largement utilisé, le critére r, estimé & partir de la composante lente de
I’écoulement, peut servir d’outil & des études de processus en modéle shallow-water.
Nous nous en sommes au demeurant servi dans notre étude suivante sur la déstabi-
lisation des tripoles. Herbette et al. (2003) ont également tenté de I'appliquer dans
leur simulations numériques shallow-water pour localiser les zones d’éjection de fi-
laments d’'un tourbillon de surface érodé lors de son passage au dessus d’'un mont
sous-marin, mais comme ils ont estimé ce critére a partir de la composante totale
de I’écoulement, leur diagnostic a échoué. D’ailleurs, le spectre d’utilisation du cri-
tére r pourrait étre élargi & des processus tridimensionnels aprés adaptation & un
tel cadre. Dans un modéle multicouches shallow-water, le critére r peut étre estimé
dans chacune des couches a partir de la composante géostrophique de I’écoulement
caractérisée par la fonction de courant de la couche en question. L’obtention de cha-
cune des fonctions de courant passe par une inversion de la vorticité potentielle non
pas par couche mais dans son ensemble puisque le terme de stretching de chaque
couche fait intervenir I’ensemble des fonctions de courant. Alors le critére r pourra
étre utilisé pour étudier 'interaction d’ondes IG avec une dynamique tourbillonnaire
incluant des phénoménes baroclines tel le processus d’alignement entre tourbillons se
trouvant & des niveaux différents, processus réguliérement observé aussi bien en At-
lantique Nord-Est (Tychensky et Carton 1998) qu’en Atlantique Sud-Ouest (Arhan
et al. 2002) ou encore dans le Pacifique Est (Cresswell 1982) et déja étudié numé-
riquement (Viera 1995, Corréard et Carton 1998) ou en laboratoire (Nof et Dewar
1994).

Cette premiére étude a montré que le processus de filamentation d’un tourbillon
elliptique était légérement modifié en présence d’ondes IG. La configuration alors
utilisée pour ces simulations numériques ne nous a pas permis d’étudier plus lar-
gement la nature de cette interaction. En effet, les possibilités entre interactions

de nature dissipative ou non ou encore liées au type d’initialisation étaient trop
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nombreuses pour identifier un processus. L’objectif de notre seconde étude a alors
été de mettre en évidence, dans I’espace physique, la modification d’une dynamique
tourbillonnaire précise par une onde IG et d’interpréter localement, sans dévelop-
pements mathématiques asymptotiques (Biihler et McIntyre 1998, Kuo et Polvani
1999), les processus de linteraction. Inspirés par Farge et Sadourny (1989) selon
lesquels les cascades de la composante lente, donc les interactions entre tourbillons,
sont modifiées par les ondes IG, nous avons préféré étudier 'influence d’une onde
IG sur l'interaction entre tourbillons plutét que sur un tourbillon isolé. Dans une
configuration excluant toute modification due & l'initialisation?, & la paramétrisa-
tion de la diffusion ou au déferlement de ’onde, nous avons alors choisi d’étudier
I'influence qu’avait une onde IG sur la stabilité des tripdles, pris comme exemple
bidimensionnel de tourbillons interagissant entre eux. Les expériences numériques
ont montré que les ondes avaient un effet stabilisateur sur les tripoles qui se scindent
plus facilement en deux dipdles en leur absence, qu’il s’agisse d’une onde purement
inertielle initialisée ou d’'une onde IG forcée en permanence.

Sans pouvoir conclure clairement sur les processus entrant en jeu lors de la stabi-
lisation d’un tripole par une onde IG, nous avons exploré quelques pistes susceptibles
d’expliquer cet effet stabilisateur des ondes. Il semble qu’'une onde agisse en fonction
de sa répartition spatiale dans le champ de vorticité potentielle lié aux tourbillons.
Une répartition spatiale hétérogéne de 'onde (comme l'onde IG forcée de nos si-
mulations), due & un phénomeéne de piégeage par les zones anticycloniques, pourrait
avoir une double conséquence. D’une part, elle pourrait se traduire par un désaligne-
ment du noyau de ’axe des satellites rendant leur action de cisaillement au centre du
noyau moins efficace, d’ot la stabilisation du tripéle par 'onde. Ce type d’interaction
entre dans le cadre plus général d’une perte de cohérence des mécanismes de déforma-
tion (Farge et Sadourny 1989). D’autre part, une telle répartition des ondes semble
rendre les processus de diffusion asymétriques, renforcant les cyclones par rapport
aux anticyclones. Cet effet diffusif amplifierait (resp. amortirait) 1’effet stabilisateur
de 'onde dii & un cisaillement des satellites moins efficace dans le cas d’un tripole de
noyau cyclonique (resp. anticyclonique). Parce qu’ils semblent avoir comme origine
commune une répartition spatiale hétérogéne de l'onde, la perte de cohérence des
mécanismes de déformation et le processus de diffusion asymétrique sont deux effets
indissociables de 1’onde, ainsi répartie, sur la dynamique tourbillonnaire. Par contre
une répartition homogéne de 'onde (comme 'onde purement inertielle initialisée) ne
semble avoir qu’une conséquence : elle augmente la diffusion de maniére symétrique

entre cyclones et anticyclones, elle a donc le méme effet qu'une augmentation du

2. Seules des simulations avec initialement la méme vorticité potentielle et le méme écoulement
géostrophique ont été comparées entre elles.
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coefficient de diffusion du modéle, c’est a dire un effet stabilisateur sur le tripole.

Beaucoup de questions restent en suspens quant a la pertinence des pistes explo-
rées. Une des plus importantes, puisque les autres semblent en découler, concerne la
répartition spatiale des ondes dans un champ de vorticité potentielle. Dans un écou-
lement géostrophique, donc non divergent, la propagation des ondes quasi-inertielles
(NIO) a déja été étudiée. Les modeles de Kunze (1985) et Young et Ben Jelloul
(1997) prévoient notamment un piégeage des NIO dans les zones anticycloniques et
leur répulsion des zones cycloniques identifiées dans ce contexte non divergent par
le signe de la vorticité relative. Dans un écoulement lent divergent ce phénomeéne
de piégeage des ondes par les zones anticycloniques, caractérisées par une vorticité
potentielle négative, a-t-il lieu? Dans ce contexte ou la vorticité potentielle ne se
réduit plus a la vorticité relative mais ou cette derniére évolue conjointement avec
le terme de stretching pour conserver la premiére, une étude analytique analogue a
celle de Kunze (1985) ou Young et Ben Jelloul (1997) reste a réaliser. D’un point
de vue numérique, notre diagnostic assez sommaire pour en déceler la trace laisse a
penser qu’'un piégeage grande échelle, a ’échelle des tourbillons du tripole, a effecti-
vement lieu. Ce diagnostic et les études en écoulement non divergent sur le piégeage
des ondes laissent présager du réle dynamique essentiel tenu par les structures co-
hérentes en vorticité potentielle dans la propagation des ondes. Par conséquent, un
outil numérique approprié a ce type de processus, en permettant une étude diag-
nostique détaillée, serait la technique des ondelettes qui décompose les champs sur
un ensemble de fonctions a support compact permettant une décomposition a la
fois spectrale et locale, ce qui n’est pas possible avec la transformée de Fourier clas-
sique. Cet outil est d’ailleurs déja utilisé en dynamique géophysique pour étudier les

écoulements turbulents (Farge 1992).

La question de la rétroaction des ondes sur la dynamique tourbillonnaire reste
également en suspens. En effet, nous avons envisagé deux mécanismes de rétroac-
tion, un cisaillement moins efficace et un processus diffusif, comme conséquence de
la répartition des ondes. Une rationalisation de ces mécanismes que nous n’avons
que qualitativement décrits permettrait en les quantifiant de connaitre leur degré
de pertinence dans l’explication de l’effet stabilisateur des ondes IG sur les tripoles.
De plus, ces études numériques d’interaction ondes IG / dynamique tourbillonnaire
pourraient étre étendues a d’autres configurations. Elargir ce genre d’étude au plan
[ pourrait notamment donner lieu & une interaction plus intense ot d’autres mé-
canismes entreraient en jeu. Par exemple, le mécanisme d’interaction par résonance
triadique n’a pas été envisagé sur le plan f car la seule triade permettant la modi-
fication d’'un mode lent par un mode rapide n’est résonante que pour des nombres

de Rossby de l'ordre de 1 (Bartello 1995), ce qui n’était pas le cas dans nos si-
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mulations. Sur le plan  ou la fréquence des modes lents linéaires ne s’annule plus
(ondes de Rossby), on peut projeter que cette triade sera résonante a des nombres de
Rossby inférieurs a 1 et donc envisager un tel mécanisme d’interaction qui rappelons
le prévoit un transfert d’énergie entre mode lent et mode rapide contrairement au
mécanisme ou les ondes IG rendent les processus de déformation moins efficaces.
Notons de plus que dans un modéle shallow-water une couche 1/2, le seul nombre
d’onde vertical admissible est li¢ au rayon de déformation (k, = 27/Ry;), ce qui
confére au mécanisme d’interaction par résonance triadique une contrainte supplé-
mentaire. Elargir I’étude & une configuration multicouches, autorisant alors plusieurs
modes baroclines voire un mode barotrope si le cadre gravité réduite est abandonné,

donnerait alors plus de degrés de liberté & un tel mécanisme.

Enfin, revenons sur 'importance des ondes IG vis-a-vis de la dynamique tour-
billonnaire. Notre premiére étude numérique (chapitre 2) a montré que leur effet sur
un tourbillon isolé ne représentait pas un phénomeéne majeur puisque méme si le
processus de filamentation est 1égérement modifié, la structure globale du tourbillon
reste inchangée. Des expériences supplémentaires de tourbillon isolé, similaires ou
en régime d’ondes IG forcées comme dans le chapitre 3, ont été réalisées sans étre
présentées dans ce manuscrit. En effet, bien qu’ayant joué sur la forme et I'intensité
du tourbillon engendrant des nombres de Rossby et de Froude compris entre 0.1 et
0.7, aucune n’a mis en évidence un effet important des ondes IG sur la dynamique
du tourbillon isolé. Par contre ’étude du chapitre 3 consacrée a I'influence des ondes
IG sur I'interaction entre tourbillons laisse présager un effet beaucoup plus marqué.
En effet, nous avons montré que les ondes IG stabilisaient les tripoles, engendrant
des états d’équilibre entre tourbillons différents en présence ou non d’ondes IG. Cet
effet n’est sensible que pour des tripoles proches du point critique de stabilité, c’est
pourquoi il pourrait étre considéré comme négligeable. Toutefois, dans le cadre plus
général d’un champ turbulent pleinement développé, les tourbillons passent régu-
licrement par de telles phases critiques et ces expériences sur les tripoles laissent
entrevoir que les ondes, en modifiant lors de ces phases, les processus d’interaction
entre tourbillons, peuvent modifier la structure globale de 1’écoulement, leur confé-
rant un role appréciable dans la dynamique tourbillonnaire. De plus notre étude s’est
limitée a un modele shallow-water 1 couche 1/2 plan f, d’autres études dans des
configurations différentes ot la dynamique est plus complexe, comme celles décrites
dans le paragraphe précédent, pourraient mettre en évidence une action des ondes

IG sur la dynamique tourbillonnaire plus importante que dans nos études.
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Annexe A

Méthodes d’obtention des équations

de balance

Cette annexe technique décrit trois grandes classes de méthodes permettant d’ob-
tenir des équations diagnostiques dites de “balance” reliant les différentes variables

de la composante lente.

A.1 Méthode en modes normaux

Cette méthode, développée entre autres par Daley (1981), consiste a réécrire les
équations primitives en termes de modes normaux des équations linéaires, les termes
non-linéaires des équations shallow-water étant projetés sur les modes normaux.
L’interaction entre les modes se fait alors uniquement via ces termes non-linéaires.
Formellement, les équations prennent alors la forme suivante (notation de McIntyre
et Norton (1999)):

0A

% +ila=n(A,a) (A.1b)

ol le vecteur A contient les variables du mode lent et a celles des mode rapides,
A et )\ sont des matrices diagonales comportant les fréquences propres des diffé-
rents modes. Enfin N(A,a) et n(A,a) représentent respectivement la projection
des termes non linéaires des équations primitives sur le mode lent et sur les modes

rapides.

Au ler ordre la méthode en modes normaux consiste a tronquer I’équation (A.1b)

Oa

des modes rapides en écrivant que o = 0. Les équations de balance sont alors
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contenues dans:

ida=n(A,a) (A.2)

L’équation (A.2) peut alors étre vue comme un systéme implicite dépendant de A
et d’inconnue a. Les variables du mode rapide apparaissent comme esclaves de celles

du mode lent qui ont leur équation pronostique.

Au 2éme ordre, il ne s’agit pas de tronquer (A.1b) mais 8(%251—[)) en écrivant que
0*a Oda

e = 0. La grandeur a; = ot st alors traitée comme une variable auxiliaire
diagnostique. Les ordres suivants s’obtiennent de maniére analogue en écrivant qu’a

k
I'ordre £, % =0.

A.2 Meéthode en “9, v balance”

Cette méthode s’inspire de la méthode précédente mais s’applique aux variables
de 'espace physique. Dans cette optique, le jeu d’équations (1.1) est réécrit dans les
variables suivantes (notations de Mohebalhojeh (2002)) :

— divergence § = O,u + Oyv
— vorticité agéostrophique v = f( — ¢'V?h = f(9,v — dyu) — ¢'V*h
— vorticité potentielle linéarisée ¢y = ( — f % = 0,0 —Oyu— f %

pour donner :

06 + V. (0u) — 2J(u,v) =~ (A.3a)
oy + V. (f¢u—g'V2 () = (¢ HV? = £2) 4 (A.3b)
O + V. (gu) =0 (A.3c)

Ces variables sont plus appropriées que u, v et h car en termes d’équations linéaires,
la divergence et la vorticité agéostrophique se projettent entiérement sur les modes
rapides alors que la vorticité potentielle linéarisée se projette entiérement sur le
mode lent de Rossby. Un modéle de balance est alors obtenu & partir de (A.3) en
tronquant 2 des dérivées temporelles de 6 ou 7. Mohebalhojeh et Dritschel (2001)

classent alors les équations de balance en trois hiérarchies:

— La hiérarchie des “d — « balances”

A Tordre k, ce type d’équations de balance est obtenu en annulant dans les
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équations primitives 94 et 9Fy. Cette hiérarchie d’équations de balance est la
traduction directe de la méthode en modes normaux aux variables de I'espace

physique.

— La hiérarchie des “ balances”
Il s’agit ici d’annuler a Pordre k dans les équations primitives 9Fd et 97 4.
Le modéle de Bolin-Charney (Charney (1955)), qui remarquaient que la di-
vergence 0 du mode lent était trés faible méme pour des nombres de Rossby
proches de 1 a condition que le nombre de Froude reste lui négligeable, cor-
respond & l'ordre 0 de cette hiérarchie. Annuler ¢ leur permet de définir une
fonction de courant 1) tel que la vitesse horizontale s’écrive u = k A Vo et
annuler 9,0 leur permet d’obtenir 1’équation diagnostique reliant ¢) au géopo-
tentiel, ce qui correspond & un équilibre géostrophique généralisé. Mclntyre
et Norton (1999) utilisent également ce type d’équations de balance jusqu’a
I'ordre 3 pour inverser leur champ de vorticité potentielle sur un demi hémi-
spheére, il s’avére alors que 1’ordre 2 est le plus précis et que la méthode semble

robuste méme pour des nombres de Froude proches de 1.

— La hiérarchie des “~ balances”
Ce type d’équations de balance ne semblent n’avoir été étudié jusqu’a présent
que par Mohebalhojeh et Dritschel (2001). Elles sont obtenues, a 1'ordre k,
en annulant dans les équations primitives 9Fy et 9. Cette hiérarchie et
la précédente sont aussi des analogues, indirectes, de la méthode en modes
normaux dans le sens ou 1’on passe de la hiérarchie des “0 — v balances” a

celle des “0 balances” (respectivement “7y balances”) en remarquant, a partir

du jeu d’équations (A.3), que 9%y (resp. 9% ) s’exprime en fonction de 9§
(resp. OFt1y).

Les équations de balance obtenues par ces différentes hiérarchies sont non-linéaires et
implicites, elles doivent étre résolues de maniére itérative. Mohebalhojeh et Dritschel
(2001) testent numériquement les différentes hiérarchies d’équations de balance aux
différents ordres. Pour cela le modéle aux équations primitives est intégré a partir de
conditions initiales respectant le jeu d’équations de balance testé, régulierement le
champ de VP est alors inversé avec le méme jeu d’équations, la solution trouvée est
alors soustraite a la solution brute du modeéle pour obtenir la partie “mode rapide”
qu’on espére la plus faible possible. L’indice le plus sensible aux différents ordres est
alors I’énergie (cinétique + potentielle) du mode rapide. Il se trouve alors que de
maniére générale, la précision augmente quand 'ordre augmente jusqu'aux ordres

2,3 environ puis elle chute. Les conditions de balance les plus précises semblent étre



94

Annexe A

les “~4” et “0” balances a l'ordre 2. En fait d’aprés McIntyre et Norton (1999) et Mo-
hebalhojeh et Dritschel (2001), ceci est cohérent avec la théorie d’émission spontanée
d’ondes IG de Lighthill. En effet chacun des types d’équations de balance précédents
correspond & une certaine précision en terme de Rossby et Froude. Comme formelle-
ment la précision des équations de balance issues des différentes hiérarchies & ’ordre
4 est en O(Ro*, F'rt), on atteint 1a la limite due & la radiation de Lighthill qui est en
O(Fr"), c’est pourquoi & partir de cet ordre, la précision des méthodes d’inversion

décroit.

A.3 Meéthode en expansions de Rossby

Enfin cette derniére grande classe de méthode d’obtention du jeu d’équations de
balance consiste a considérer le nombre de Rossby Ro comme un petit paramétre
et a développer les équations shallow-water en Ro. Pour cela, a partir d’une échelle
de longueur L et d’'une échelle de vitesse U, les différentes variables du probléme
sont adimensionnalisées: ¢ par L/U, § et ¢ par U/L, h par fUL/qg" et v par fU/L.
Les variables et opérateurs sans dimension sont notés .*, I’adimensionnalisation des

équations (A.3) donne alors:

Ro (06" —2J"(u*,v") + V*.(6'u")) =" =0 (A.4a)
Ro(0py" + V" (C'u" = V2 (h*u"))) = (BuV™? —1) 6" =0 (A.4b)
Ro (0pq] + V*.(g/u*)) =0 (A.4e)

Ces équations font intervenir 2 nombres sans dimension : le nombre de Rossby Ro =
U/fL et le nombre de Burger Bu = R%/L? ou Ry = /JH/f est le rayon de
Rossby barocline, Ro est le petit paramétre des équations alors que Bu est lui
considéré d’ordre 1. Le développement en Ro des équations (A.4) permet d’obtenir
des jeux d’équations diagnostiques de complexité croissante dont ’ordre 0 correspond
a I'équilibre géostrophique, l'ordre 1 & I’équilibre quasi-géostrophique. La précision
de ces équations diagnostiques est testée par Mohebalhojeh (2002). Lynch (1989)
obtient des équations plus simples mais moins précises en linéarisant les équations

(A.4) avant de les développer en Ro.



MICOM, modéle aux coordonnées isopycnales

95

Annexe B

MICOM, modéle aux coordonnées

isopycnales

Le code utilisé est une version simplifiée du code MICOM (Miami Isopycnic Co-
ordinate Ocean Model). MICOM est un modéle aux coordonnées isopycnales (Bleck
et Boudra 1986, Bleck et Smith 1990, Bleck et al. 1992) qui, une fois discrétisé ver-
ticalement, se raméne aux équations de St Venant. Dans ce modéle multicouches,
permettant de décrire des situations océanographiques complexes (frontalité, agéo-
strophie), 'océan est alors considéré comme un empilement de couches non miscibles,
chaque couche étant caractérisée par une masse volumique constante. Les différentes

couches interagissent les unes avec les autres par le biais de la pression hydrostatique.
Configuration

La version utilisée est une version adiabatique du modéle original MICOM pour la-
quelle les équations d’évolution des traceurs (T,S) sont négligées. Dans un domaine
double périodique de largeur zonale L, et de longueur méridienne L,, nous adop-
terons une configuration gravité réduite 1 couche 1/2 sur le plan f. Pour la couche
active, les équations shallow-water de quantité de mouvement et de continuité sont

alors respectivement les suivantes :

Du

_ 3 3
Dr + fkANu=—¢'Vh+0, (V@xu) + 0, (Vﬁyu> (B.1a)
oh
a%—V.((H—i—h)u) =0 (B.1b)
ou H représente la profondeur de la couche au repos, h les fluctuations de hauteur,

DQt = % + u.V la dérivée Lagrangienne, k le vecteur vertical unitaire, ¢’ le para-

meétre de gravité réduite et w le champ de vitesse horizontale qui se décompose en



96

Annexe B

une vitesse zonale u et une vitesse méridienne v.
Schémas numériques et diffusion

La discrétisation temporelle est de type leap-frog. La grille utilisée est une grille C et
la discrétisation spatiale des équations est basée sur des schémas d’ordre 2 sauf ceux
des termes d’advection qui sont d’ordre 4 et basés sur le schéma Quick (Webb et al.
1998 et Holland et al. 1998). Comme tous les schémas d’ordre pair, ce schéma Quick
engendre des effets dispersifs. L’opérateur de diffusion est alors tel qu’il permet &
la diffusion de dominer cette dispersion numérique. La diffusion choisie est de type

biharmonique pour ’équation du moment et le coefficient v de viscosité s’écrit :
v = vy + max(VQuick, VSmag) = Vo + max (CQka|u]Aa:3, Cgmagan4) (B.2)

ot Az représente le pas de grille et 0 = |Vu| le taux de déformation. vgye, cor-
respond au coefficient de viscosité permettant, pour une valeur minimale de Cy;cr,
de dominer les effets dispersifs du schéma Quick. vgy,q, correspond a la viscosité de
Smagorinsky dont le réle principal est d’éviter le développement de bruit numérique
lors de la formation de choc notamment, Cl,,,, donne alors plus ou moins d’impor-

tance a cette viscosité.
Zones éponge et de forcage

Dans les expériences numériques du chapitre 3, une zone éponge et une zone de for-
cage sont mises en place. Dans les deux cas, les champs de vitesse et de fluctuation
de hauteur doivent étre rappelés vers des valeurs de référence, il s’agit donc d’ajouter
a 'équation de quantité de mouvement (B.1a) un terme de la forme R(w,.; —u) et
a l'équation de continuité (B.1b) R(h,.r — h). Le coefficient R de rappel, correspon-
dant & l'inverse du temps de rappel, est strictement positif dans les zones éponge
et de forgage et nul ailleurs. Dans la zone éponge, la vitesse u et la fluctuation de
hauteur h doivent étre rappelés vers 0, w,es et h,.y sont donc nuls. Dans la zone
de forcage u,.s et h,.;y correspondent respectivement aux champs de vitesse et de

fluctuation de hauteur vers lesquels les champs w et h sont forcés.
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Détails du calcul du critére rq

Cette annexe détaille les calculs du critére rq, basé sur une composante lente

dont le champ de vitesse est de précision O(Ro) et le champ d’accélération O(Ro?).

C.1 Equations diagnostiques

Les équations diagnostiques permettant dans un premier temps d’inverser la VP
et dans un second temps d’évaluer les accélérations pour calculer r sont obtenues a

partir du développement en Ro des équations (A.3) rappelées ici:

0i0 + V. (6u) — 2J(u,v) =y =0
Oy + V. (f¢u—g'V?(hu)) — (HV? — f)§=0 (C.1)
o +V.(qu) =0

ol ¢, v et ¢ représentent respectivement la divergence, la vorticité agéostrophique

et la vorticité potentielle linéarisée :

0 = Oyu + Oyv
v =fC—g'V?h = f(d,0—0yu) — g'V?h (C.2)
QZIC—f%:&EU—ﬁyu—f%

Equations sans dimensions

Pour étre développées en Ro ces équations doivent préalablement étre exprimées en
termes de variables sans dimension. Etant données une échelle de longueur L et une
échelle de vitesse U, t est alors adimensionnalisé par L/U, ¢ et ¢, par U/L, h par

*

fUL/g et v par fU/L. Les variables et opérateurs sans dimension sont notés .*,
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I'adimensionnalisation des équations (C.1) donne alors:

Ro (0p0* — 2J*(u*,v*) + V*.(6*u*)) —v* =0
Ro (0p* + V*. (¢*u* — V*2(h*u*))) — (BuV*2? —1)6* =0 (C.3)
Ro (Opqf + V*.(gju*)) =0

Ces équations font intervenir 2 nombres sans dimension : le nombre de Rossby Ro =
U/fL et le nombre de Burger Bu = R%/L* ot Ry = +/¢'H/ f est le rayon de Rossby
barocline, Ro est le petit paramétre des équations alors que Bu est lui considéré

d’ordre 1. Les différentes variables sont alors développées en Ro:

0* =Y 0;Ro" 7 => ~/Ro" h*=> hiRo'" (*=> (fRo'" ¢ =>_ gq;Ro’
(C4)
Les variables sans dimensions 07, v/, h7,... sont toutes d’ordre 1, elles sont solutions

des systémes suivants obtenus par développement jusqu’a l'ordre 2 en Ro des équa-

tions (C.3):
— ordre 0
o =0
0 (C.5)
Yo =
— ordre 1
(Buv™ = 1) 67 = V. (Gup) ©6)
Y = —2J"(ug, vp)
— ordre 2

(BuV*2 - 1) 85 = =20 J*(uh, v3) + VE(Gug + CGug) — VAV (hgu + hiup)
Yo = =2(J (ug, v7) + J*(u1, v9)) + V7.(67up) + 007
(C.7)

Retour aux équations dimensionnelles
Le calcul du critére r, passant par l'inversion de la VP, repose sur les équations
(C.5),(C.6) et (C.7) réécrites en termes de variables dimensionnelles développées en

Ro sous la forme suivante:

522@ VZZ%‘ hzzhi C:ZQ‘ QZ:ZQM (C.8)
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Cette écriture, o d;, i, hy,... sont d’ordre O(Ro"), est équivalente & (C.4) a condition

de poser Vi:
0; = ZRO 07 vi= TRO vi o ohy = 7 Ro'h; (¢ = ZRO G Q= ZRO q;

Les équations (C.5),(C.6) et (C.7) sont alors redimensionalisées en utilisant les re-

lations (C.9) pour obtenir :

— ordre 0 .
g
(5 — 0 Uy = ——8yh0
{ o= 5 / f (C.10)

% =0 vy = Faxho

— ordre 1
"HV? — %) 5, = V.
Y1 = —2J<UO,U0)

— ordre 2

{ (g,I’IV2 - f2) (52 = —28tJ(U0, ’Uo) + fV.(Coul + Cﬂlo) - QIVZV.(houl + h1u0)

Y2 = —2 (J(Uo, Ul) + J(Ul, UQ)) + V.(éluo) + 3t51
(C.12)

Pour que les équations d’ordre 2 (C.12) soient explicitement diagnostiques, il reste a
exprimer 0;0; et 0y J (ug, vp). En fait ces deux termes nécessitent d,hy qui s’obtient a

partir de 'ordre 1 de I’équation de continuité: 0;hg = —Hd;. On a alors pour 0;6; :

(9 HV? = f) 961 = 0,V .(f¢ouo)
/2
= %&J(hg,v%o)

e : 2 (C.13)
=75 (J (01, V?ho) + J (ho, V2471))
= g'H (J (G, 01) — V. (V*1u0))
901 s’obtient donc par inversion de I'opérateur (¢’ HV? — f?).
L’expression de 0;.J(ug, vg) est quant & elle la suivante :
2
Ay J (ug, vy) = ?f [J (=0ytho, Duho) + J (=0, ho, Ouiho)]
S H (C.14)

T [J (0y01,v0) + J (001, uo)]



100 Annexe C

C.2 Evaluation de I’écoulement lent de précision O(Ro)

Nous cherchons ici a évaluer le champ de vitesse du mode lent avec une précision
en O(Ro) . Il est obtenu en inversant 1'anomalie de VP ¢ & partir des équations
diagnostiques (C.10) et (C.11). La vitesse horizontale est décomposée en une partie

rotationnelle et une partie divergente :

u =ug+up

(C.15)
:k/\v¢o+VX0+k/\V’¢1+VX1

/ /
De I'ordre 0 on tire que yg = 0, ¥y = g;LO et donc que ug =k AV (Q}LO)
Premier probléme

Il s’agit de résoudre dans un premier temps le probléme suivant d’inconnues hy,
C07 hl et Cl .

ho + h ho + h
q<1+ °H 1):g0+g1_f OH ! (C.16)

ou I'anomalie de vorticité potentielle ¢ est celle issue des champs bruts du modéle
shallow-water. En fait comme (; = V*y et que d’aprés 'ordre 0 (C.10) hg = f ;ﬂ/o)

les inconnues ne sont plus qu’au nombre de trois: ¢y, (1 et hy. L'ordre 1 (C.11) nous

fournit une deuxiéme équation liant (; et hq:

f(l — g'V2h1 = -2J (axwo, aywo) (017)

Il manque donc une équation pour fermer le systéme, nous choisissons alors, comme
Mohebalhojeh (2002), d’imposer g;; = 0 ce qui donne cette relation supplémentaire

entre (; et hy:

h
G = fﬁ (C.18)
Inverser I’anomalie ¢, c’est donc résoudre le premier probléme suivant d’inconnues
Yo et hy:
i ol —a(14 )
L 9 (C.19)
gV2hy — fP— = 2J (050, O,tbo)

H
Ce probléme, constitué de deux équations de Helmholtz couplées, est résolu de ma-

niére itérative de la fagon suivante:
— Avant la premiére itération, ¢)) = 0 et h{ = 0.

— A la n®™€ itération, la premiére équation de (C.19) d’inconnue v est inversée
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par la méthode du gradient conjugué avec hy = h?™' et comme premiére
estimation de vy, 14!, on obtient alors ¥%. Puis la 2°™€ équation de (C.19)
d’inconnue h; est inversée avec ¢y = 1 et comme premiére estimation de Ay,

R~ on obtient alors A7.

Une fois ce premier probléme résolu, toutes les caractéristiques d’ordre 0 de 1’écou-

lement sont connues, alors qu’a l'ordre 1 seule hy l'est (et ¢; = fhy/H).

Remarque: nous aurions pu choisir de fermer le systéme a la maniére de Warn et
al. (1995), ie en développant également ¢ en Ro et en considérant que seul le terme

d’ordre 0 est non nul, le systéme a résoudre aurait été le suivant :

o1+ 2) - v - L

gH
h
QEI =G - f—1 (C.20)
fCl g VQ = —-2J (axd]O) ay%)

Ce probléme consiste a résoudre successivement deux équations de Helmholtz:

V- (7 + 0l = (©21)
puis
Vzhl — (f + Q);C,};__} = §J (8I¢0, 8y1/10) (022)

enfin on accéde facilement & (; puisque ¢; = (f + q) }]L_]l

Nous avons préféré fermer le systéme a la maniére de Mohebalhojeh (2002) car ainsi
(C.16) est exactement vérifiée alors qu’a la maniére de Warn et al. (1995) 'anomalie
de VP liée au mode lent difféere de 'anomalie de VP brute par des termes d’ordre
O(Ro?).

Second probléme

Son but est de déterminer le reste des caractéristiques de ’écoulement d’ordre 1.
La divergence est obtenue en inversant la premiére équation du systéme (C.11) puis
les fonctions y; et 1, s’obtiennent par inversion de VZy; = §; et V2, = (;. A la

fin du second probléme, on a alors accés au champ de vitesse d’ordre 1:

{ up = =01 + Oz X1 (C.23)

U1 = aﬂcwl + ayXl
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C.3 Accélérations Lagrangiennes

Le critére r nécessitant la connaissance du champ d’accélération Lagrangienne,
I'objectif de ce paragraphe est de déterminer celui li¢ a la vitesse uy = wy + u;.

Dans toute cette annexe la dérivée Lagrangienne contenant au maximum des termes

d’ordre O(Ro?) est notée % Précisons ici I'expression de l'accélération lice a uy,
Druy
Dt - D
u
l];tf = O0i(up +uy1) + (up + u1).Vu, +uo.Vuy (C.24)

Pour évaluer les différents termes de (C.24), reprenons I’équation de quantité de

mouvement du mode lent en développant chaque variable jusqu’a I’ordre 2:

Oi(ug+ug+ug)+(upt+uy+uz).V(ug+uy+uz)+ fkA(ug+uy+uz) = —g'V(ho+hi+hs)
(C.25)
L’ordre 0 de cette équation correspond a l’équilibre géostrophique (fk A ug =

—g'Vhy), Vordre 1 a I’équilibre quasi-géostrophique :
Oag +1u9.Vug = —¢'Vh, — fk AVu, = -VP, — fk AV (C.26)

ou P, = ¢g'hy — f1);. Enfin Pordre 2 de (C.25) donne:
Ouy +1ug.Vuy +u3.Vug = —¢'Vhy — fk AVuy = —VP, — fkAVyy (C.27)

ot P, = g’hy — f1)o. Enfin 'addition de (C.26) et (C.27) permet d’accéder a I'accé-

lération Lagrangienne (C.24):

Dfllf .
Dt

—V(Pi+ P) — fkAV(x1+ x2) (C.28)

C.4 Calcul du critére r;

L’étape C.2 nous a fourni avec une précision en O(Ro) le champ de vitesse

d’advection de g:uf =Ug+ Uy:

Expression de r;

Le critére r{, basé sur le champ de vitesse ug, s’exprime alors comme suit :

_ G +2(Dr¢y/ DY)

af

(C.30)

r1
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ou d’une part

Osf = am(l)o + Ul) + ay(U() + ul) of = \/m (031)

Onf zﬁx(uo—l—ul) —(9y(vo+111) Cf :CO_'_Cl

Les champs de vorticité, (y, et de déformation, oy, correspondant & us s’expriment
a partir de I’écoulement lent déterminé dans le paragraphe C.2. D’autre part le taux

de rotation des axes de déformation de uf a la forme suivante:

Dyony Dyosy
Drpy 7 pp ~ Oy
2 = C.32
Dt 0120 ( )
ou
DfO'nf -9 (Dfo) 9 (Dfo)
Dt v Dt Y\ Dt (0‘33)

Dyosy _ 5 (Df“f> ) (vaf)
Dt Y\ Dt “\ Dt
Ces taux de variations de I'étirement o, et du cisaillement o, s’expriment a partir

des accélérations Lagrangiennes calculées dans le paragraphe C.3 pour donner :

Dyoy

% - (ayy - azz) (Pl + PQ) + 2f8zy(X1 + XQ) (C 34)

Dyog :
L = =200, (Pt P2) + £ (9 = 022) (1 + x2)

ou Py = g'hy — fiby, V2Py = —75 et V2xo = d5. Les termes d’ordre O(Ro) ont été
calculés lors de la détermination de ’écoulement lent au paragraphe C.2, v, et do
sont donnés par le jeu d’équations diagnostiques d’ordre 2 (C.12). Tout est alors
réuni pour calculer le taux de rotation des axes de déformation (cf (C.32)) et enfin

le critére ry.
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