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Introdu
tion
Introdu
tion
La dynamique 
onve
tive de l'o
éan tou
he un large spe
tre d'é
helles spatiales et tem-porelles : de l'é
helle de la planète où la 
ir
ulation thermohaline prend typiquement
1000 ans à bou
ler son large 
ir
uit, à l'é
helle du mélange qui se joue sur des temps
ara
téristiques de l'ordre de la minute, tout un spe
tre d'é
helles est présent et relie trèsétroitement les phénomènes les plus extrêmes. Malgré la vue simpli�ée d'une large bou
leméridienne faisant 
ir
uler l'o
éan global 
omme sur un tapis roulant (�
onveyor belt" deBroe
ker (1987) illustrée par la Figure 1), par la diversité des phénomènes physiques quiinterviennent et la 
omplexité de leurs intera
tions, 
ertaines questions fondamentalesrestent en
ore en suspens.

Fig. 1: Cir
ulation o
éanique globale s
hématisée par Broe
ker (1987).Entre autres, voi
i quelques interrogations qui peuvent sembler simples sans pour autantavoir de réponses tran
hées à 
e jour :� Quel est le taux de formation d'eaux profondes dans les régions polaires ? Et 
omment
es eaux sont-elles altérées avant d'être entrainées dans la 
ir
ulation thermohaline ?� Quels sont les lieux d'upwelling pour les eaux profondes de la 
ir
ulation thermohaline ?Quelles sont les zones 
ru
iales de transformation des masses d'eau ?� Qui d'un forçage mé
anique, induit par le vent, ou d'un forçage thermique, induit par1



Introdu
tionles gradients de température, 
onduit la large bou
le de la 
ir
ulation thermohaline ?Comment ensuite, la petite é
helle du mélange peut être 
onne
tée à la 
ir
ulationgénérale, transférant in �ne l'énergie vers le mélange et la dissipation ?Toutes 
es questions tou
hent à la 
ompréhension du maintien d'une 
ir
ulation plané-taire par la dynamique o
éanique dont le spe
tre énergétique se termine vers les petitesé
helles par le mélange. Comment appréhender les e�ets du mélange sur la 
ir
ulationthermohaline ? Quels mé
anismes relient les plus grandes é
helles o
éaniques aux pluspetites é
helles du mélange ?Très s
hématiquement, on peut dire que les plongées aux p�les ont tendan
e à abaisser le
entre de gravité global de l'o
éan. Elles des
endent des masses d'eau lourde au fond deso
éans. Pour équilibrer 
et e�et, il faut des zones où, au 
ontraire, des eaux légères sontapportées en surfa
e. Deux phénomènes peuvent 
ontribuer à élever le 
entre de gravitéde l'o
éan :� les �ux de 
haleur à la surfa
e de l'o
éan qui restrati�ent les 
ou
hes supérieures. Ilspeuvent 
ontribuer à une redistribution de la masse sur la verti
ale mais restent assez
on�nés en surfa
e. Les mélanges diapy
naux peuvent étendre 
es e�ets et, d'aprèsHuang (1999), remontent le 
entre de gravité pour l'o
éan global.� les zones d'upwelling isopy
nal induit par le vent. Dans le 
ourant 
ir
umpolaire,le vent remonte de façon isopy
nale des 
ou
hes très profondes de la 
ir
ulation méri-dienne. A l'équateur, un upwelling des 
ou
hes plus super�
ielles est aussi présent.La question portant sur l'importan
e relative des forçages thermiques ou mé
aniquesrevient à identi�er l'importan
e relative des mélanges diapy
naux de 
haleur et des re-montées isopy
nales de masses d'eau.Cette thèse s'arti
ule autour de di�érentes é
helles spatiales présentes à l'équateur enanalysant les intera
tions entre elles. L'énergie 
as
ade d'é
helle en é
helle, �nissant dansles é
helles du mélange qui ont un impa
t sur la 
ir
ulation globale. Notre étude se fo
alisesur la région équatoriale et les mé
anismes de remontées diapy
naux. Les deux premiers
hapitres justi�eront 
e 
hoix, tandis que les trois 
hapitres suivant présenteront notreétude.Le premier 
hapitre dis
ute du mé
anisme physique qui soutient la 
ir
ulation méridienneo
éanique et des impli
ations sur la 
ir
ulation globale dans les di�érents 
as de �gure.Cette revue nous permet de mettre en relief le r�le très parti
ulier que peut jouer l'équa-2



Introdu
tionteur dans une 
ir
ulation de grande é
helle. En e�et, 
'est un lieu qui à la fois favorisele ré
hau�ement surfa
ique par les �ux o
éan-atmosphère (par l'upwelling équatorial etl'a�eurement du sous-
ourant ; et grâ
e à une zone atmosphérique la plus 
haude duglobe) et est à la fois très propi
e à un mélange e�
a
e (
'est un milieu très énergétiqueoù beau
oup d'ondes sont piégées et sont relativement instables).Le deuxième 
hapitre justi�e par des observations le mélange équatorial. Plus pré
isé-ment, on peut repérer des 
ou
hes parti
ulièrement bien homogénéisées. Elles 
onstituentun 
anevas intermittent de mélange dans tout le bassin et de la surfa
e jusqu'au fond.Le troisième 
hapitre s'appuie d'une étude numérique pour 
omprendre les mé
anismesde formation de la dynamique équatoriale, en parti
ulier le système 
omplexe des jetséquatoriaux et extra-équatoriaux délimitant latitudinalement le rail équatorial.Grâ
e à 
es simulations numériques, il nous a été possible, dans le 
hapitre 4, de reproduirede �nes stru
tures verti
ales spé
i�ques à l'équateur et s'insérant dans la dynamiqueéquatoriale ave
 des 
ara
téristiques très marquées, re�étant l'instabilité inertielle.Le dernier 
hapitre, en�n, ouvre des pistes de re
her
he sur le mélange aux petites é
helleset les études statistiques de turbulen
e.
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Chapitre 1
Revue des mé
anismes moteurs de la
ir
ulation méridienne o
éanique
1.1 Abstra
tThis 
hapter addresses the question of the driving for
e of the thermohaline 
ir
ulation(THC). Cold water sinking near the poles needs to be balan
ed by upwelling in theo
ean interior. Either the upwelling is diapy
nal and a temperature gradient drives theglobal 
ir
ulation, or the upwelling is isopy
nal and 
losure of the mass budget determinesmeridional transports. This �rst introdu
tion aims to demonstrate the importan
e of thethermal me
hanism and to 
onvin
e the reader that the equatorial region is a 
ru
ial areafor the upwelling of deep water.The diapy
nal mixing me
hanism has been investigated sin
e Sandström (1908) whoestablished that the only way to 
reate a large overturning 
ell from thermal for
ing aloneis to have a deep heat sour
e. However, the o
ean is heated and 
ooled by the atmosphereat its surfa
e. The meridional 
onve
tion that 
an o

ur in su
h a 
on�guration, 
alled�horizontal 
onve
tion�, was thought to have been proved impossible by the experimentsof Sandström (1908), but later observed (Coman et al., 2006) and explained (Paparellaet Young, 2002) as the result of small-s
ale di�usive or turbulent mixing in the interior.A term negle
ted in the model of Sandström (1916) 
an be interpreted as a deepening ofthe atmospheri
 heating sour
e.The question that naturally arises is then : Is mole
ular di�usive mixing enough to explainthe strength of the THC as it is observed in the sinking regions ? An order of magnitudeestimate is presented to 
on
lude that turbulent mixing is also required.5



Mé
anismes moteurs de la THCPhenomena observed in the o
ean that indi
ate turbulent motions in
lude the breaking ofinternal gravity waves and the formation of thin layers of well mixed density and tra
erssta
ked over the verti
al. Gravity waves 
an break when they en
ounter topography or atlatitudes of instability with respe
t to parametri
 subharmoni
 instability. Density andtra
er layering is observed in many regions widespread over the globe : below meltingi
e near the poles, in the peripheries of �Meddies� or eddies from the Gulf Stream, andalso in the equatorial tra
k. They are stair
ase patterns of depth s
ale between 10 and100 metres and with very long lateral 
oheren
e. We des
ribe the 
hara
teristi
s of thetwo phenomena, pointing out that the breaking of internal gravity waves 
annot explainmixing in the equatorial region, while sta
ked layers o

ur espe
ially frequently nearthe equator. We also note that not 
oin
identally, the equatorial region is favourable toinertial instability.In the last part of this 
hapter, we dis
uss the 
ompetition between diapy
nal mixing andisopy
nal upwelling in the establishment of the global o
eani
 
ir
ulation. Large di�usive
oe�
ients favour equatorial upwelling, while low di�usive 
oe�
ients point to isopy
nalupwelling in the Antar
ti
 Cir
umpolar Current maintaining the mass budget. It is thus
ru
ial to have a good parametrization of small s
ales mixing in order to have a 
orre
trepresentation of the global o
eani
 
ir
ulation in numeri
al models.All those points highlight the importan
e of diapy
nal mixing in the equatorial areas insustaining the THC.
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Forçage thermique1.2 L'o
éan est-il une ma
hine thermique ?Pour qu'un mouvement tel que la 
ir
ulation méridienne à l'é
helle de la planète se main-tienne malgré les déperditions d'énergie mé
anique par la fri
tion sur le fond ou les 
�tes,il doit exister une sour
e d'énergie qui équilibre les pertes fri
tionnelles. La question dumé
anisme 
apable d'entretenir 
ette sour
e d'énergie a fait l'objet de nombreuses re-
her
hes 
ette dernière dé
ennie (Munk et Wuns
h (1998), Toggweiler et Samuels (1998),Huang (1999), Huang (2004), Wuns
h et Ferrari (2004) (plus tard WF04), Gnanadesikanet al. (2005), Kuhlbrodt et al. (2007) (
i-après : Kal07)). Deux visions s'a�rontent : (i) la
ir
ulation méridienne serait entretenue par des gradients de température, (ii) les massesd'eau 
ir
uleraient sous l'e�et du vent et la dynamique qu'il engendre. On tentera dans
ette première se
tion de faire un état de l'art et de pointer les di�éren
es notoires des
ir
ulations engendrées dans les deux 
as.1.2.1 Point de vue de SandströmLa nature du mé
anisme moteur de la 
ir
ulation méridienne est souvent redis
utée àpartir de 
e qui est 
ommunément appelé le �théorème de Sandström�. L'idée apportéepar Sandström (1908) provient d'expérimentations autour de la 
apa
ité des for
es de�ottabilité à générer une 
onve
tion profonde. Dans une 
uve, il a pla
é une sour
e
haude et une sour
e froide aux extrémités opposées. Dans une expérien
e, la sour
e
haude est pla
ée au-dessus de la sour
e froide (�gure (1.1)(a)) ; dans une autre, elle estau-dessous (�gure (1.1)(b)). Sandström (1908) 
on
lut qu'une 
ir
ulation fermée,stationnaire, for
ée thermiquement ne peut s'établir que si la sour
e 
haudeest pla
ée sous la sour
e froide.Suite à 
es expérimentations, Sandström (1916) et Bjerknes (1916) ont apporté une ra-tionalisation plus théorique à 
ette assertion. Pour é
rire les équations du mouvementd'une parti
ule de �uide, ils négligent la rotation de la Terre et 
onsidèrent les for
esde gradient de pression, la gravité et la fri
tion. Soit S une ligne de 
ourant fermée, la
ir
ulation le long de 
ette ligne s'é
rit :
dC

dt
=

d

dt

∮

S

u.dr =

∮

S

du

dt
.dr = −

∮

S

αdp +

∮

S

F .dr +

∮

S

g.dr, (1.1)où t est le temps, u la vitesse, α le volume spé
i�que (α = ρ−1, ave
 ρ la densité), p lapression, F la for
e de fri
tion par unité de masse, et dr une longueur élémentaire le7



Mé
anismes moteurs de la THC
(a)
(b)Fig. 1.1: Expérien
es de Sandström (1908) (a) la sour
e 
haude est située au-dessus dela sour
e froide, il n'y a pas de 
ir
ulation. (b) la sour
e 
haude est située au-dessous dela sour
e froide, une 
ir
ulation 
onve
tive se met en pla
e.long de la ligne de 
ourant. Pour une ligne de 
ourant fermée, la gravité ne travaille pas.Le dernier terme est don
 nul. Il reste alors en régime permanent :

dC

dt
= −

∮

S

αdp +

∮

S

F .dr = 0. (1.2)C'est don
 que les for
es de pression doivent travailler 
ontre la dissipation d'énergie parla fri
tion.A�n de relier la 
ir
ulation méridienne à une ma
hine thermique (
'est à dire auto-entretenue par les for
es en équilibre), Sandström (1916) reprend la représentation d'un
y
le de Carnot (�gure 1.2) : entre des é
hanges de 
haleur (ré
hau�ement ou refroidisse-ment) isobares, la parti
ule subit des é
hanges adiabatiques. Reprenons les expérien
es deSandström (1908). Dans la première expérien
e, la sour
e 
haude est pla
ée au-dessus dela sour
e froide. Une parti
ule soumise à un mouvement méridien subit un ré
hau�ementpour une pression faible p1 et un refroidissement pour une pression élevée p2. Le ré
hauf-fement isobare de la parti
ule augmente son volume spé
i�que (1 → 2), le refroidissmentle diminue (3 → 4) tandis qu'une transformation adiabatique amenant la parti
ule de p1à p2 > p1, le diminue (2 → 3) (et vi
e-versa : 4 → 1). Le 
y
le de Carnot est par
ourudans le sens des aiguilles d'une montre. Dans la deuxième expérien
e, on suit le mêmeraisonnement pour aboutir à un 
y
le de Carnot par
ouru dans le sens trigonométrique.8



Forçage thermique

(a) (b)Fig. 1.2: Kal07 : Cy
le de Carnot idéalisé pour l'o
éan proposé par Sandström (1916).(a) la sour
e 
haude est située au-dessus de la sour
e froide. (b) la sour
e 
haude estsituée au-dessous de la sour
e froide.Cette le
ture traduit un travail des for
es de pression −
∮

S
αdp positif dans le premier
as, négatif dans le se
ond. Le travail de la pression équilibre 
elui de la fri
tion (toujourspositif) dans le se
ond 
as uniquement (équation (1.2)) : quand la sour
e 
haude est sousla sour
e froide, la 
haleur apportée au système est transformée en travail mé
anique.C'est le propre d'une ma
hine thermique.Pour revenir à la 
ir
ulation méridienne des o
éans, les sour
es froides et 
haudes sontsituées toutes les deux en surfa
e grâ
e aux é
hanges o
éan-atmosphère, respe
tivementaux p�les et aux tropiques. D'après les expérien
e de Sandström, la bou
le de 
onve
tionméridienne devrait rester 
on�née en surfa
e. Le premier e�et qui pourrait faire pénétrerla 
haleur dans l'o
éan serait la radiation solaire . Mais, elle ne pénètre qu'à quelques

100m de profondeur et Minato (1992) montre qu'elle n'a que des e�ets minimes sur la
ir
ulation méridienne. Y-a-t-il alors une sour
e 
haude dire
tement en profondeur ? Lessour
es géothermales pourraient bien avoir leur importan
e dans 
ette vision de ma-
hine thermique. Pourtant Huang (1999) montre que l'énergie impliquée (0.05TW ) esten
ore beau
oup trop faible pour soutenir la 
ir
ulation méridienne. Don
, soit d'autresmé
anismes sont 
apables de faire pénétrer plus en profondeur la 
haleur de l'atmosphère(vents et marées qui ne sont pas 
onsidérés dans l'étude de Sandström peuvent y jouerun r�le), soit un forçage mé
anique plut�t que thermique agit dire
tement sur les massesd'eau pour les remonter (prin
ipalement par le forçage du vent). Poursuivant son idée deforçage thermique de la 
ir
ulation méridienne, Sandström avait déjà 
her
hé quelques9



Mé
anismes moteurs de la THCmé
anismes de mélange turbulent qui pouvaient approfondir le ré
hau�ement surfa-
ique. Il 
itait la double di�usion à titre d'exemple mais sans que 
ette expli
ation soittotalement satisfaisante puisqu'elle ne pénétrait pas assez en profondeur. Des travaux
omme 
eux de Je�reys (1925), Colin de Verdière (1993) ou en
ore Huang (1999) sou-tiennent l'idée du mélange turbulent pouvant e�e
tivement abaisser la sour
e 
haude,
onduisant à un gradient horizontal de température en profondeur et 
onduisant à une
ir
ulation méridienne.1.2.2 Conve
tion horizontaleLe problème soulevé par le fait que sour
e 
haude et sour
e froide soient au même ni-veau, en surfa
e dans l'o
éan a été approfondi sous le nom de �
onve
tion horizontale",aussi bien expérimentalement que théoriquement. Cette partie expose 
omment d'unevision de Sandström très simpli�ée où la 
onve
tion horizontale reste 
on�née en surfa
e,on peut passer à une vision paramétrisant la turbulen
e qui engendre une large bou
le
onve
tive par forçage thermique uniquement. Mais peut-elle pour autant être le moteurde la 
ir
ulation méridienne ?1.2.2.1 Mélange turbulent et 
onve
tion horizontaleComment le �ux turbulent vient-il s'insérer dans l'équilibre du 
y
le de Carnot évoquépar Sandström?En régime permanent et pour un système for
é uniquement en surfa
e, Gnanadesikanet al. (2005) retrouvent, 
omme 
onséquen
e dire
te de la 
onservation de la �ottabi-lité, la 
on
lusion de Sandström sur le fait que les for
es de �ottabilité ne peuvent être
onsidérées 
omme motri
es de la 
ir
ulation méridienne. La 
onservation de �ottabilités'é
rit en e�et 
omme : ∂b
∂t

+ ∇.(ub) = Qb, où Qb est un terme sour
e et b = g ρ0−ρ
ρ0

,la �ottabilité. La moyenne temporelle sur une surfa
e horizontale S de 
ette équationdonne : < ∂z(wb) >=< Qb >, ave
 w, la 
omposante verti
ale de la vitesse ; soit :
< wb > (z) =

∫ z

−H
< Qb > dz = 0, dès que Qb est 
on�né en surfa
e. Alors, le �ux de�ottabilité net sur 
haque surfa
e iso-z est nul :

< wb >≡
∫

S

wbdS = 0, (1.3)ave
 (�) la moyenne temporelle et < � > la moyenne spatiale sur une surfa
e iso-z. D'où,10



Forçage thermiquel'intégrale sur tout le volume et dans le temps reste nulle et
∫

V

wbdV = 0. (1.4)En 
onve
tion horizontale, les for
es de �ottabilité ne sont pas motri
es. En revan
he,
omme le font remarquer Paparella et Young (2002) et Gnanadesikan et al. (2005), 
e
in'implique pas for
ément que la 
ir
ulation grande é
helle soit nulle. En e�et, si ondé
ompose les 
hamps de vitesse et de �ottabilité en une partie de grande é
helle ave
des temps 
ara
téristiques longs (w et b) et une partie représentant les �u
tuations sur
et état moyen (w′ et b′), l'équation (1.3) revient à :
< wb >=< wb > + < w′b′ >= 0. (1.5)Si la turbulen
e du milieu induit que < w′b′ > n'est pas nul, alors, il doit y avoir une
ompensation des �ux de la grande é
helle. Ainsi, même si le travail total des for
es de�ottabilité doit être nul, 
elui de la grande é
helle ne l'est pas for
ément et peut induireune 
ir
ulation méridienne.Plaçons-nous don
 dans des é
helles 
ara
téristiques des mouvements lents. Le terme

< w′b′ > peut être paramétrisé 
omme une di�usion verti
ale de la �ottabilité de grandeé
helle : < w′b′ >= κ < bz >, ave
 κ le 
oe�
ient de di�usivité verti
ale induite par lesé
helles de la turbulen
e. L'équation (1.5) devient :
< wb > +κ < bz >= 0. (1.6)En intégrant (1.6) sur tout le volume, on déduit :

∫

V

wbdV = κ[< b(0) > − < b(−H) >]. (1.7)On retrouve don
 que, quand κ → 0, on tend vers un régime sans 
ir
ulation. Mais danstoute expérien
e de laboratoire, on n'atteint jamais 
omplètement 
ette limite. La valeurminimum de κ est 
elle de la di�usivité molé
ulaire. Coman et al. (2006) se sont repla
ésexa
tement dans les 
onditions des expérien
es de Sandström. Contrairement à 
e dernier,ils observent néanmoins une faible 
ir
ulation qui se maintient dans le bassin. C'est enfait un équilibre entre la �ottabilité grande é
helle et la di�usion molé
ulaire qui se fait.Coman et al. (2006) émettent l'hypothèse que les moyens de mesure de Sandström nedevaient pas être assez pré
is pour pouvoir mesurer 
ette 
ir
ulation résiduelle. De plusl'équation (1.7) montre que dès que la strati�
ation est statiquement stable, les eauxlourdes sont au fond et le terme de droite est positif. La bou
le de 
onve
tion engendrée11



Mé
anismes moteurs de la THCpar la di�usion est alors telle qu'elle lie les remontées grande é
helle (w > 0) aux eauxlégères (b > 0) et les plongées (w < 0) aux eaux denses (b < 0).Pour résumer, l'idée derrière le théorème de Sandström est toujours valide : pour avoirune large 
ellule de 
onve
tion (∫
V

wbdV 6= 0) for
ée thermiquement où les eauxdenses plongent et les eaux légères remontent, les �ux de 
haleur en surfa
e de l'o
éandoivent pénétrer dans l'intérieur de l'o
éan. La di�usivité molé
ulaire ou la petiteé
helle turbulente introduisent un terme sour
e pour les �ux de �ottabilité desmouvements lents . Par 
ontre, la di�usivité molé
ulaire est-elle su�sante pour expli-quer seule l'amplitude de la 
ir
ulation méridienne observée dans l'o
éan ? On s'intéressepar la suite plus spé
i�quement à la 
onve
tion méridienne o
éanique. C'est une 
ir
ula-tion qui implique des �ux de 
haleur et de sel et elle est appelée 
ir
ulation thermohalineou THC.1.2.2.2 Ordres de grandeur pour le maintien de la 
ir
ulation thermohalineDans le but de donner des ordres de grandeur pour la 
ir
ulation grande é
helle qu'il fautsoutenir, j'exposerai i
i deux appro
hes possibles.La première appro
he suppose que le forçage est ex
lusivement thermique, et, dérivant du�théorème de Sandström� dans le 
as d'une 
onve
tion horizontale, estime un 
oe�
ientde di�usivité turbulent verti
al, κv, né
essaire à la remontée des eaux froides. Stommel etArons (1960) et Munk (1966) supposent des remontées uniformes dans tous les bassins.Munk (1966) évalue les vitesses verti
ales as
endantes trans-isopy
nales pour des plongéesNord de ∼ 30Sv. Pour une surfa
e des o
éans de 3 · 108km2, elles doivent être de w∞ =

10−7m/s. En supposant que 
es remontées sont purement di�usives et ont lieu sur unedistan
e typique traversant la thermo
line de d = 1000m, on peut évaluer un ordre degrandeur du 
oe�
ient de di�usion verti
al κv = w∞ · d = 10−4m2/s. Or les mesuresdire
tes de mi
rostru
tures (Ruddi
k et al. (1997) en Atlantique Nord) ou les suivis detra
eurs − inje
tés expérimentalement (experien
e NATRE dans la même région, Ledwellet al. (1993), Ledwell et al. (1994)) ou inje
tés suite aux tests de bombes atomiques dansles années 60 dans le Pa
i�que Nord (
omme le tritium, Kelley et Van S
oy (1999))
− donnent des valeurs de κv d'un ordre de grandeur inférieur à 
elui évalué par Munk(1966). Ces �ux ne su�sent pas en
ore à soutenir la THC alors qu'ils restent d'un ordre degrandeur supérieurs à la di�usivité molé
ulaire. Les études qui veulent pourtant retenirla possibilité du maintien de la THC par le mélange turbulent lèvent l'hypothèse de12



Forçage thermiqueremontées uniformes pour souvent opter pour des zones lo
alisées de mélange a

ru, noné
hantillonnées par les études 
itées i
i.La deuxième apro
he de la THC est plus globale et ne fait pas d'hypothèse quant à lanature du forçage. On raisonne en termes de puissan
e né
essaire pour le moteur de laTHC. Munk et Wuns
h (1998) et Wuns
h et Ferrari (2004) évaluent ainsi l'énergie poten-tielle né
essaire pour remonter une parti
ule dense des abysses (∼ 5000m de profondeur)à une profondeur de 2000m au travers une strati�
ation typique de 
es profondeurs (lavariation de densité 
onsidérée entre 5000 et 2000m 
orrespondrait à une strati�
ation
onstante de N = 1.7 · 10−3s−1.) et 
e
i ave
 la vitesse diapy
nale évaluée par Munk(1966) pour des remontées uniformes. Leurs estimations donnent un ordre de grandeurde 1-2TW.Des pistes variées sont explorées pour suppléer la puissan
e manquante d'un moteurpurement di�usif et homogène dans tous les o
éans. Par exemple, Hughes et Gri�ths(2006) 
onsidèrent l'entraînement d'eaux environnantes par turbulen
e dans les plongéesNord. Les 30Sv 
onsidérés par Munk (1966) pour les plongées Nord 
omportent une partiedes eaux entraînées au 
ours de la plongée. Chaque par
elle d'eau entrainée ne doit alorspas être remontée jusqu'à la surfa
e. Un mé
anisme la remontant à sa profondeur initialesu�t à entretenir la THC. Hughes et Gri�ths (2006) estiment ainsi une rédu
tion de 90%de l'énergie né
essaire à la 
ir
ulation méridienne. Les solutions pour l'instant évoquées i
isont don
 : 
elle d'un mélange turbulent a

ru lo
alisé ou 
elle d'une surestimationde la puissan
e né
essaire à la THC du fait de l'entrainement des eaux au
ours des plongées . D'autre part, Wang et Huang (2005) estiment l'énergie inje
téedans l'o
éan par le vent ou les marées (pour l'instant jamais prise en 
ompte), 
omme
10000 fois plus grande que l'énergie disponible par le forçage thermique de surfa
e. Puis,von Stor
h et al. (2007) estiment, grâ
e à un modèle global à très haute résolution, qu'àpeu près le tiers de l'énergie apportée par le vent se propage verti
alement passant les
∼ 100 premiers mètres de surfa
e vers l'o
éan profond. Fa
e à 
es 
onstatations et aufait que la di�usivité molé
ulaire est trop faible pour entretenir la THC, 
omme Kal07,on 
on
lut que vents et marées sont des sour
es d'énergie né
essaires à unforçage thermique de la THC . Kal07 tirent la 
on
lusion que les �ux de surfa
ede �ottabilité ne 
onduisent pas la 
ir
ulation mais en sont des 
onséquen
espassives.La sous-se
tion suivante dis
ute l'entretien de la THC par forçage thermique, via le mé-13



Mé
anismes moteurs de la THClange diapy
nal turbulent (Figure 1.3, 
as 1). On tiendra 
ompte des sour
es d'éner-gie extérieures, absentes des expérien
es de Sandström : le vent et la marée. Le mélangeturbulent redistribue la température et engendre des gradients méridiens qui for
ent une
ir
ulation méridienne. Un deuxième forçage de la THC est 
ependant évoqué : un forçagemé
anique par le vent qui, ave
 la rotation de la Terre, 
ourbe et remonte les isopy
nes ensurfa
e par pompage d'Ekman (�gure 1.3, 
as 2). Les eaux froides sont ainsi dire
tementremontées en surfa
e de façon isopy
nale et les gradients thermiques méridiens nesont plus qu'une simple 
onséquen
e de la dynamique for
ée par le vent. Ce mé
anismequi ne fait pas ensuite l'objet de notre étude sera simplement évoqué dans la dernièrese
tion de 
e 
hapitre.Ces deux types de 
ir
ulation se di�éren
ient par les bilans 
onsidérés 
omme moteursde la 
ir
ulation thermohaline. En favorisant un forçage thermique, on 
onsidère le bilande 
haleur de l'o
éan 
omme moteur. En favorisant le forçage mé
anique induit par lesremontées isopy
nales des eaux par le vent, on favorise un bilan de masse. On verra parla suite que les impli
ations de 
es deux dynamiques dans la représentation numériquede la 
ir
ulation o
éanique globale ne sont pas anodines.

Fig. 1.3: S
hémas simpli�és par Kal07 de deux 
as extrêmes : mélange diapy
nal uni-quement (
as1), upwelling for
é par le vent uniquement (
as2). Les s
hémas représententdes se
tions méridiennes ave
 la formation d'eau profonde Nord-Atlantique à droite. Laligne 
ourbe indique la thermo
line. Les �è
hes droites indiquent un transport de massetandis que 
elle en zigzag représente un �ux de 
haleur vers le bas 
ausé par du mélangediapy
nal.1.2.3 Mélange diapy
nal turbulentDans 
ette partie, on dis
utera de l'hypothèse où le mélange diapy
nal est un moteur dela 
ir
ulation méridienne en transportant la 
haleur de surfa
e jusqu'aux masses d'eauxprofondes. Les premières estimations de Stommel et Arons (1960) et Munk (1966) fai-14



Forçage thermiquesaient l'hypothèse d'un mélange turbulent homogène dans tout l'intérieur des o
éans.Pourtant les mesures in situ de mi
rostru
tures font apparaître des valeurs de di�usivitéturbulente totalement non homogènes spatialement. Ces valeurs maximales peuvent êtrede plusieurs ordres de grandeur supérieures aux di�usions molé
ulaires de la 
haleur etdu sel dans l'o
éan. Ce
i indique 
lairement une origine �dynamique� pour le mélange.Nous présentons des résultats de di�érentes études de mé
anismes de mélange au sein del'o
éan. Le premier point illustre la théorie des ondes internes ave
 leur déferlement à par-tir de diverse 
hamps de données totalement indépendants. On met en éviden
e di�érentsmé
anismes qui peuvent expliquer 
ertaines inhomogénéités des valeurs de di�usivité dia-py
nale mais qui restent, 
omme nous le verrons, inadéquats pour la partie équatoriale.Le deuxième point retra
e quelques 
ara
téristiques de �nes stru
tures superposées lesunes aux autres au sein desquelles tous les gradients sont annulés. Appelé �interleaving"ou �layering", 
e phénomène assez lo
alisé peut jouer un r�le non négligeable dans letransport de 
haleur.1.2.3.1 Déferlement des ondes internesLe déferlement des ondes internes est souvent invoqué 
omme 
ause prin
ipale des é
hangesdiabatiques. Munk et Wuns
h (1998) estiment la puissan
e supportée par les ondes in-ternes : en surfa
e, pour 
elles générées par le vent, à 1.2TW; sur toute la profondeur deso
éans, pour 
elles générées par les marées, à 0.9TW. Ces apports 
onsidérables in
itent àexplorer leur dynamique et en parti
ulier leur �n de vie (par dissipation ou déferlement).De nombreuses études traquent les 
auses de déferlement a�n de 
ibler les zones et lese�
a
ités du mélange engendré.
• Comment les mesures de mi
rostru
tures ont-elle permis de paramétriserle mélange dans des mesures plus grande é
helle ?Grâ
e à des mesures de mi
rostru
tures dans l'o
éan (
on
ernant des mesures de vitesseshorizontales sur des é
helles de l'ordre du 
entimètre) et moyennant quelques hypothèsesd'isotropie de 
es é
helles, on estime dire
tement le taux de dissipation d'énergie ǫ dansle mélange, relié ensuite au 
oe�
ient de di�usivité diapy
nale : κρ. La problématiqueprin
ipale est que 
es mesures dire
tes montrent l'inhomogénéité du mélange o
éanique.Tout d'abord, le mélange montre une dépendan
e ave
 la verti
ale . Polzin et al.(1997) ont mesuré des vitesses turbulentes beau
oup plus fortes près des topographies15



Mé
anismes moteurs de la THCque dans l'intérieur d'une 
olonne d'eau : de 0.1 ·10−4m2/s, leur estimation du 
oe�
ientde di�usivité diapy
nal κρ passe à 5 · 10−4m2/s près des topographies. De même, lesexpérien
es de Ledwell et al. (1993) de lâ
her de parti
ules dans le bassin du Brésilmontrent la même inhomogénéité verti
ale de la di�usion diapy
nale. D'estimations de
κρ = 2−4·10−4m2/s à 500m, ils passent à κρ = 10·10−4m2/s plus près du fond. Heywoodet al. (2002) notent des di�usivités a

rues (κρ = 39 ± 10 · 10−4m2/s) dans la mer deS
otia (de super�
ie 7 · 105km2) juste à l'Est du passage de Drake. Polzin et al. (1996) etFerron et al. (1998) tirent les mêmes 
on
lusions de mélange intense sur la topographie(κρ = 10 · 10−4m2/s) au-dessus de la fra
ture Roman
he en Atlantique équatorial. Polzinet al. (1997) suggèrent que les ondes internes générées sur le fond déferlent et a

roissentle phénomène de mélange. St. Laurent et al. (2002) ont paramétrisé la 
réation d'ondesinternes à partir de la marée barotrope, lors de son passage sur une topographie. L'énergiebaro
line générée est fon
tion de la hauteur et la stru
ture horizontale de la topographie,et s'atténue en s'é
artant du fond. La 
artographie des prévisions pour un mélange a

rugrâ
e à 
e phénomène fait ressortir les zones profondes (Figure 1.4 en bas) et toutes leszones de fra
tures jusqu'à des profondeurs de 4000m (Figure 1.4 au milieu).Une autre dépendan
e spatiale marquante du mélange a été mise en exergue plus ré
em-ment : plusieurs auteurs mettent en éviden
e une forte dépendan
e latitudinale de
κρ dans l'intérieur des 
olonnes d'eau. Hibiya et Nagasawa (2004) et Gregg et al. (2003)ont ré
olté de nombreuses mesures de mi
rostru
tures à plusieurs latitudes. Tous deuxobservent une dépendan
e latitudinale de κρ et mettent en avant de fortes valeurs de dif-fusivité entre 25 et 30◦N . Cette dépendan
e est largement étudiée dans le 
adre des ondesinternes. Les mesures de mi
rostru
tures ont permis de soutenir une paramétrisation dumélange engendré par le déferlement des ondes internes.Les études qui suivent supposent que le mélange observé par les mesures de mi
rostru
-tures est dû aux intera
tions des ondes internes puis à leur déferlement. Pour un régimepermanent, le �ux d'énergie ǫ 
as
adant d'é
helle en é
helle, du forçage vers la dissipationest supposé 
onstant. Tout le problème réside alors dans la mesure ou la paramétrisationde ǫ. La paramétrisation proposée 
omporte deux apports : d'une part, le �ux d'énergiedes grandes é
helles vers les petites é
helles de la dissipation, 
ausé par les intera
tionsentre ondes internes à une latitude de référen
e de 30◦. Il est évalué à partir d'un 
hampd'ondes internes similaire au 
hamp empirique de Garrett et Munk (1975) (GM) : 
hampd'ondes internes de gravité non-
orrélées, pour la latitude de référen
e de 30◦ et dont les16



Forçage thermique

Fig. 1.4: Estimations par St. Laurent et al. (2002) de la di�usivité turbulente (en haut)à 1000m de profondeur, (au milieu) à 4000m de profondeur et (en bas) dans la 
ou
helimite de fond. Sur tous les niveaux, une di�usivité de 0.1·10−4m2/s a été ajoutée auxestimations paramétrisées. Les fonds marins moins profonds que la profondeur 
onsidéréesont grisées dans les deux �gures supérieurs. Pour la �gure du bas les régions grisées sontmoins profondes que 100m.fréquen
es sont 
omprises entre N (fréquen
e de Brunt-Väisäla) et f . Les ondes inter-agissent entre elles, et sur 
ette base du 
hamp GM, on peut paramétriser un �ux d'énergie
ǫ30◦ dépendant des 
isaillements, de la strati�
ation et des e�orts de 
ompression dansl'é
oulement. Cette paramétrisation a été largement validée par des études numériqueset des observations. D'autre part, le deuxième terme intervenant dans la paramétrisationdu mélange par les ondes internes est leur 
hangement de polarisation en fon
tion de lalatitude. En e�et, leur nombre d'onde verti
al augmente vers l'équateur ( k

m
=

√

ω2−f2

N2−ω2 ,où k est le nombre d'onde zonal, m le nombre d'onde verti
al, ω la pulsation de l'onde,17
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anismes moteurs de la THC
f le paramètre de Coriolis et N la fréquen
e de Brunt-Vaisala). Ainsi, leur 
isaillementverti
al est de plus en plus petite é
helle vers l'équateur. C'est pourquoi une deuxièmeparamétrisation de la polarisation du spe
tre GM intervient, paramétrisation justi�éepar les mesures de mi
rostru
tures de Gregg et al. (2003) (Figure 1.5). Les mesures demi
rostru
tures ont permis i
i de valider la paramétrisation du mélange. En-suite, Gregg et al. (2003) obtiennent les 
oe�
ients de di�usivité grâ
e à l'expression deOsborn (1980) : κρ = 0.2ǫ/N2. Leur 
on
lusion est que le déferlement des ondes internesinduit une latitude privilégiée de mélange aux alentours de 30◦ mais qu'au
un mélangeéquatorial ne peut être expliqué par 
ette théorie puisque le 
oe�
ient de di�usivité 
huteà la di�usivité molé
ulaire. Sur 
e dernier point, ils nuan
ent 
ependant la validité dela théorie par la présen
e de 
isaillements verti
aux importants. Leur paramétrisationest reprise dans des études faites à partir de 
hamps de vitesse de plus basse résolutionque les mi
rostru
tures (ADCP). Par exemple, Kunze et al. (2006) retrouvent ainsi lemaximum de di�usivité aux alentours de 30◦ (plus marqué pour les eaux au-dessus de
2000m) et la même 
hute de la di�usivité jusqu'à la di�usion molé
ulaire à l'équateur.Ils trouvent également un autre maximum aux alentours de 50◦ (plut�t pour les 
ou
hesde fond − 2000-4000m −).
◦ Remarque : Cependant, il est à noter que la paramétrisation de Gregg et al. (2003)n'est pas validée dans 
ertaines zones, prin
ipalement à l'équateur, où le 
isaillementmoyen n'est pas nul. Dans 
es zones, on ne peut plus appliquer l'hypothèse de GM quisuppose une superposition linéaire d'ondes internes : �we used data from below the seaso-nal thermo
line, where the GM model should apply, and where the mean shear is weak.Owing to the strong mean shear in the main thermo
line near and on the equator du-ring Tropi
 Heat 2, only data from the lower thermo
line were used. COARE3 data onthe equator were used between 400-640m and 640-890m be
ause we found no signi�
antmean shear�. On note don
 i
i que la paramétrisation proposée, tout en représen-tant bien les phénomènes observés aux moyennes latitudes, ne semble pas adaptée àl'équateur.Sa
hant qu'une grande partie de l'énergie des ondes internes se situe ans la marée semi-diurne, il est intéressant de re
ouper 
es 
on
lusions ave
 
elles de Tian et al. (2006).Par un jeu de données totalement indépendant (TOPEX/Poseidon), 
es derniers au-teurs ne 
onsidèrent que les �ux d'énergie induits par la marée semi-diurne M2. Ils en18
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Fig. 1.5: Figure de Gregg et al. (2003). Rédu
tion du taux de dissipation ǫ produit par ledéferlement des ondes internes près de l'équateur. L'e�et de polarisation prédit pour lalatitude de 30◦ est de 1 puisque le spe
tre GM est basé sur 
ette latitude. Le rapport desmoyennes de ǫobserve et ǫ30◦ est repéré par des petites barres horizontales. Les extensionsverti
ales repèrent un degré de 
on�an
e de 95%. Plusieurs valeurs à une même latitude
θ repèrent des profondeurs di�érentes ou des longitudes di�érentes. La 
ourbe ombrée est
L(θ,N) pour les di�érentes fréquen
es N ren
ontrées. Comme la dépendan
e en N estfaible, la hauteur de la zone ombrée est faible. Les 
ourbes supérieure et inférieure sontdeux fois et une demi fois la valeur prédite et les observations restent approximativemententre elles. Les observations 
on�rment i
i l'abrupte 
hute de la dissipation aux moyenneslatitudes.tirent les mêmes 
on
lusions préalablement exposées, sur les trois o
éans : le maximumde déferlement et d'énergie transférée aux petites é
helles par la marée M2 sont auxlatitudes ±28.8◦ autour de l'équateur. Considérant également l'énergie apportée par lamarée semi-diurne, Hibiya et al. (2006) ont établi une 
arte des �points 
hauds du mé-lange" (�mixing hotspots") sur tout le globe (Figure 1.6). Commençant par établir unerelation entre l'énergie de la marée semi-diurne, 
al
ulée numériquement sur tout le globe,et les 
oe�
ients de di�usivité, estimés grâ
e à la paramétrisation validée par Gregg etal. (2003) et des pro�ls XCP de vitesse largement répartis latitudinalement, Hibiya et al.(2006) traduisent par sa paramétrisation l'énergie de la marée semi-diurne en 
oe�
ientde di�usivité.Les di�érentes études présentées 
orroborent le fait que les ondes internes de gravité,par leur déferlement, 
réent des zones privilégiées de mélange situées aux19
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Fig. 1.6: Distribution globale du 
oe�
ient de di�usivité diapy
nal 
al
ulé par Hibiyaet al. (2006) à partir d'une estimation numérique de l'énergie de la marée semi-diurneglobale. Il relie empiriquement 
ette énergie au mélange qu'il évalue pour plusieurs pro�lsXCP, répartis sur le globe en 
onsidérant les profondeurs 
omprises entre 950 et 1450m,à partir de la paramétrisation de Gregg et al. (2003). Les points 
hauds du mélange sonten rouge, situés entre ±20◦ et 30◦ de latitude.latitudes 
ritiques de ±30◦. Le paragraphe qui suit propose plusieurs mé
anismespour expliquer 
ette observation.
• Interprétation de la dépendan
e latitudinale du déferlement des ondes in-ternesLa génération des ondes internes de gravité a prin
ipalement deux sour
es : le vent etles marées.Le forçage par le vent le long des latitudes de tempête en hiver (∼ 50◦) est re
onnupour être une sour
e majeure d'énergie pour les ondes internes. Nagasawa et al. (2000)montrent que les ondes inertielles internes (à bas mode verti
al) ex
itées en hiver auxmoyennes latitudes en hiver se propagent vers l'équateur jusqu'à envrion 20◦N . Elles setrouvent alors avoir une fréquen
e double de la fréquen
e inertielle lo
ale f . De même, à
28.8◦, la fréquen
e des ondes internes de la marée semi-diurne (M2) (Hibiya et Nagasawa,2004; Gerkema et al., 2006) est 2f . Dans les deux 
as, les 
onditions sont favorables pourdévelopper l'instabilité Inertielle Paramétrique Subharmonique (PSI). Le dé
len
hementde la PSI peut alors transférer l'énergie vers l'é
helle de la dissipation.Pour la PSI, Gerkema et al. (2006) estiment dans un modèle non hydrostatique 2D, le20



Forçage thermiquetaux de 
roissan
e sur un rayon d'onde interne semi-diurne, à deux jours. C'est un tauxde 
roissan
e élevé qui permet à l'instabilité de se développer près du lieu de génération.D'une part, l'énergie disponible pour le mélange y est plus élevée puisque l'onde n'aurapas en
ore perdu d'énergie vers ses harmoniques lors de ré�exions sur des parois. Mais,d'autre part, l'instabilité y sera d'autant plus e�
a
e que l'onde est énergétique. En e�et,Koudella et Staquet (2006) ont montré que son taux de 
roissan
e dépendait de l'énergiede l'onde déstabilisée. Ces deux phénomènes a

entuent la 
roissan
e de la PSI. Ainsi,Hibiya et al. (2006), 
ité plus haut, interprètent la paramétrisation de l'énergie libéréede la marée M2 vers le mélange qu'ils établissent, sur la théorie de la PSI.Quant au pi
 de di�usivité que Kunze et al. (2006) observent à 50◦ (Figure 1.7), mais pourdes profondeurs bien plus importantes (2000-4000m). Danioux et al. (2008) suggèrent unepropagation verti
ale très rapide des ondes quasi-inertielles for
ées par le vent jusqu'àdes profondeurs de l'ordre de 3000m, propagation qui est in�uen
ée par les tourbillonsmésoé
helles. En profondeurs, les ondes sont a�e
tées par un mé
anisme de résonnan
e(Danioux et Klein, 2008) qui fait apparaître des fréquen
es supérieures ou égales à 2f .De 
e fait, leur énergie est sus
eptible d'être 
onvertie, en profondeur, dire
tement sousles zones de forçage par le vent, en mélange par la PSI.

Fig. 1.7: Dépendan
e latitudinale du 
oe�
ient de di�usivité en fon
tion de la profondeur(Kunze et al., 2006). Cal
uls à partir de pro�ls ADCP(LADCP)/CTD é
hantillonnés ausein de tous les o
éans. La 
ourbe pointillée noire est la dépendan
e latitudinale proposéepar Gregg et al. (2003).
21
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• Ce qu'il faut retenir pour l'équateurOn s'intéressera par la suite à la zone équatoriale. Que retenir don
 de 
es 
onsidérationspour la zone équatoriale plus spé
i�quement ?L'équateur est une zone très ri
he en 
isaillements (on dé
rira plus tard la dynamiquedes jets zonaux équatoriaux) qui, par 
e fait, ne se prête a priori ni à une analyse baséesur l'intera
tion des ondes internes dont la paramétrisation a été établie à partir d'un
hamp d'ondes internes non-
orrélées de GM, ni, peut-être, ave
 une moindre erreur, auxmesures de mi
rostru
tures qui 
al
ulent des di�usivités en supposant l'isotropie 3D desvitesses mesurées uniquement sur l'horizontale. Ce qu'on peut �nalement 
on
lure est quele mélange équatorial, s'il existe, n'est sans doute ni bien représenté par les
al
uls dire
ts de mi
rostru
tures, ni 
orre
tement paramétrisé par la théoriedes ondes internes. Notre étude équatoriale, plut�t que de se pla
er dans une zone defaible mélange 
omme le supposent 
es théories, se situe dans une zone mal paramétriséepar les théorie d'ondes internes.1.2.3.2 Intrusions thermohalines o
éaniquesD'autres mé
anismes de mélange diapy
naux possibles dans l'o
éan sont regroupés sousles appellations �intrusions thermohalines�, �interleaving� ou �layering�. Dans di�érentsendroits de l'o
éan, des pro�ls de densité (par exemple) mettent en éviden
e très 
laire-ment de �nes 
ou
hes (10-100m) homogénéisées, superposées les unes aux autres. Ellessont généralement 
ohérentes sur quelques degrés de latitude et longitude. Leur lo
alisa-tion fréquente près de fronts horizontaux o
éaniques a permis de les mettre en lumièrede façon très spe
ta
ulaire.La Figure 1.8, adaptée de Ri
hards et Banks (2002) et Ri
hards et Edwards (2003),illustre très bien 
e dernier point. Le 
hamp de salinité montre des intrusions d'un 
�téà l'autre du front. Les perturbations de 
e 
hamp représentent les 
ou
hes superposées.L'impression de pénétration des 
ara
téristiques de part et d'autres d'un fort gradienta donné lieu aux appellations d'�intrusions thermohalines� ou d'�interleaving� sans pourautant a�rmer que le mé
anisme sous-ja
ent à la formation de 
es 
ou
hes était dû àun gradient latéral. d'Orgeville et al. (2004) observent également 
e genre de phénomèneen repérant les zones de très faible strati�
ation du 
hamp de densité (Figure 1.9) etpréfèrent l'appeler �layering�. C'est 
ette dernière appellation qu'on préfèrera 
onserverpour nos propres observations équatoriales. Nous le justi�erons dans le 
hapitre 4.22
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Fig. 1.8: Se
tion méridienne à 165◦E (Ri
hards et Edwards, 2003) de salinité (a) etd'anomalie de salinité (b). Notons les stru
tures importantes d'interleaving alternant des
ou
hes salées et des 
ou
hes peu salées sur la verti
ale ave
 une é
helle de O(10m) ets'étendant sur une é
helle méridienne de 0(100km).

Fig. 1.9: Se
tion méridienne à 10◦W entre 1◦S et 1◦N (EQUALANT2000). La 
ouleurreprésente la 
ourbure du moment 
inétique ∂yyM)ρ. La barre de 
ouleur est en β =
2.3 ·10−11m−1s−1. L'axe de gau
he repère la densité potentielle (kg/m3) et l'axe de droiterepère les profondeurs équivalentes (m). Les 
ontours noirs entourent les forts gradientsverti
aux de densité, séparant deux zones très peu strati�ées.
• ObservationsDe nombreuses observations de 
ou
hes homogènes superposées sur la verti
ale sont faitespartout dans les o
éans. Pour une revue 
onséquente de 
es observations, on pourra seréférer à Ruddi
k et Ri
hards (2003). Cependant, pour la 
ompréhension ultérieure desmé
anismes de formation invoqués, il est intéressant i
i de répertorier dans quels 
ontextes23
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es 
ou
hes homogènes ont été observées.On en trouve, par exemple, aux moyennes latitudes dans les zones de fronts : sousla veine d'eau méditerranéenne où de l'eau 
haude et salée sort sur une eau plusfroide et moins salée (Tait et Howe, 1968; Howe et Tait, 2006). Le même 
as de �gurese présente au Nord Ouest de l'Atlantique tropi
al près des îles Barbades où se trouveune zone de 
on�uen
e des eaux salées à 150m (Subtropi
al Underwater) sur les eauxatlantique intermédiaires, plus dou
es, à 750m. Une large 
ampagne a eu lieu dans 
ettezone, quadrillant la région de mesures de mi
rostru
tures. S
hmitt et al. (1987) trouventdes mar
hes d'es
alier dans les pro�ls de température ave
 des zones homogènes de 5 à30m d'épaisseur. La Figure 1.10 montre une vision 3D de 
es pro�ls. La 
ohéren
e latéraledes mar
hes d'es
alier montre des 
ou
hes qui s'étendent jusqu'à près de 100km. Ces deux
as de �gure présentent des fronts thermohalins horizontaux ave
 une eau 
haude et saléesurplombant une eau froide et peu salée.

Fig. 1.10: Vue 3D de pro�ls de température à partir des données CTD tow-yo de S
hmittet al. (1987). Le pro�l le plus en arrière-plan est le plus au Sud. Chaque pro�l est séparédu suivant par 1.3km dans la dire
tion Nord. La distan
e totale par
ourue par le bateaupour 
ette vue 3D est de 33km.Sur un 
ourant de pente en Nouvelle E
osse, Horne (1978) trouve des intrusions 
o-hérentes sur plusieurs kilomètres de façon trans-frontale et au moins 17km le long dufront. Les fronts autour desquels se développent les intrusions sont verti
aux et 
oha-bitent i
i ave
 des 
isaillements horizontaux de vitesse le long du front. Dans la zone de
onvergen
e du front polaire Antar
tique , Toole (1981b) a analysé l'interleaving,24



Forçage thermiqueapparaissant sur 5 à 10km au travers du front, qui peut avoir un impa
t important surles �ux de 
haleur et la 
ir
ulation thermohaline.A la périphérie de meddies , autre 
as de �gure où deux masses d'eau entrent en
onta
t fran
 en 
réant des fronts verti
aux thermohalins et supportant des 
isaillementshorizontaux de vitesse, on peut souvent observer des intrusions trans-frontales (May etKelley, 2002). Au-dessous de tourbillons 
hauds (par exemple pour des tourbillons desAiguilles dans l'Atlantique Sud (Arhan et al., 1999)), ou au-dessus de tourbillons froids(par exemple des lentilles profondes froides d'eau 
ir
umpolaire dans le bassin d'Argentine(Arhan et al., 2002)), pour des fronts thermohalins horizontaux et des 
isaillement devitesse verti
aux, le phénomène de �nes 
ou
hes homogènes est en
ore présent.Autre 
as de �gure où des stru
tures de 
ou
hes mélangées sont repérées : Neshyba etal. (1971) dé
rit des stru
tures d'interleaving dans les mesures CTD sous un i
eberg .Cette observation est analogue à d'autres observations sous des endroits de fonte de gla
eoù de l'eau froide et dou
e se retrouve sur de l'eau 
haude et salée.En�n, le problème qui nous intéressera par la suite est la présen
e de 
e phénomèneaux basses latitudes . Repéré au début des années 80 par Toole (1981a) dans la zoneEst du Pa
i�que équatorial, il se trouve également dans le 
entre du bassin équatorialPa
i�que (M
Phaden, 1985), et dans l'Ouest de 
e même bassin (Ri
hards et Pollard,1991). Ces derniers, puis plus tard Banks (1997) et Ri
hards (1998) montrent que lesstru
tures de 
ou
hes sont 
ohérentes sur plusieurs degrés en latitude, ex
édant largementles 
ara
téristiques des 
ou
hes mélangées repérées aux moyennes latitudes (Figure 1.8).Lee et Ri
hards (2004) mettent en éviden
e la stru
ture 3D des 
ou
hes grâ
e à desse
tions zonales à l'équateur et à 1◦30′N. Ils repèrent des ordres de grandeur de O(20m)sur la verti
ale, O(200km) en latitude et O(1000km) de façon zonale. En Atlantiqueéquatorial, d'Orgeville et al. (2004) repèrent le layering sur toute la profondeur de la
olonne d'eau, et Dengler et Quadfasel (2002) font la même observation dans l'o
éanIndien équatorial.
• Flux de 
haleur asso
iésDès lors que le phénomène de 
ou
hes homogénéisées s'étend sur quelques degrés de partet d'autre d'un front thermohalin, il est asso
ié à un �ux de 
haleur. Les eaux 
haudes
èdent de la 
haleur aux eaux froides et les fronts ou les tourbillons s'érodent. Daniaultet al. (1994) montrent ainsi l'érosion de l'eau méditerranéenne sortant de Gibraltar ave
25



Mé
anismes moteurs de la THCune forte identité en température et salinité, perdant peu à peu ses 
ara
téristiquesen se propageant vers le Nord. Les �ux de 
haleur mis en jeu sont parti
ulièrementintéressants à estimer quand on garde à l'esprit la dynamique thermique de Sandström.La 
haleur apportée des 
ou
hes 
haudes de surfa
e vers les 
ou
hes froides de fond pardes mé
anismes diapy
naux 
omme 
eux régissant les intrusions, peut devenir motri
ede la large bou
le 
onve
tive de la THC. On notera au passage que le layering équatorialest présent de la surfa
e jusqu'au fond et peut dans 
ette idée être un relai de la di�usionthermique sur toute la profondeur.Joy
e (1977) présente un modèle théorique pour les �ux horizontaux de 
haleur. Il 
onsi-dère un équilibre entre l'adve
tion du front par les é
helles du layering et une di�usiondiapy
nale des petites stru
tures. Il dé
ompose ainsi le 
hamp grande é
helle T qui pré-sente un front de température horizontal et le 
hamp des petites stru
tures développantdes intrusions trans-frontales T̃ ave
 une vitesse ũ asso
iée. Si on note κT la di�usionturbulente diapy
nale, 
et équilibre se traduit par l'équation suivante :
ũT̃

∂T

∂X
= κT (

∂T̃

∂Z
)2. (1.8)Des données CTD permettent d'évaluer les 
hamps T et T̃ . Soit en 
onsidérant κT
onstant (à 10−4m2/s), soit en y ayant a

ès par des mesures de mi
rostru
tures, lemodèle de Joy
e (1977) permet d'estimer le �ux latéral de 
haleur ũT̃ dû aux intrusions.Toole (1981b) dis
utent de la né
essité d'observations supplémentaires des intrusions au-travers du front polaire antar
tique pour pouvoir véri�er le modèle statistique de Joy
e(1977). Mais ils notent l'importan
e que peut avoir l'interleaving dans la di�usion latérale.En se basant sur 
e modèle, ensuite, plusieurs études estiment les �ux méridiens de 
haleuret de sel 
ausés par l'interleaving. Ils prédisent tous une augmentation de la di�usivitétourbillonaire. Par exemple, Ri
hards et Banks (2002) ou Colin de Verdière et al. (1986)
al
ulent respe
tivement des valeurs de 2.103m2/s dans la zone de 
isaillement du sous-
ourant équatorial (EUC) et 5.102m2/s en moyenne, dans un 
hamp tourbillonnaire ensortie de Gibraltar. De plus, Pezzi et Ri
hards (2003) montrent que l'e�et des é
hangesde 
haleur trans-frontaux induit par l'interleaving peut réduire le biais froid équatorialsouvent présent dans les GCMs et limite la vitesse de l'EUC. L' interleaving qui augmentela di�usivité horizontale n'est pas toujours assez bien résolu pour être représenté dans lesmodèles. Or, l'EUC résulte d'un équilibre impliquant la di�usivité turbulente et les for
esde gradient de pression. Il est alors important de bien paramétriser les e�ets di�usifs : ladynamique de l'EUC en portera les 
onséquen
es. L'étude phénoménologique de petites26
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tures telles que l'interleaving s'en trouve justi�ée.
• Di�érents mé
anismes de formation de petites stru
tures verti
alesDouble-diffusionLe premier mé
anisme invoqué pour expliquer 
e phénomène d'interleaving à la fois trèsspé
i�que et observé dans des zones très variées fut la double di�usion. Cette instabilité
roît sur des fronts thermohalins et est 
réée par une di�éren
e de di�usivité entre latempérature et le sel. Deux types de régime 
ara
térisent 
ette instabilité : la double-di�usion par doigts de sels ou la double-di�usion par di�usion 
onve
tive (Turner, n.d.).Pour les fronts thermohalins horizontaux 
ités plus haut, le régime de doigts de sel sedéveloppe à la frontière d'une eau 
haude et salée surplombant une eau froide, moins salée,
réant des pro�ls en mar
he d'es
alier. C'est le 
as sous les meddies ou tourbillons 
hauds,mais aussi au dessus des tourbillons froids (Arhan et al., 2002). Ce type d'instabilité 
réedes zones homogènes de 30-50m au maximum. La di�usion 
onve
tive 
rée des 
ou
hesplus �nes en
ore pour des fronts séparant une eau froide et dou
e au-dessus d'une eau
haude et salée (zones de fontes de gla
e).Pour des fronts thermohalins verti
aux, la di�usion peut en
ore jouer pour ampli�erdes perturbations trans-frontales. Les premiers modèles expliquant 
et interleaving netiennent 
ompte que de fronts thermohalins dont les gradients horizontaux de tempéra-ture et de salinité se 
ompensent exa
tement. Les isopy
nes restent horizontales, 
onfon-dues aux iso-géopotentielles. Ainsi, Stern (1967) développe le premier modèle théoriquepour un front verti
al in�niment large, 
onstant sur la verti
ale. Des perturbations trans-frontales de sens alternés sur la verti
ale (�è
hes blan
hes du s
héma 1.11) mettent del'eau 
haude et salée au-dessus d'eau froide peu salée, et vi
e-versa. Dans la première
on�guration, se développe l'instabilité des doigts de sel ; dans la se
onde, on est dans le
as de la di�usion 
onve
tive. Les deux ont un �ux de densité 
ontre-gradient (e�et dumélange). Par 
ontre, leur intensité est di�érente. La 
onvergen
e de 
es �ux a

entuela formation de l'interleaving. Le s
héma 1.11 illustre un 
as où les �ux dus aux doigtsde sels dominent. Dans le front polaire Antar
tique, Toole (1981b) soutient par exemplel'idée d'interleaving 
réé par de la double-di�usion dominée par les doigts de sel. L'é
helletypique de 
et interleaving est d'une 
entaine de mètres. En périphérie d'un Meddy, Mayet Kelley (2002) trouvent un régime dominé par les doigts de sel dans la région basse et27



Mé
anismes moteurs de la THCl'autre forme de double de di�usion pour la région haute du Meddy.

Fig. 1.11: Vue de 
�té de l'interleaving double-di�usif (May et Kelley, 1997). Les �è
hesblan
hes indiquent les mouvements latéraux de l'interleaving engendrés par la variationsur la profondeur des �ux de densité de la double-di�usion (�è
hes noires verti
ales). Sila formation de doigts de sels est la forme prépondérante de la double di�usion (
ommesur le s
héma), l'eau 
haude et salée monte quand elle traverse le front.Double-diffusion et instabilité baro
lineLe 
as où les fronts thermique et halin ne se 
ompensent pas exa
tement sont plus pro-bablement présents dans l'o
éan. Alors, peuvent apparaître d'autres instabilités. Parexemple, l'instabilité dé
rite par M
Intyre (1970) peut 
roître sur un front baro
line.Cette instabilité est similaire à la double-di�usion mais repose 
ette fois sur la di�éren
edes mélanges de quantité de mouvement et de masse. D'autres instabilités de 
isaillementspeuvent également apparaître. On les détaillera dans le paragraphe suivant puisqu'ellepeuvent aussi intervenir dans la formation de 
es stru
tures de �nes 
ou
hes superposéessur la verti
ale. May et Kelley (1997) étudient uniquement la 
roissan
e d'interleavingdouble-di�usif en 
on
urren
e ave
 l'instabilité baro
line, mais 
ette fois dans un mi-lieu 
isaillé dans une dire
tion horizontale et sur la verti
ale, ave
 don
 des isopy
nesnon-horizontales. La 
roissan
e de l'interleaving s'en trouvera modi�ée. On peut en avoirune première intuition en regardant la Figure 1.12. En e�et, dans 
e 
as de �gure ave
des isopy
nes pen
hées de telle façon qu'elles augmentent la strati�
ation au sein des
ou
hes de l'interleaving, on peut s'attendre à 
e que le 
hamp de densité freine la 
rois-san
e d'interleaving double-di�usif. Leur première 
on
lusion est que l'interleaving ne sedéveloppera plus exa
tement de façon trans-frontale : suivant le taux de 
roissan
e de28
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Fig. 1.12: Dans le 
as du front baro
line s
hématisé, les pentes isopy
nales a

roissentle gradient de densité au travers les 
ou
hes de l'interleaving et ainsi, s'opposent à sesmouvements (May et Kelley, 1997).l'instabilité et la for
e du 
isaillement, l'interleaving aura plus ou moins le temps de sedévelopper avant de tourner à 
ause du 
isaillement. La deuxième 
on
lusion de 
etteétude est que suivant les pentes isopy
nales, l'instabilité baro
line peut soit ampli�erl'interleaving double-di�usif, voir rempla
er la double-di�usion dans sa formation, soit lelimiter (exemple de la Figure 1.12) jusqu'à l'annuler (
f 
al
uls de May et Kelley (1997)des taux de 
roissan
e dans di�érents 
as limites). En e�et, dans le 
as exposé plus hautoù les isopy
nes restent horizontales, May et Kelley (1997) montrent ave
 leur modèlethéorique que l'interleaving se développe ave
 des pentes 
omprises entre l'horizontale etla pente de l'isohaline (Figure 1.13). Dès que les isopy
nes ne sont plus horizontales, l'in-stabilité baro
line tendra à faire 
roître l'interleaving ave
 des pentes entre l'horizontaleet une isopy
ne. Elle peut ainsi soit aller dans le sens de la double-di�usion en ampli�antson a
tion, voire en la remplaçant dans la formation de 
ou
hes, soit la 
ontrer.

Fig. 1.13: S
héma de May et Kelley (1997) illustrant en grisé la zone des pentes des
ou
hes de l'interleaving quand les isopy
nes sont plates.
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Mé
anismes moteurs de la THCInstabilités de 
isaillement et instabilité inertielleLes observations nous ont, de plus, apporté beau
oup d'exemples d'intrusions thermoha-lines dans des zones de 
ourants très 
isaillés. Or, une très large panoplie d'instabilitéspeut également se développer dans un �uide 
isaillé, et souvent, 
omme on en dis
uteraplus tard, ave
 des taux de 
roissan
e bien plus élevés que 
elui de la double-di�usion.Mais, en premier lieu, on présente dans 
e paragraphe di�érentes instabilités autres quedouble-di�usive qui peuvent se développer suivant les 
onditions initiales de 
isaillementdu �uide géophysique.Stone (1966) étudie, par exemple, la 
ompétition entre les instabilités qui peuvent 
roîtredans un 
hamp 3D, à partir d'un 
hamp de base ave
 uniquement une vitesse zonale
isaillée sur la verti
ale u(z) ∝ z, en équilibre de vent thermique (ave
 don
 un 
hamp dedensité 
isaillé en z et y). Il dé�nit une perturbation ave
 une phase φ = σt+kx+λy, ave

σ le taux de 
roissan
e, k le nombre d'onde zonal et λ le nombre d'onde méridien. Dansun plan k-λ, il repère ses di�érentes études perturbatives et les di�érentes instabilités sedéveloppant (Figure 1.14). Dis
uter de 
ette étude autour de la Figure 1.14 nous permetd'appréhender une forme de l'instabilité inertielle, 
omme on la dé�nira au 
ours de 
eparagraphe, et justi�er son importan
e pour la suite de notre travail.L'axe des ordonnées est dé�ni par k = 0, 
'est à dire pour les instabilités qui se déve-loppent de façon zonalement symétrique. Un premier maximum de taux de 
roissan
eest repéré sur 
et axe pour λ → ∞, soit pour des stru
tures extrêmement �nes en y.Il s'agit de 
e qu'on dé�nira plus tard sous le terme générique d'instabilité inertiellezonalement symétrique. Elle se développe pour Ri < 1, ave
 Ri, le nombre de Ri
hardsontel que Ri = N2/u2

z. Le taux de 
roissan
e est maximal en �uide non visqueux pour lesnombres d'onde verti
aux in�nis (Dunkerton, 1981). En milieu strati�é tournant nombresd'onde horizontal et verti
al sont étroitement liés par le rayon de déformation. Les 
on
lu-sions de Stone (1966) et Dunkerton (1981) se rejoignent don
. Ce type d'instabilité 
réedes 
ellules de 
ir
ulation dans un plan y, z qui sont indépendantes de x. Les fronts dedensité initialisés ave
 des gradients en y et z tendent à être homogénéisés au sein de 
es
ellules (en bleu sur le s
héma 1.15).Sur l'axe des abs
isses, les instabilités représentées n'ont pas de dépendan
e en y. Unpremier maximum du taux de 
roissan
e est atteint pour un k �ni et un Ri > 0.75.L'instabilité baro
line se développe. C'est une instabilité qui 
rée des mouvementstrans-frontaux en y et z, os
illant en x. Sa façon d'annuler le 
isaillement qui la dé
len
he30
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Fig. 1.14: Diagramme s
hématique de Stone (1966) dans le plan k-λ, où k est un nombred'onde zonal et λ un nombre d'onde méridien. Il montre les di�érentes régions atteintespar ses 
al
uls perturbatifs pour di�érents 
as. La lo
alisation de trois maxima du tauxde 
roissan
e est indiquée par des 
roix ave
 les intervalles de Ri = N2/u2
z, le nombre deRi
hardson, pour lesquels ils existent.ne dépend plus de z 
omme dans le 
as de l'instabilité inertielle mais de x (en orange surle s
héma 1.15).L'instabilité inertielle évoquée i
i résulte d'un 
isaillement verti
al de vitesse zonale tropfort fa
e à la rotation planétaire, l'instabilité baro
line résulte d'une 
ondition assezsimilaire dans le sens où le gradient méridien de densité prend le pas sur la rotation (or
e gradient est intimement lié à uz par la relation du vent thermique). Si maintenant

uz prend le dessus par rapport à la strati�
ation ρz, 
'est l'instabilité de Kelvin-Helmholtz qui est dé
len
hée dès que Ri < 1/4. Stone (1966) pla
e son maximum detaux de 
roissan
e pour des nombres d'onde zonaux in�nis. Cette instabilité développedes rouleaux indépendants de y (λ = 0 pour le taux de 
roissan
e maximal), ave
 unepériodi
ité en x. Les 
ellules dans lesquelles le 
hamp de densité est sus
eptible d'êtrehomogénéisé et le gradient initial responsable de l'instabilité sus
eptible d'être annihiléest maintenant dans un plan x, z (en rouge sur le s
héma 1.15).Le résultat des 
al
uls du taux de 
roissan
e des instabilités dans les di�érents régimes
onsidérés (zones numérotées du s
héma de la Figure 1.14) est que �nalement, pour des
Ri > 0.95, l'instabilité baro
line a les taux de 
roissan
e les plus élevés. Pour des régimesoù 1/4 < Ri < 0.95, l'instabilité inertielle zonalement symétrique est la plus rapide à31
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Fig. 1.15: S
héma 3D des mouvements suivis par les parti
ules dans les instabilités étu-diées par Stone (1966). En rouge, Kelvin-Helmholtz ; en bleu, l'instabilité symétrique ; eten orange, l'instabilité baro
line.
roître, et ensuite, dès que Ri < 1/4, Kelvin-Helmotz se développe la première.Les 
ou
hes homogènes peuvent en fait être 
réées à l'intérieur des 
ellules développéesdans l'instabilité inertielle ou l'instabilité de Kelvin-Helmholtz. Dengler et Quadfasel(2002) qui repèrent dans l'o
éan indien des 
ou
hes de très faible strati�
ation sur uneé
helle verti
ale de 15 à 50m dans les 2000 premiers mètres de la 
olonne d'eau les 
orrèlentà de faibles nombres de Ri
hardson. Elles sont probablement liées soit à l'instabilitéinertielle, soit à l'instabilité de Kelvin-Helmholtz.L'instabilité inertielle évoquée plus haut se repla
e dans un 
ontexte plus généraled'une instabilité 
entrifuge. D'abord développée par Rayleigh (1917) dans le 
adre d'uneinstabilité se développant entre deux 
ylindres tournant à des vitesses telles le gradient demoment 
inétique n'équilibre plus le gradient de pression. Hoskins (1974) reprend 
etteétude dans le 
as d'un �uide géostropique, traduisant la 
ondition de Rayleigh (1917)par le dépla
ement méridien du maximum de moment 
inétique en dehors de l'équateur.Cette 
ondition peut également s'é
rire 
omme fQ < 0, ave
 f le paramètre de Corioliset Q la vorti
ité potentielle de l'é
oulement. L'instabilité qui se développe est zonalementsymétrique, 
'est à dire qu'elle ne dépend pas de la dire
tion zonale. Pour un é
oulementzonalement symétrique, 
e 
ritère est redéveloppé sur l'exemple de Hua et al. (1997) dansl'appendi
e du 
hapitre 4. Dans leur étude, Hua et al. (1997) ré
on
ilient les 
ritèresd'instabilité de Hoskins (1974) invoquant un gradient méridien uy de la vitesse zonalede l'é
oulement moyen, de Stevens (1983) qui y rajoute la 
ourbure uyy de la vitesse32



Forçage thermiquezonale de l'é
oulement moyen et de Stone (1966) qui repère le même type d'instabilitézonalement symétrique, mais ave
 uniquement un 
isaillement verti
al uz de la vitessezonale de l'é
oulement moyen.Dans le 
hapitre 4, on développe la 
ondition d'instabilité inertielle pour un é
oulementmoyen se développant 
omme : u(y, z) = u(z) + uy|y=0y + uyy|y=0y
2/2, sensé représenterl'é
oulement des jets équatoriaux. On verra que le 
ritère d'instabilité se traduit �nale-ment par :

f 2 −fuy|y=0 −f2(uyy |y=0

β
+ u2

z

N2 ) < 0.

(a) (b) (c) (1.9)Pour des 
isaillements ne dépendant pas du temps, on a déjà 
ité l'instabilité 
réée parun 
isaillement verti
al de u (Stone, 1966). L'équation (4.5) montre que sa 
ondition est
Ri = N2

u2
z

< 1. Ensuite, si les jets sont dé
alés de l'équateur, ils peuvent aussi présenterun 
isaillement méridien équatorial. Pour les latitudes telles que : y < uy|y=0/β, l'insta-bilité inertielle se développe (Hoskins, 1974). Mais, on voit par là qu'elle ne se développeque d'un seul 
�té de l'équateur, dépendant du signe du 
isaillement. Cette asymétrien'est pas toujours 
orroborée par les observations. Natarov et al. (2008) étudient 
e typed'instabilité dans le 
as de l'EUC qui peut se dépla
er de l'équateur de ∼ 1◦. Plus géné-ralement pourtant, les jets qui existent sur toute la 
olonne d'eau des bassins équatoriauxsont 
entrés à l'équateur. Ils présentent alors une 
ourbure méridienne uyy. Quand 
ette
ourbure est supérieure à β, l'é
oulement est instable. Si la 
ourbure du jet est positivesans être su�sante pour dé
len
her l'instabilité, elle peut tout au moins abaisser le seuilde déstabilisation (par exemple lors du passage d'une onde 
isaillée qui la dé
len
hera).Si la 
ourbure du jet est négative, elle hausse le seuil d'instabilité. Stevens (1983) montreque le terme de 
ourbure se 
omporte dans les équations du mouvement 
omme β. Ilregroupe alors 
es deux termes en un β e�e
tif tel que βeff = β −uyy. Prenons l'exempled'un jet vers l'Ouest. uyy est positif. βeff est don
 réduit et l'e�et stabilisateur de βamoindri. Les jets vers l'Ouest favorisent l'instabilité inertielle, voire, la dé
len
hent. Au
ontraire, les jets vers l'Est a

roissent l'e�et stabilisateur de β.Pour une onde 
isaillée méridionnalement, son 
isaillement uy(t) peut être instable mo-mentanément pour un 
�té de l'équateur. Par 
ontre, au 
ours de la propagation de l'onde,
uy(t) évolue et 
hange de signe jusqu'à devenir instable de l'autre 
�té de l'équateur. Cetteinstabilité est appelée instabilité inertielle subharmonique paramétrique (PSII). Elle faitl'objet de plusieurs études : d'Orgeville et al. (2004), d'Orgeville et Hua (2005), Natarov33



Mé
anismes moteurs de la THCet al. (2008) et elle est 
ara
térisée par une séle
tion de l'é
helle verti
ale, non visqueuse,des perturbations développées.Les 
hamps de vitesses équatoriaux étant propi
es à 
e genre d'instabilité, 
omment dis-
riminer la signature de l'instabilité inertielle de 
elle de la double-di�usion ? Ri
hards(1991) montre que les é
helles verti
ales et horizontales observées près de l'EUC sont
ohérentes ave
 l'interleaving dû à l'instabilité de double-di�usion. Mais, les travauxsuivants de Edwards et Ri
hards (1999) et Ri
hards et Banks (2002) démontrent quel'instabilité inertielle aurait également des 
ara
téristiques similaires, rendant di�
ile la
on
lusion quant au mé
anisme de formation des �nes stru
tures équatoriales. Kuzminaet Lee (2005) développent une théorie dans laquelle ils tiennent 
ompte des mé
anismesde double-di�usion aussi bien que d'instabilité inertielle 
ausée par les di�érentes 
om-posantes :uyy, uy,uz du 
hamp de vitesse. Ils appliquent 
es estimations au 
as 
on
retde l'EUC et en tirent la 
on
lusion que les stru
tures d'interleaving dans la partie bassede l'EUC où le 
isaillement verti
al est faible sont prin
ipalement dues au 
isaillementhorizontal uy. La double-di�usion augmente la 
roissan
e des modes instables sans pourautant être le mé
anisme prédominant.Ondes internesCertains auteurs 
her
hent l'expli
ation des 
ou
hes mélangées par les ondes internes degravité. Beal (2007) é
arte la double-di�usion 
omme instabilité motri
e de l'interleavingobservé dans le 
ourant des Aiguilles. Ses 
ara
téristiques spatiales sont d'une part troploin de 
elles qui auraient le taux de 
roissan
e maximal, et, d'autre part, le taux de
roissan
e estimé pour les stru
tures observées est trop faible fa
e au 
isaillement auquelest soumis l'é
oulement. L'instabilité serait trop vite détruite pour former des stru
tures
ohérentes d'interleaving. Elle invoque alors une instabilité baro
line petite é
helle opé-rant sur les ondes internes inertielles. Mais elle estime également ne pas avoir de raison
on
luante pour être a�rmative sur 
e dernier mé
anisme.D'autres auteurs estimant que le layering 
onstitue un ensemble de barrières à la propa-gation verti
ale des ondes internes de gravité (générées en surfa
e par le vent), invoquentd'autres ondes prenant le relai dans la propagation verti
ale et sus
eptible de déposer del'énergie en profondeur. Mais 
es ondes seraient moins propi
es au mélange. van Haren etMillot (2004) observent des ondes à la fréquen
e inertielle à plusieurs profondeurs dansl'o
éan, près d'un front méditerrannéen. Ils notent que 
es ondes internes se sont pro-34



Forçage thermiquepagées en profondeur, passant des zones homogénéisées par le layering. Or, les ondes degravité internes ont un spe
tre de fréquen
e 
ompris entre f , le paramètre de Coriolis et Nla fréquen
e de Brunt-Väisälä. Quand la strati�
ation est nulle (ou simplement inférieureà f), les ondes internes de gravité n'existent pas, 
ontrairement aux ondes gyros
opiquesqui ont, elles, un spe
tre de fréquen
e 
ompris entre 0 et f . Ces dernières se propagentverti
alement. De plus, leur polarisation (
ir
ulaire dans le plan perpendi
ulaire à l'axede rotation) di�ère de 
elle des ondes internes de gravité (polarisées 
ir
ulairement dansle plan horizontal). A l'équateur, elles ont don
 une polarisation re
tiligne (zonale) dansle plan horizontal et ont une forte 
omposante verti
ale. Dans l'approximation 
lassiquequi néglige la 
omposante horizontale f̃ du paramètre de Coriolis, les deux spe
tres desondes de gravité et des ondes gyros
opiques sont totalement distin
ts. Par 
ontre, si
ette approximation est levée, il y a un re
ouvrement partiel des spe
tres autour de lapériode inertielle. Or 
ertaines observations (Alford, 2003) suggèrent qu'approximative-ment la moitié des ondes internes près de la surfa
e sont à une période pro
he de lapériode inertielle (∼ 1.2f). Ces ondes sont don
 
apables de se propager en profondeur,se transformant en ondes gyros
opiques au passage des zones peu strati�ées, pro�tantdu re
ouvrement des spe
tres. van Haren et Millot (2004) observent bien dans 
es zonesune polarisation des ondes dans les hodographes des 
omposantes horizontales (u, v).Tenant 
ompte de 
es deux types d'ondes internes, van Haren (2005) note des 
hange-ments abrupts à 1.5◦ de latitude. Les ondes internes deviennent polarisées re
tilignementpour toutes les fréquen
es présentes alors que pour les latitudes de 5◦ ou 10◦, il obser-vait en
ore une polarisation 
ir
ulaire pour des mouvements de fréquen
e supérieure à
f et re
tiligne pour des fréquen
es inférieures à f . Il interprète 
e
i par un 
hangementbrutal de la nature des ondes qui se propagent en profondeur. A l'équateur, la 
ompo-sante f̃ est très importante pour la dynamique et van Haren (2005) suppute qu'elle aune grande in�uen
e sur la nature que peuvent prendre les ondes internes équatoriales.Il n'apporte 
ependant au
une preuve au fait que f̃ impose les ondes gyros
opiques dansles latitudes inférieures à 1.5◦. Par ailleurs, seules les ondes gyros
opiques peuvent tra-verser les nombreuses zones très pentues des pro�ls de densité (
orrespondant aux zoneshomogénéisées du layering équatorial). Pour lui don
, le layering équatorial justi�eraiten
ore la présen
e d'ondes gyros
opiques aux basses latitudes. Or, par leur polarisationdi�érente, les ondes gyros
opiques ne génèrent pas le même 
isaillement verti
al que lesondes de gravité. Le 
hangement drastique observé à 1.5◦ sur la nature des ondes internesmarquerait aussi une transition latitudinale abrupte sur la produ
tion de mélange. Les35



Mé
anismes moteurs de la THCétudes sur les ondes internes exposées pré
édemment ne prévoient pas de 
hute abruptedu mélange aux basses latitudes. Or, elles ne 
onsidèrent pas les variations soudainesdes propriétés des mouvements quasi-inertiels mis en éviden
e par 
ette étude et 
es ob-servations utilisant un jeu de données 
onséquent. Finalement, 
ette étude apporte unevision nouvelle sur les ondes internes, arguant du fait que la 
omposante horizontaledu paramètre de Coriolis peut permettre aux ondes internes de passer des
ara
téristiques des ondes de gravité aux ondes gyros
opiques ave
 une fré-quen
e quasi-inertielle et ainsi de se propager sur la verti
ale, même dansles zones de faibles strati�
ations. Pour van Haren et Millot (2004) et vanHaren (2005), les ondes gyros
opiques jouent un r�le de relai dans 
es zonespour déposer de l'énergie à des plus grandes profondeurs, mais leurs 
ara
té-ristiques n'amènent pas à un a

roissement du mélange par leur déferlement.Au 
ontraire, elles 
onduiraient à une 
hute abrupte du mélange aux basseslatitudes. Cependant, van Haren (2005) n'apporte pas de preuve 
on
rète à 
e dernierpoint.
• Ce qu'il faut retenir pour l'équateurLa zone équatoriale et le layering s'y développant nous intéresseront parti
ulièrement parla suite. Les points importants dégagés par 
ette partie est que le layering est présentd'Est en Ouest dans tous les bassins équatoriaux ainsi que de la surfa
e aufond . Comme van Haren (2005) en dis
ute, il peut permettre aux ondes gyros
opiquesde se propager vers le fond, mais les 
ara
téristiques des 
hamps de vitesses polarisés re
-tilignement dans le plan horizontal peuvent tout aussi bien être asso
iées aux stru
turesdéveloppées par l'instabilité inertielle (voir S
héma 1.15). De plus, la dynamique desjets équatoriaux semble parti
ulièrement propi
e à 
ette instabilité, pour les di�érentes
auses de son dé
len
hement (uy, uy(t), uz ou uyy). Dans di�érentes analyses théoriques,elle garde des taux de 
roissan
e qui supplantent 
eux des autres instabilités .Elle paraît don
 parti
ulièrement intéressante à 
onsidérer dans les mouvements équato-riaux.
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Forçage thermique / forçage mé
anique1.3 Forçage thermique / forçage mé
aniqueLes se
tions pré
édentes n'ont fait état que du forçage thermique de la THC. Or, d'autresthéories estiment que la THC peut également être soutenue par les remontées isopy
nalesinduites par le vent. Cette se
tion a pour objet de présenter brièvement 
e forçage mé
a-nique de la THC pour ensuite voir les 
onséquen
es sur la 
ir
ulation globale de 
haqueforçage qui sont �nalement sus
eptibles d'opérer tous les deux.1.3.1 Upwelling isopy
nal engendré par le ventL'hypothèse alternative à l'upwelling diapy
nal des eaux profondes est l'upwelling iso-py
nal profond du 
ourant Cir
umpolaire (ACC) remontant les masses d'eau froide versles �ux de 
haleur surfa
iques (
as 2 de la Figure 1.3). Il ferait bas
uler le forçage dela THC d'un forçage thermique à un forçage mé
anique. Cet upwelling est mis en pla
epar le vent et fait remonter des isopy
nes très profondes en surfa
e. Le ré
hau�ement desmasses d'eau remontées se fait alors en surfa
e, par le 
hamp tourbillonnaire d'instabilitésbaro
lines en surfa
e (Karsten et al., 2002).1.3.2 Ré
apitulatif des deux mé
anismesOn peut s'attendre à 
e qu'un équilibre 
omplexe existe entre les deux mé
anismes : mé-langes diapy
naux et remontées isopy
nales. En retenant diverses estimations de trans-port des masses d'eaux profondes, Webb et Suginohara (2001) reprennent le bilan de laTHC. Ainsi, ils retiennent les nombres de 14 à 17Sv pour les plongées Nord (S
hmitz Jr,1995), 9 à 12Sv pour les remontées des eaux profondes dans l'ACC (
al
ulées par di�érentsmodèles numériques) et à 3Sv les remontées diapy
nales engendrées par un 
oe�
ient dedi�usivité homogène de 10−5m2/s. Reste don
 au maximum 5Sv à remonter dans les zonesparti
ulièrement a
tives du mélange. Le bilan est ainsi possiblement fermé. Mais selonque l'on favorisera l'un où l'autre des deux mé
anismes dia- ou iso-py
nal, la réponseo
éanique sera di�érente.Toggweiler et Samuels (1998) explorent les extrêmes de 
et équilibre. Dans un modèlenumérique, ils passent d'un o
éan di�usif (ave
 des 
oe�
ients de di�usion verti
aux>
0.3
m2s−1) à un o
éan où 
e 
oe�
ient de di�usivité tend vers 0. Dans le premier 
as,presque tout le travail induit par les for
es de �ottabilité de surfa
e est 
onverti pourremonter les eaux aux basses latitudes. Dans le se
ond 
as, le vent qui for
e l'ACC peut37



Mé
anismes moteurs de la THCproduire des gradients de densité similaires ave
 des profondeurs atteintes par la 
ellulede 
ir
ulation également semblable au premier 
as, et 
e, ave
 une di�usivité verti
alenulle. Il apparaît don
 que des modèles basés sur un bilan de 
haleur et une dyna-mique di�usive favorisent les remontées équatoriales tandis que les modèlesbasés sur un bilan de masse et un forçage mé
anique favorisent les remontéesisopy
nales de l'ACC . Bo

aletti et al. (2004) soulignent i
i que le premier type demodèle en favorisant la di�usion pourra sous-estimer l'importan
e des zones d'upwelling ;à l'inverse, le se
ond type de 
on�guration peut donner trop d'importan
e au forçageéolien et sur-évaluer les remontées isopy
nales en délaissant une dynamique de remontéesprin
ipalement équatoriales. Bo

aletti et al. (2004) donnent un exemple de 
onséquen
edire
te de 
es 
onsidérations : dans un modèle 
ouplé o
éan-atmosphère ave
 une faiblerésolution horizontale pour la 
omposante o
éanique, la di�usivité sera né
essairementgrande et les zones for
ées par le vent, parti
ulièrement les zones d'upwelling seront mini-misées. On voit i
i 
ombien est importante la justesse de la paramétrisation pour 
haquephénomène indépendamment.Un deuxième point à noter est que la lo
alisation des zones fortement di�usivesin�uen
era également le type de 
ir
ulation obtenue . Par exemple Marotzke etKlinger (2000) repèrent dans un modèle numérique sans vent l'importan
e relative de ladi�usion forte dans l'hémisphère Nord des plongées ou une di�usion forte dans l'hémi-sphère Sud vis à vis du transport trans-équatorial. Dans le premier 
as, 
'est une trèsfaible fra
tion des eaux issues des plongées Nord qui passera à travers l'équateur. Dansle se
ond 
as, au 
ontraire, une très forte proportion des plongées est passée d'un hémi-sphère à l'autre, 
roisant au passage la zone équatoriale. Complétant l'in�uen
e que peutavoir la lo
alisation latitudinale d'une forte di�usivité, S
ott et Marotzke (2002) testentdans un modèle unihémisphérique (allant de l'équateur à 64◦ de latitude) la lo
alisationlatitudinale en même temps que en profondeur. Leur point de vue est que si la THC estrégie par des �ux de 
haleur, le forçage le plus e�
a
e qui puisse être est une forte di�u-sion dans les zones de forts gradients thermiques. Pour eux, la zone de l'ACC ne peut êtreimportante puisque d'une part la remontée des isopy
nes annihile les gradients verti
aux,et d'autre part, par
e que les eaux de surfa
e ne sont pas 
haudes. C'est à l'équateur auniveau de la thermo
line qu'ils justi�ent qu'une forte di�usivité peut soutenir la largebou
le de la THC.La troisième remarque sur l'importan
e de la justesse pour la paramétrisation du mélangeest au sujet de son amplitude. Dans un modèle inverse Lux et al. (2001) 
her
hent à38



Forçage thermique / forçage mé
aniqueévaluer les 
onversions de masse d'eau profonde à l'équateur. Mais, il se trouve que 
esestimations sont très largement dépendantes du 
oe�
ient de di�usion verti
ale posé apriori dans le modèle.

Fig. 1.16: S
héma simpli�é de la 
ir
ulation méridienne en Atlantique (Kal07). Lesdeux 
ellules, AABW et NADW, sont maintenues par à la fois le mélange diapy
nal etl'upwelling 
réé par le vent. Les lignes représentent les surfa
es isopy
nales.L'image qui ressort don
 de la 
ir
ulation méridienne o
éanique est �nalement 
elle d'une
ir
ulation for
ée à la fois par des mélanges diapy
naux et des �ux de 
haleur et à la foispar des redistributions de masses d'eau dire
tement induites par le vent. On notera i
ique le juste équilibre entre le forçage thermique et mé
anique est né
essaire àune représentation 
orre
te de la THC. De plus, la lo
alisation latitudinale ou enprofondeur de la paramétrisation de fortes di�usivités et leurs amplitudes qui estdis
utée plus haut a aussi une in�uen
e marquée sur la 
ir
ulation méridienne engendrée.La �gure 1.16 reprise de Kal07 illustre une vision d'ensemble qu'on peut avoir des deuxbou
les de 
ir
ulations méridiennes atlantiques : la bou
le de la NADW (North Atlanti
Deep Water) et la bou
le de la AABW (Antar
ti
 BottomWater). La AABW est d'abordamenée au niveau de la NADW par du mélange puis, remontée de 
e niveau par le vent.Dans la bou
le de la NADW, une partie est remontée par le vent, tandis que le reste estremonté par du mélange. Mais, il n'existe pas en
ore à 
e jour de répartition quantitativetrès pré
ise de la part des eaux remontées par le vent et 
elle remontée par le mélange.Par la suite, on s'atta
hera plus parti
ulièrement à la phénoménologie du mélange dia-py
nal. Ce
i est justi�é par la né
essité de repérer les zones de mélange a

ru et de savoirles paramétriser 
orre
tement pour des modèles ave
 des résolutions ne pouvant résoudrela dynamique du mélange. Les simulations de Toggweiler et Samuels (1998) semblaientindiquer que dans une limite où les mélanges diapy
naux étaient dominants dans le for-çage de la 
ir
ulation méridienne, la majeure partie des eaux froides remontaient auxbasses latitudes. La se
tion suivante se pla
e don
 à l'équateur et justi�e la pertinen
e39



Mé
anismes moteurs de la THCd'un mélange équatorial.
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Chapitre 2
Observations et remarques généralessur la zone équatoriale
2.1 Abstra
tAfter having demonstrated the importan
e of studying diapy
nal mixing as a drivingme
hanism of the THC and, 
onsequently, of fo
using on the equatorial region, we presenta survey of equatorial observations on various 
hara
teristi
 s
ales, from the large s
alesignature of a water mass (several hundred metres) to eviden
e of mi
rostru
tures (a few
entimetres). In the pro
ess, we highlight mixing phenomena.First of all, at large s
ale, a theta-S diagram of water masses at the equator (Figure2.1) shows regions of mixed 
hara
teristi
s, appearing on the �gure as links between re-gions with di�ering 
hara
teristi
s, short-
ir
uiting a maximum in the signal. But thissignature in the large s
ale pi
ture is the 
onsequen
e of small s
ale phenomena, su
h asthe layering whi
h is present in all equatorial basins from �oor to surfa
e. Mi
rostru
uremeasurements reveal that equatorial dynami
s produ
e signi�
ant velo
ity shears. Ho-wever, very strong small-s
ale shears are intermittent in spa
e and time, explaining whyestimates of verti
al di�usivity from instantaneous measurements of velo
ity might belower than other latitudes at some depth. Indeed, Hebert et al. (1991) have shown thatin the time-mean the spe
i�
 region of the upper part of the Equatorial Under-Currenthas higher di�usivity than other latitudes. Large mixing is present at the equator butstay intermittent in spa
e and time.Adding to the above observations from dire
t measurements, we note that the equatorialregion is unique in terms of thermal for
ing, featuring both the strongest heating from the41



Observations et remarques générales sur la zone équatorialesun and upwelling in the near-surfa
e layers be
ause of strong surfa
e winds. Cold waterin subsurfa
e is thus liable to warm up e�
iently. In addition, the equator is also a verya
tive region, dominated by strong zonal jets, and is therefore an important reservoir forkineti
 energy, where instabilities are prone to develop.
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Observations de mélanges diapy
naux2.2 Observations de mélanges diapy
nauxLa première se
tion de 
ette partie traite des observations in situ et de 
ertains in-di
es de mélange équatorial. Contrairement aux interprétations de données par la théoriedes ondes internes, 
ertaines mesures laissent à penser que des mé
anismes diapy
nauxpeuvent être parti
ulièrement a
tifs à l'équateur.2.2.1 Observations à grande é
helle du mélange au passage del'équateurTout d'abord, du point de vue de la 
ir
ulation générale, l'équateur est une zone de l'o
éanparti
ulièrement intéressante puisqu'environ les deux tiers des eaux impliquées dans la
ir
ulation thermohaline passe par le rail équatorial. En e�et, l'équateur donne lieu àune 
ir
ulation de jets zonaux de dire
tion alternée sur la verti
ale pouvant atteindreles 25
m/s, présente d'Est en Ouest dans tous les bassins o
éaniques. Elle 
on
erne untransport de ∼ 10Sv qui, don
, représente environ les deux tiers du transport de la THC(14 à 17Sv d'après S
hmitz Jr (1995)). Cette large part que prend l'équateur dans la THCet sa 
onnexion ave
 les mouvements de moyennes latitudes a été mise en éviden
e parWeiss et al. (1985), ave
 son observation d'une langue de CFC, suivant le bord Ouest del'Atlantique Nord et ensuite pénétrant largement dans l'intérieur du bassin, à l'équateur.De plus, une eau introduite par le bord Ouest dans le rail équatorial par la 
ir
ulation desjets zonaux met ∼ 1 an à traverser un bassin type Atlantique de 50◦ de largeur, au plusfort d'un jet. Entre son entrée et sa sortie du rail équatorial, elle est soumise à toute ladynamique équatoriale. Elle subit en parti
ulier la dynamique petite é
helle rapide et voitses propriétés modi�ées. Sur les diagrammes θ−S de la �gure 2.1, on a tra
é les pro�ls dedi�érentes latitudes. La barre de 
ouleur repère les di�érentes latitudes. Les pro�ls vertssont des pro�ls entourant l'équateur et le pro�l équatorial est appuyé en noir. On peutvoir que les 
ara
téristiques des eaux équatoriales en profondeur (30 < σ < 32kg/m3, 
equi 
orrespond à 600 < z < 1000m) ne sont plus si marquées que pour des latitudes plusmoyennes (bleues et rouge). L'eau autour de 34.5ppt voit son maximum s'éroder et sedépla
er vers les 
ara
téristiques des eaux adja
entes.Un des points de départ de l'étude qui suit peut don
 être 
ette 
onstatation qu'unmélange des propriétés des eaux est visible à grande é
helle au passage de l'équa-teur et de plus qu'il peut 
on
erner une large quantité d'eau puisque les deux tiers du43



Observations et remarques générales sur la zone équatoriale
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Fig. 2.1: Diagramme theta-S en fon
tion de la latitude (barre de 
ouleur en ◦). Le pro�léquatorial est en noir.transport de la THC est mené dans le rail équatorial .2.2.2 Observations de zones homogènes de quelques dizaines demètresOn ne reprendra pas les observations de la partie 1.2.3.1. On avait vu que beau
oupd'observations 
on
ordent dans les trois bassins o
éaniques équatoriaux pour montrer deszones homogènes de quelques dizaines de mètres sur la verti
ale. On avait 
hoisi d'évoquer
e phénomène sous le nom de �layering� 
omme d'Orgeville et al. (2004) et 
omme onle justi�era dans le 
hapitre 4. L'évo
ation du layering est importante à 
e niveau de laprésentation de la dynamique équatoriale puisqu'il a des é
helles intermédiaires à
elles évoquées dans les deux sous-se
tions voisines : il se situe entre les grandes é
hellesévoquées par les masses d'eau et les très petites é
helles de la mi
rostru
ture. De plus,
e phénomène n'est pas observé pon
tuellement, mais est permanent, représenté danstous les bassins et sur toute la profondeur. Il peut être 
ara
téristique de l'équateur.L'importan
e de sa dynamique qui semble 
onduire au mélange (sous-se
tion 2.2.2) etavoir de 
e fait une signature sur la grande é
helle (sous-se
tion 2.2.1) nous a amené àétudier plus avant 
e phénomène dans le 
hapitre 4.
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Observations de mélanges diapy
naux2.2.3 Mesures dire
tes de mi
rostru
turesPour �nir, l'équateur est aussi une zone très a
tive pour les petites é
helles. Les mesuresde mi
rostru
tures mettent en éviden
e 
ette forte a
tivité. Y-a-t-il un pi
 de di�usi-vité à l'équateur ? Globalement, les premières mesures de mi
rostru
tures atteignent desprofondeur de 1000m et ne vont pas au-delà. C'est pourquoi, beau
oup d'études se sontfo
alisées sur la partie supérieure de l'EUC où on trouve un fort 
isaillement verti
al.Ainsi, les mesures de Toole et Hayes (1984) (entre 150 et 900m de profondeur dansla partie Est du Pa
i�que équatorial) montrent une augmentation des 
isaillements detrès petites é
helles. La moitié des observations équatoriales se situent dans les zonesde Ri
hardson inférieur à 1/4. Il existe aussi des stru
tures en mar
hes d'es
aliers dansles pro�ls de densité, 
orrélées au 
isaillement de vitesse ; prin
ipalement, 
isaillementsméridiens de vitesse et faibles gradients verti
aux de densité semblent 
oexister.Les mesures de Moum et al. (1986) (toujours en surfa
e, entre 0 et 900m dans l'Est duPa
i�que équatorial) mettent l'a

ent sur la très forte variabilité spatiale et temporellede la turbulen
e observée. Ce qu'ils trouvent de plus fréquent et signi�
atif, spé
i�queà la zone équatoriale sont des pat
hs de turbulen
e au-dessus de 300m de profondeur,où l'EUC apporte de forts 
isaillements verti
aux. En-dessous de 300m, 
e n'est plusle 
as, ex
epté un pat
h persistant à 500m. La turbulen
e équatoriale montre i
i sonintermitten
e à la fois temporelle et spatiale (zones turbulentes séparées sur la profondeurpar des zones laminaires).Hebert et al. (1991) se fo
alisent sur les 160 premiers mètres de la partie Est du pa
i�queéquatorial. Ils regroupent les 8000 mesures de mi
rostru
tures de di�érentes 
ampagnes(1984 et 1987) pour étudier la zone 
isaillée du sous-
ourant équatorial. Ils observentégalement une intermitten
e a

rue spatialement et temporellement et se tournent alorsvers l'analyse de �ux turbulents moyennés (en temps et en espa
e), ǫ. Ces valeurs moyen-nées sont remises dans un 
ontexte de nombre de Ri
hardson de l'é
oulement mesuré parADCP (mesures plus basse résolution, tous les 16m sur la verti
ale). Les observationsmontrent alors une augmentation nette de ǫ quand Ri passe en-dessous de 1. De même,Dengler et Quadfasel (2002) remarquent, grâ
e à leur mesures de mi
rostru
tures dansl'o
éan indien, des zones de 15 à 55m bien homogénéisées entre ±2◦ de latitude. Ils lesrelient à de faibles valeurs du Ri
hardson.Les mesures de mi
rostru
tures montrent don
 un a

roissement des 
isaillementsde vitesse et des zones de faible gradient verti
al de densité . Souvent liés à45



Observations et remarques générales sur la zone équatorialede faibles nombres de Ri
hardson , 
es phénomènes sont intermittents dans letemps et l'espa
e , mais l'étude de Hebert et al. (1991) qui se porte sur des moyennesde di�usivité, retient un pi
 de di�usivité à l'équateur, dans la zone de l'EUC.2.3 Apport de 
haleur et d'énergie 
inétique parti
u-lièrement privilégiéLes observations de mélange équatoriaux a

rus sont 
orrélés à une asso
iation tout àfait privilégiée de sour
es d'énergies potentielle et 
inétique.2.3.1 Gain de 
haleur de l'o
éan par l'atmosphèreUne première remarque simple peut être faite a priori sur la dynamique équatoriale : 
elle-
i asso
ie de façon tout à fait unique un upwelling des 
ou
hes de surfa
e dû aux fortsvents que sont les alizés ave
 un 
hau�age maximal par l'atmosphère à 
es latitudes. Cetteasso
iation fait a��eurer des 
ou
hes o
éaniques froides pour les mettre au 
onta
t du �uxde 
haleur maximal reçu sur Terre. Ces deux 
ara
téristiques sont très bien résumées parle s
héma simple de Marshall (2007) en termes de �warm and su
k�. C'est le seul endroit duglobe où 
ette 
ombinaison a lieu. Aux moyennes et hautes latitudes, on a respe
tivementles 
ombinaisons suivantes : �warm and pump� qui 
reuse la thermo
line en diminuantle gradient thermique verti
al bien que les températures de surfa
e restent élevées et�
ool and su
k� qui favorise la 
onve
tion profonde et annihile les gradients verti
aux detempérature. Les gains de 
haleur o
éaniques sont maximaux à l'équateur où ils peuventatteindre les 100W/m2 (Bo

aletti et al., 2004). L'apport de 
haleur tou
he dire
tementles 
ou
hes de surfa
e, mais, 
omme on l'a vu pré
édemment, il peut être largementpropagé par du mélange turbulent profond. Certains auteurs (Sriver et Huber, 2007;S
hiermeier, 2007)) arguent même du fait que les �ux de 
haleur 
ouplés aux 
y
loneséquatoriaux engendrent à eux seuls une large partie (15%) du mélange et du gain de
haleur né
essaire à l'o
éan pour soutenir la THC. Mais 
e mélange est intermittent dansle temps et reste en surfa
e (O(100m)). On s'intéressera par la suite à des phénomènesmoins aléatoires dans le temps et présents jusqu'au fond des o
éans.
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Apports énergétiques

Fig. 2.2: S
héma d'une 
oupe méridienne d'un bassin o
éanique allant d'un p�le à l'autre.2.3.2 Réservoir important d'énergie 
inétiqueDe plus, l'équateur se démarque des autres latitudes par sa dynamique très énergétique.D'intenses 
ourants zonaux sont mis en éviden
e dans 
ette région, d'abord pour le Pa-
i�que par Firing (1987). Puis, les jets équatoriaux profonds (EDJ) ont été mis enéviden
e dans les trois o
éans, 
ouvrant les profondeurs allant de la thermo
line jus-qu'à environ 4000m de profondeur. Ils peuvent atteindre les 25
m/s et sont 
ara
tériséspar une petite extension méridienne autour de l'équateur (∼ ±1◦ de latitude). Leur é
helleverti
ale est d'environ 330m dans le Pa
i�que (Muen
h et al. (1994)), tandis qu'elle estd'environ 500m dans l'Atlantique (Gouriou et al. (1999),Gouriou et al. (2001)) et 600mdans l'Indien (Dengler et Quadfasel, 2002).Ces jets sont entourés de jets extra-équatoriaux (EEJ) quasi-barotropes visibles surdes se
tions instantanées des 
hamps des vitesses zonales à ±2◦ de latitude (Gouriou etal., 2001).Pour notre problème de la dynamique menant au mélange équatorial, il était importantde bien 
omprendre les é
helles allant de 
elle des jets équatoriaux à 
elle du layering,voire, du mélange. La modélisation numérique nous a permis de tester les mé
anismesde formation des jets équatoriaux. Notre étude 
onstitue le 
hapitre 3 et a 
onduit àune publi
ation (Ménesguen et al., 2009a). On s'est fortement inspiré des études de Huaet al. (2008) et d'Orgeville et al. (2007) et les nombreuses expérien
es numériques ont
onstitué un ensemble de pistes qui ont permis de reproduire par un modèle le système
ombiné des EDJ et EEJ.Les jets possèdent des vitesses zonales très fortes pour des mouvements o
éaniques. Ils47



Observations et remarques générales sur la zone équatoriale
onstituent un réservoir important d'énergie 
inétique. On note i
i que les instabilitésévoquées plus haut 
omme génératri
es de mélange sur des é
helles de quelques dizainesde mètres, l'instabilité inertielle, 
roît sur les 
isaillements de vitesse. Notre étude met envaleur l'importan
e de l'instabilité inertielle à l'équateur dans la formation de layering(
'est l'objet du 
hapitre 4 qui donne lieu à une publi
ation (Ménesguen et al., 2009b)).2.4 Ré
apitulatif des 
ara
téristiques équatorialesL'équateur est don
 une zone où les apports énergétiques sont parti
ulièrement fa-vorisés à la fois thermiquement ave
 un 
hau�age maximal par le soleil et 
inétiquementave
 des 
ir
ulations très intenses. De plus, 
ette dynamique équatoriale reste intense surune gamme d'é
helle allant de quelques 
entaines de mètres à des é
helles beau
oup pluspetites (quelques 
entimètres, observées dans les mesures de mi
rostru
tures).On a également pointé le fait que toutes 
es é
helles favorisent ou exhibent la signatured'instabilités dynamiques et de mélange.Dans les 
hapitres qui suivent, on montrera que les mé
anismes de mélange dépendentdu nombre de Ri
hardson à grande é
helle. Pour étudier le mélange, il nous a don
 éténé
essaire de bien reproduire le 
hamp dynamique grande é
helle équatorial.Après avoirétudié la déstabilisation d'ondes équatoriales et leur intera
tion non-linéaire(
hapitre 3), on s'intéressera à la transition vers la turbulen
e où, 
ommenous allons en dis
uter, l'instabilité inertielle semble jouer un r�le important(
hapitre 4). Notre question préliminaire sur l'e�
a
ité du mélange équatorial n'estpour autant pas résolue. Ce
i nous mène au 
hapitre 5 où on étudiera le régimeturbulent et où on s'intéressera aux 
as
ades d'énergie vers les é
helles demélange.
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Chapitre 3
Dynami
s of the 
ombinedExtra-Equatorial and Equatorial Deepjets in the Atlanti
 (Ménesguen et al.,2009a)
3.1 Abstra
tThe available meridional se
tions of zonal velo
ity with high verti
al and meridional re-solution reveal tall eastward jets at 2N and 2S, named the extra-equatorial jets (EEJ),straddling the sta
ked eastward and westward jets of smaller verti
al s
ales right at theequator, the so-
alled equatorial deep jets (EDJ). In 
ontrast to the semi-annual to inter-annual �u
tuations in the zonal velo
ity 
omponent, the measured meridional velo
ity
omponent is dominated by intraseasonal period. We argue here that the formation me-
hanism for both types of jets is linked to the intraseasonal variability in meridionalvelo
ity and the asso
iated wave motions. A pro
ess study is 
omplemented by high re-solution primitive equation simulations based on a realisti
 ba
kground strati�
ation andan os
illating for
ing inside the western boundary layer. The for
ing 
on�ned to the upper
2500 m ex
ites a spe
trum of waves, in
luding a baro
lini
 short Mixed Rossby-Gravity(MRG), whose instability leads to the formation of the EDJ, and short barotropi
 Rossbywaves, whose instability gives rise to the EEJ. The modelled EEJ and EDJ response is
on�ned to the same depth range as the for
ing. Potential vorti
ity is homogenized wi-thin spe
i�
 depth ranges of westward EDJ and is found to be latitudinally 
on�ned49



EEJ and EDJ dynami
sbetween 2N and 2S by the EEJ. The 
ombined EDJ and EEJ in
rease lateral mixing atthe equator but also a
t as barriers at ±2 degrees of latitude.3.2 Introdu
tionObserved 
urrent measurements show that equatorial regions are more energeti
 thanmidlatitudes. This is highlighted by the existen
e of strong, narrowly 
on�ned jets in theequatorial area of the three o
eans. These highly a
tive stru
tures organize mixing overthe whole depth of the o
ean and needs therefore to be well understood.A 
hara
teristi
 feature of all o
eani
 equatorial tra
ks is the verti
al sta
king of zonaljets alternating in dire
tion with depth along the equator (Luyten et Swallow, 1976;Leetma et Spain, 1981; Eriksen, 1982). Their amplitudes 
an rea
h 25 
m/s and theirverti
al s
ales are about 350 m in the Pa
i�
 O
ean, 500 m in the Atlanti
 and 600 min the Indian (see, respe
tively, Firing, 1987; Gouriou et al., 1999; Dengler et Quadfa-sel, 2002). They have been 
alled Equatorial Deep Jets (EDJ). Many studies have beendevoted to explain their formation me
hanism. For re
ent reviews of the literature onthis topi
, refer to d'Orgeville et al. (2007) (hereafter DHS07), Eden et Dengler (2008)and referen
es therein. The me
hanism proposed by DHS07 is motivated by observationsshowing meridional velo
ity �eld varying on intraseasonal time s
ales that 
oexists withthe very slowly varying signal of the zonal jets (Weisberg et Horigan, 1981; Bunge etal., 2008). Their me
hanism involves the transfer of energy from os
illating meridionalmotions ex
ited by a baro
lini
 western boundary 
urrent to long zonal jets. Furthermorethe slow variability of the jets is expressed in terms of basin modes.A se
ond spe
i�
 system of jets is also observed in instantaneous 
ross-se
tions of zonalvelo
ity �elds in the equatorial region, namely large verti
al s
ale eastward jets straddlingthe EDJ and 
entered at ±2 degrees in latitude. They are observed a
ross the entirewidths of the basins with amplitudes as great as 10-15 
m/s. Gouriou et al. (2001) noti
edthem in their 
urrent measurements and have 
alled them the Extra-Equatorial Jets(EEJ) (we shall use the same terminology here). They are also observed in averaged �oatdata (Ollitrault et al., 2006) and in high resolution numeri
al simulations (Maximenkoet al., 2005; Ri
hards et al., 2006). In �oat data sets and numeri
al simulations, there aremultiple EEJ that alternate in dire
tion with latitude. Nevertheless, only the eastwardjets 
losest to the equator are strong enough to be observed in the instantaneous �eldsshown by Gouriou et al. (2001). 50



Introdu
tionThe earliest theories of EEJ formation are set in the 
ontext of either global-s
ale ormid-latitude dynami
s of barotropi
 zonal jets, originally motivated by studies of the at-mospheres of giant planets, where midlatitude alternating barotropi
 jets 
an be inferedon instantaneous images. Rhines (1975) �rst evokes the arrest of the well-known turbu-lent 2D inverse 
as
ade of energy, due the β-e�e
t 
aused by variations in the Coriolisparameter with latitude. A natural length s
ale arising from β and a velo
ity s
ale U ,is the Rhines s
ale √

U/β at whi
h the barotropi
 inverse 
as
ade is halted. Vallis etMaltrud (1993) pursue this idea, elaborating on the anisotropi
 
hara
ter of the inverseenergy 
as
ade. Su
h 
onsiderations of the inverse 
as
ade lead to a �nal state with analignment of the streamlines of zonal jets along lines of 
onstant planetary vorti
ity f . Areview of re
ent developments in this area 
an be found in Thompson (2006).Other studies fo
us instead on destabilization me
hanisms for forming zonal jets. IndeedGill (1974) has established that midlatitude barotropi
 Rossby waves 
an destabilizethrough lateral shear instability. In parti
ular, for short enough Rossby waves (i.e. largehorizontal wavenumber K, su
h that UK2/β is large, where U is the velo
ity amplitudeof the Rossby wave), inertial e�e
ts dominate the β-e�e
t and the destabilization favorsthe development of the fastest growing se
ondary wave 
hara
terized by a waveve
torof similar length and orthogonal to that of the initial wave. Manfroi et Young (1999)generalized Gill's result to the 
ase of a barotropi
 sinusoidal meridional �ow on a β-plane, taking into a

ount nonlinear e�e
ts, bottom drag and uniform mean �ow. Thepreviously mentioned inverse energy 
as
ade is no longer the dire
t 
ause of zonal jetsformation but 
an afterwards favor the merging of zonal jets. Building on those resultsand applying them to the equatorial 
ase, Hua et al. (2008) (H08 hereafter) examinethe destabilization of short Mixed Rossby-Gravity (MRG) waves whi
h are known to besimilar to short eastward group propagating Rossby waves.The destabilization of short MRG waves is eviden
ed by H08 and DHS07 through nu-meri
al experiments. Their equatorial basin simulations exhibit the formation of EDJ,but the ex
ited signal in zonal velo
ity remains 
on�ned to the immediate vi
inity ofthe equator : EEJ are not developped. In the present paper, our fo
us is both on theEEJ formation me
hanism and on the potential vorti
ity dynami
s of the joint EEJ-EDJsystem. We remark that short equatorial sheared waves 
omprise both baro
lini
 shortwaves, su
h as short MRG waves, but also short barotropi
 Rossby waves. The desta-bilization of the latter has not been studied by H08 and DHS07 and we thus want toaddress the following question : Can the formation of the 
ombined EEJ and EDJ system51



EEJ and EDJ dynami
sbe linked to destabilization of MRG and short Rossby barotropi
 waves ?The paper is organized as follows : Se
tion 2 presents the detailed spatial and temporal
hara
teristi
s of the observed EDJ and EEJ, together with the intraseasonal variabilityin meridional velo
ity �eld. Se
tion 3 reviews the theoreti
al framework for the destabi-lization of short intraseasonal waves leading to zonal jets. Se
tion 4 proposes a rationali-zation for the dynami
s of EEJ-like stru
tures in an o
ean basin, their zonal extent andtheir link to the amplitude and spatial 
hara
teristi
s of the low-frequen
y waves. Theresults are supported by various numeri
al simulations of the equatorial o
ean. In Se
tion
5, using a more 
omplex and realisti
 simulation, we reprodu
e simultaneously EDJ andEEJ stru
tures of the Atlanti
 O
ean and investigate the redistribution of tra
ers su
has potential vorti
ity.3.3 Subsurfa
e spatio-temporal variability of the equa-torial Atlanti
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Fig. 3.1: Distribution of the meridional velo
ity 
omponent of all 
urrent-meter measu-rements taken in the Atlanti
 o
ean at the equator in 2000-2006 (Bunge et al., 2008)Time-series of high verti
al resolution 
urrent-meter measurements between 600 m and
1800 m depth and 
overing almost 7 years (2000-2006) have re
ently been obtained inthe equatorial Atlanti
 at 10W and 23W (Bunge et al. (2008)). Their results 
orroborate52
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(a) (b)Fig. 3.2: (a) Depth-latitude se
tion of the zonal 
omponent of velo
ity in 
m/s along 23W(EQUALANT99, adapted from Gouriou et al. (2001)). Eastward (Westward) 
urrentsare positive (negative). Contour interval is 5
m/s. (b) Energy in normal modes of zonalvelo
ity from left panel as fun
tion of latitude and verti
al mode. Red line separates highand low verti
al modes. Inside the equatorial tra
k the jets (EDJ) are highly baro
lini
(the energeti
 modes are 16-18). At 2N and 2S the energy is 
on
entrated in low modesfor the EEJ.and extend observations of Weisberg et Horigan (1981). The variability in the measuredmeridional velo
ity 
omponent is dominated by the 30-60 days band (Fig. 3.1). Theobserved weaker 10-15 days variability remains 
on�ned to the shallowest part of themeasurements, whereas the 30-60 days variability represents strong deep �u
tuations.Os
illations 
an be 
oherent on verti
al s
ales larger than 1000 m and 
an ex
eed 20 
m/sand their spatial and temporal 
hara
teristi
s are generally 
ompatible with the dynami
sof free MRG waves whi
h have a maximum in meridional velo
ity at the equator.In 
ontrast to the intraseasonal variability in the meridional velo
ity 
omponent, the va-riability in the zonal velo
ity 
omponent is dominated by semi-annual, annual and inter-annual �u
tuations, linked with dynami
s spe
i�
 to the equatorial region, where theobserved deep zonal 
ir
ulation is dominated in all three o
eans by a verti
al sta
king ofzonal jets of alternating dire
tions along the equator. An illustration of su
h a 
ir
ulationis given in Figure 3.2(a). It provides an instantaneous image of the zonal velo
ity 
om-ponent in the deep equatorial Atlanti
 at 23W, revealing alternating eastward-westward
urrents with a verti
al s
ale of about 600 m between 1◦30′N and 1◦30′S, the so-
alledEDJ. The data are taken from the EQUALANT 99 
ruise (July 13 to August 21, 1999)during whi
h several meridional transe
ts a
ross the equator were performed (Gouriou etal., 2001). The several meridional se
tions indi
ate that the verti
al 
hara
teristi
 s
ale53
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(a) (b)Fig. 3.3: (a) High-pass (verti
al modes > 10) and (b) low-pass (verti
al modes < 10)�ltered zonal velo
ity distributions 
orresponding to the observations shown in Figure3.2. Contour interval is 5
m/s.of EDJ is uniform a
ross the entire basin width.Instantaneous zonal velo
ity �eld of Figure 3.2(a) also reveals the existen
e of eastwardjets at 2N and 2S straddling the sta
ked eastward and westward EDJ. Similar featuresare readily identi�ed in the transe
ts at 35W and 10W. Figure 2 of Ollitrault et al. (2006)displays the 
umulated zonal velo
ity from �oat traje
tories at two levels around 1000m depth, 
on�rming the existen
e of EEJ at 2N and 2S, at both depths. In the �oatdata set used by Ollitrault et al. (2006), EEJ appear as 
ontinuous, basin-wide, eastward
urrents with signi�
antly stronger amplitude in the western half of the basin.The respe
tive verti
al s
ales of EEJ and EDJ in the 23W se
tion are quanti�ed by
omputing the verti
al mode spe
trum of zonal velo
ity as a fun
tion of latitude (Fig.3.2(b)). Right at the equator, EDJ proje
t onto verti
al modes between 12 and 20, withpeaks at modes 16 and 18. Away from the equator, at 2N and 2S, the EEJ proje
t ontoverti
al modes with mode numbers smaller than 10. The two systems of zonal jets areseparated by a spe
tral gap around mode 10. The zonal velo
ity �eld has been high-and low-pass �ltered in verti
al modes for Figures 3.3(a) and (b) respe
tively. The high-pass signal represents EDJ well, while the low-pass �eld 
learly displays the barotropi
ring noted by Gouriou et al. (2001). Figure 3.3(b) also shows a westward �ow withlarge verti
al s
ale at the equator. Though the EEJ terminology originally designates thetall eastward �owing jets at ±2 degrees of latitude, the verti
al proje
tion in
ludes thewestward large verti
al s
ale �ow at the equator in the low verti
al equatorial modes ofthe EEJ. 54



Zonally-short waves destabilizationTo summarize, equatorial measurements display two types of temporal variability : anintra-seasonal variability in meridional velo
ity with a period range between roughly 30and 60 days, and a semi-annual to inter-annual variability in zonal velo
ity linked withthe two kinds of zonal jets. The �rst kind, EDJ are highly baro
lini
 (verti
al modes
12-20), basin-wide features with little zonal variation and have a meridional extension of
±1◦30′ about the equator. The se
ond kind, EEJ, have a strong barotropi
 
omponentand low verti
al modes, also extend through the entire zonal width of the basin (but withan intensi�
ation in the western half) and their eastward �owing jets are 
entered at ±2degrees of latitude.3.4 Zonal jets formation through lateral shear destabi-lization of zonally-short equatorial wavesThe present paper extends the EDJ study of DHS07 and H08 to EEJ and we thus re
alltheir main results hereafter.3.4.1 Basin simulationsThe numeri
al simulations of DHS07 use 
ontinuously strati�ed primitive equations toreprodu
e the formation of equatorial zonal jets with dynami
al features 
omparable tothose of observed EDJ. The jets are for
ed with a time os
illating inter-hemispheri
 wes-tern boundary 
urrent of large verti
al s
ale. The os
illation ex
ites MRG wave trainswith the same verti
al mode as the western boundary 
urrent. As in the realisti
 modelof Eden et Dengler (2008), the large verti
al s
ale MRG waves propagate into the basininterior along the equator. Their subsequent destabilization leads to EDJ-like stru
tureswith a high verti
al mode number that depends only on the for
ing period and not onits verti
al stru
ture. In 
ontrast to the linear model of Kawase et al. (1992), where theequatorial 
ir
ulation for
ed by a steady extra-equatorial sour
e has the same verti
alstru
ture as the for
ing and is intrinsi
ally a transient spin-up adjustment, the nonlinearmodel of DHS07 produ
es a permanent jet stru
ture displaying signi�
antly smaller ver-ti
al s
ales with a basin-wide zonal extent. The spatial and temporal variabilities of thesejets result from a superposition of low-frequen
y equatorial basin modes.

55



EEJ and EDJ dynami
s3.4.2 Destabilization of short westward phase propagating MRGwavesH08 demonstrate that for short enough zonal wavelength 1, the westward phase propa-gating MRG waves are strongly destabilized by lateral shear instability leading to theformation of zonal jets. Experiments are performed with a zonally lo
alized MRG wavespa
ket in a long periodi
 
hannel, allowing disturban
es to propagate eastward and west-ward out of the perturbed unstable region. The westward group propagating part of thesignal is dominated by barotropi
 zonal jets (EEJ-like) and the eastward group propa-gating part by zonal jets of small verti
al s
ale alternating in the verti
al (EDJ-like). Astability analysis of the perturbation vorti
ity equation reveals that, for both types of zo-nal jets (EDJ and EEJ), the meridional s
ale is 
omparable to the zonal s
ale of the MRGwave basi
 state and the growth rate is proportional to V0|k⋆|, where V0 is the meridionalvelo
ity amplitude of the basi
 state wave. This implies that the wave is more unstablewhen the zonal shear in meridional velo
ity is stronger. The fastest growing disturban
esfound in the numeri
al simulations have 
hara
teristi
s similar to those predi
ted by thestability analysis, most notably that the meridional s
ale of disturban
es is of the sameorder as the zonal s
ale of the basi
 state wave. Sin
e in a strati�ed rotating equatorial�ow, verti
al s
ale and meridional 
on�nement about the equator are linked by the radiusof deformation, there are two ways of obtaining short meridional s
ales : either throughlow meridional modes of high verti
al modes or through high meridional modes of lowverti
al modes. These are respe
tively interpreted as EDJ and EEJ signals.3.4.2.1 High verti
al modes : EDJHigh baro
lini
 modes explain the verti
al stru
ture of EDJ. The verti
al s
ale of baro-
lini
 jets is tied to their meridional s
ale through the equatorial radius of deformation,evolving as the square root of the verti
al wavenumber. H08 have related the verti
als
ale of the baro
lini
 zonal jets to the dominant verti
al harmoni
 of the basi
 statein the fastest growing mode : m⋆
peak

m⋆ ≈ 0.55 c⋆

β
k⋆2 ≈ 0.55

4π2 c⋆βT ⋆2, where m⋆ is the verti
alwavenumber of the initial wave and T ⋆ its period. m⋆
peak is the verti
al wavenumber of theperturbation with the fastest growth rate. Sin
e c⋆ = N/m⋆, the fastest growing mode,1the non-dimensional parameter whi
h readily assesses the �zonally-short� 
hara
ter of the ex
itedwaves for ea
h period is k = k⋆

√

c/β, where k⋆ is its zonal wavenumber and c⋆ the 
orrespondant Kelvinwave phase velo
ity. ·⋆ is set for dimensional parameters.56



Zonally-short waves destabilization
m⋆

peak, is independent of m⋆ and satis�es
m⋆

peak ≈ 0.55Nβ

4π2
T ⋆2. (3.1)Shorter verti
al s
ales of baro
lini
 zonal jets are favoured by shorter MRG wavelengthswhi
h have longer period.The spatial stru
ture of the small verti
al s
ale zonal jets is that of a Kelvin wave, thusexplaining the eastward group propagation of the high verti
al mode part of the equatorialsignal.3.4.2.2 Low verti
al modes : EEJEEJ formation o

urs through the growth of low verti
al mode jets of high meridionalmode. The stru
ture of the low verti
al mode jets proje
ts onto the spatial stru
tures oflong Rossby waves, explaining the predominan
e of low verti
al modes in the westwardgroup propagating part of the signal in the 
hannel-geometry simulations of H08 (
f Fig.4and Fig.5 of H08). This will guide our investigation of the dynami
s of EEJ formation ina basin geometry (Se
tion 4).In simulations with a basin geometry and a western boundary for
ing, an additionalparameter must be taken into a

ount in the analysis of the destabilization leading towestward group propagating waves. It is the produ
t of the 
hara
teristi
 group velo
ity

cg of the initial eastward group propagating wave for
ed in the western boundary withthe 
hara
teristi
 time for the destabilization of the wave (inverse of the growth rate ofthe zonal jets). The larger the ratio is, the longer the distan
e travelled by the wavebefore breaking down through lateral shear instability will be. The situation is analogousto that dis
ussed by LaCas
e et Pedlosky (2004) for the destabilization of long mid-latitude Rossby waves emanating from the eastern boundary of a basin. This 
on
eptwill be applied in the following Se
tion to the 
ase of equatorial waves with eastwardgroup velo
ities for
ed from the western boundary. We will therefore evaluate the zonalextent of the quasi-barotropi
 EEJ signal resulting from the 
ompetition between thegroup velo
ity of the wave and its rate of destabilization through lateral shear instability.
57



EEJ and EDJ dynami
s3.5 Assessment of for
ing parameters to produ
e Atlanti
-like EDJ/EEJBefore addressing the more 
omplex realisti
 
ase of the following se
tion, we 
onsider�rst experiments with a 
onstant strati�
ation N = 2×10−3s−1, typi
al of the mid-deptho
ean, to assess the impa
t of the di�erent 
hara
teristi
s of the for
ing, in parti
ular itsverti
al stru
ture, strength and frequen
y range on the EDJ/EEJ response.3.5.1 Impa
t of the for
ing 
hara
teristi
sWe have further investigated the verti
al stru
ture of the for
ing than in the earlierstudies of DHS07 and H08, where the western boundary for
ing was restri
ted only tobaro
lini
 mode 2. We use the same 
on�guration of the numeri
al model as in DHS07,but with a longer basin (50◦ instead of 30◦). The 
ases of a single verti
al mode (ei-ther baro
lini
 or barotropi
) for
ing and one whi
h is lo
ally 
on�ned with depth aresu

essively 
onsidered.For the baro
lini
 
ase (Table 3.1), the os
illating for
ing is imposed in the northwestand southwest 
orners of the basin, is antisymmetri
 about the equator in its meridionalvelo
ity 
omponent and is of a single baro
lini
 mode stru
ture (see appendix of DHS07).This baro
lini
 antisymmetri
 for
ing term mainly ex
ites a MRG wave that bran
heso� and propagates into the equatorial tra
k. The 
hara
teristi
s of the initial wave areset by the period, the verti
al mode, and the amplitude of the for
ing.Experiments using a barotropi
 for
ing has also been 
ondu
ted in order to for
e ba-rotropi
 waves near the equator (Table 3.1), sin
e equatorially trapped waves, su
h asMRG waves, are purely baro
lini
 by 
onstru
tion. The for
ing is moreover latitudinally
on�ned about the equator and 
lose to the western boundary (details 
an be found inthe appendix). This is justi�ed by studies of Edwards et Pedlosky (1998a) 
on
erningthe passage a
ross the equator of water masses 
arried by the western boundary 
urrent.They argue that sin
e potential vorti
ity of water masses 
rossing the equator must re-verse sign, dissipation must o

ur in the western boundary layer at equatorial latitudesthrough the growth of eddies (Fig. 3 of Edwards et Pedlosky (1998a)). Our periodi
 me-ridional velo
ity barotropi
 for
ing thus mimi
s a periodi
 deta
hment of eddies fromthe western boundary at the equator. The waves that propagate into the basin interiorare zonally-short barotropi
 Rossby waves. The meridionally-
on�ned for
ing proje
ts58



Atlanti
-like EDJ/EEJExp. Tforc(days) V0(
m/s) Verti
al m⋆
peak

LD(◦)

&λ = 2π/k⋆(◦) mode
1 30 & 7.2 10 2 4.8 > 50

2 47 & 4.1 20 2 14.5 12

3 50 & 3.8 20 2 16.7 13Exp. Tforc(days) V0(
m/s) ∆y(
◦) δy(

◦) LD(◦)

&λ = 2π/k⋆(◦)

4 47 & 3.85 20 6 3 50

5 50 & 3.6 20 3 1.5 26

6 50 & 3.6 20 6 1.5 24

7 50 & 3.6 20 6 3 26

8 50 & 3.6 30 6 1.5 20

9 57 & 3.15 20 6 1.5 21

10 60 & 3. 20 3 3 19Tab. 3.1: Parameters of the various experiments dis
ussed in Se
tion 4. Experiments 1to 3 are for
ed by a signal with a baro
lini
 mode 2, and experiments 4 to 10 are for
edby a borotropi
 signal. Horizontal resolution is 1/4◦ ; and verti
al resolution is between
50 to 100 levels, depending on the verti
al mode expe
ted for the EDJ. Tforc is the periodof the os
illating for
ing ; λ is the zonal wavelength of the ex
ited MRG wave ; V0 is theamplitude of the for
ing ; m⋆

peak is the predi
ted baro
lini
 mode for EDJ-like stru
tures ;
∆y and δy 
hara
terize the width of the for
ing window in the barotropi
 for
ing 
ases (asexplained in the appendix) ; LD is the length of destabilization, evaluated as the longitudeat whi
h the eastward extra-equatorial barotropi
 
omponent of zonal velo
ity vanishes.onto several meridional modes. The period of the ex
ited short waves is determined bythe period of the for
ing, their zonal wavelengths by the Rossby wave dispersion rela-tion, and their amplitudes by the amplitude and meridional stru
ture of the meridionalvelo
ity of the for
ing. Re
apitulating, the baro
lini
 for
ing ex
ites a baro
lini
 MRGwave propagating along the equator, while the barotropi
 for
ing ex
ites, about the equa-tor, a superposition of barotropi
 zonally-short Rossby waves with a range of meridionalwavenumbers.Figure 3.4 illustrates the out
ome of the baro
lini
 or barotropi
 nature of the for
ing.For similar parameters (50 days period os
illation and 20 
m/s meridional velo
ity in thewestern boundary), the equatorial response set up by the destabilization of a baro
lini
(resp. barotropi
) for
ing is shown in panels (a)-(b) (resp. (
)-(d)). Let us su

essively59



EEJ and EDJ dynami
s

(a) Exp.3 (b) Exp.3

(
) Exp.7 (d) Exp.7

(e) Exp.11 (f) Exp.11Fig. 3.4: Instantaneous zonal velo
ity distribution for 
ases with baro
lini
 for
ing ((a)and (b)), a barotropi
 for
ing ((
) and (d)) and a verti
ally 
on�ned for
ing ((e) and(f)) after rea
hing a statisti
ally steady state. The three experiments all have : a for
ingperiod of 50 days and a for
ing amplitude of 20 
m/s. (a), (
) and (e) : zonal velo
ityse
tion along the equator in 
m/s. (b), (d) and (f) : barotropi
 zonal velo
ity in 
m/s.
60



Atlanti
-like EDJ/EEJexamine the EDJ and EEJ responses.(i) For both 
ases of baro
lini
 and barotropi
 for
ing, the EDJ response, 
orresponding tothe zonal velo
ity �eld at the equator in panels (a) and (
)), display the predominan
e ofbaro
lini
 mode 16-18, i.e. Atlanti
-like EDJ stru
ture. As re
alled in equation (3.1), theverti
al mode of the EDJ is a fun
tion only of the for
ing period and this 
orresponds to aperiod range of about 50-60 days to produ
e Atlanti
-like EDJ. Furthermore within thatperiod range, short MRG waves and barotropi
 Rossby waves have very similar dispersion
hara
teristi
s and their destabilization leads to similar EDJ 
hara
teristi
s. As for theamplitude of the EDJ signal, the response is found to be stronger for a baro
lini
 for
ing.(ii) The EEJ signal at ±2 degrees of latitude, seen in the barotropi
 zonal velo
ity �eldin panels (b) and (d), however shows an important di�eren
e between the two typesof for
ing : the eastward barotropi
 EEJ response is well developed in the barotropi
for
ing 
ase and mu
h shorter in the baro
lini
 
ase. This suggests that the barotropi

omponent of the for
ing is 
ru
ial to the formation of long EEJ-like stru
tures.The main goal of this work is to reprodu
e simultaneously EEJ-like and EDJ-like stru
-tures. One possibility for ex
iting both barotropi
 and baro
lini
 
omponents of the for-
ing is to lo
ally 
on�ne the for
ing in the verti
al dire
tion, for instan
e by restri
ting itto the upper 2500 m of the water 
olumn, with a verti
al stru
ture whi
h is 
lose to theobserved verti
al stru
ture of the NADW �ow in the western boundary of the equatorialAtlanti
.Exp. Tforc(days) V0(
m/s) N (s−1) hor. res. (◦) ∆y(
◦) δy(

◦) z0 (m) ∆z (m)
× nb of levels

11 50 50 2.10−3 1/4 × 60 6 3 −1250 1000

12 50 & 30 50 & 30 2.10−3 1/4 × 60 6 3 −1250 1000

13 50 50 N23W 1/11 × 400 3 1.5 −1250 1000Tab. 3.2: Parameters of the experiments dis
ussed in Se
tions 4 and 5 with a �realisti
�for
ing. The parameters are the same as in Table 3.1. N is the type of strati�
ation :
onstant Brunt-Väisälä frequen
y 2.10−3 s−1 or the pro�le taken from the se
tion at 23W(N23W). z0 and ∆z 
hara
terize the lo
alization and extension in depth of the for
ing(as explained in the appendix).The equatorial response for a verti
ally 
on�ned for
ing 
ase (Exp. 11 of Table 3.2) areshown in Figures 3.4 (e-f). By 
onstru
tion, the for
ing has an intermediate verti
al stru
-ture when 
ompared to those of experiments 3 (panels (a)-(b)) and 7 (panels (
)-(d)) : as61



EEJ and EDJ dynami
sexpe
ted, we observe for both the EDJ and EEJ response, intermediate 
hara
teristi
sfor the length and strength of both types of jets. The verti
al mode number, aroundmode 16, of the EDJ signal is set by the destabilization of a 50 days period wave. Notethat the EDJ are 
on�ned at the same depth range as the os
illating for
ing inside thewestern boundary layer. This seems 
onsistent with results of Eden et Dengler (2008) whoalso found in their realisti
 GCM simulations of the equatorial Atlanti
 that the depthrange and strength of the western boundary 
urrents are related to the depth range andstrength of EDJ-like signals. Their result is 
ompatible with our interpretation arguingthat the energy sour
e for the EDJ is provided by the lateral shear instability me
hanismpresent in intraseasonal wave trains ex
ited by a for
ed western boundary 
urrent, whoseenergy propagates eastward into the basin interior. The lateral growth of the shear in-stability implies a mostly horizontal redistribution of kineti
 energy with little verti
alspreading.3.5.2 Zonal extent of EEJFor a purely baro
lini
 for
ing, the regime of zonally-short baro
lini
 equatorial waveswhi
h is subje
t to lateral shear instability leads to a too short EEJ formation. In thefollowing, we shall therefore only analyze results of simulations with a non-zero barotropi
for
ing. The short batrotropi
 Rossby waves with eastward group propagation whi
hemanate from the western boundary for
ing region have a group speed satisfying
cg = β

k⋆2 − l⋆2

(k⋆2 + l⋆2)2
,where k⋆ is the zonal wavenumber and l⋆ the meridional wave number. The 
hara
teristi
time of destabilization, τdestab, is inversely proportional to the growth rate of the mostunstable disturban
es, whi
h, from the result of Gill (1974) for barotropi
 Rossby waveson an in�nite β-plane, is proportional to the zonal shear V0

√

k⋆2 + l⋆2.The 
hara
teristi
 zonal extent of the EEJ, LD, is estimated by the distan
e of the region
overed by the basi
 state wave from the western boundary before its total destabilization
LD ∝ cgτdestab.thus,

LD ∝ LR
D ≡ β

V0

√

k⋆2 + l⋆2

k⋆2 − l⋆2

(k⋆2 + l⋆2)2
. (3.2)62
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Fig. 3.5: Longitudinal extent of wave destabilization, LD, evaluated as the longitude atwhi
h the eastward extra-equatorial barotropi
 
omponent of zonal velo
ity vanishes. Plot-ted is LD versus LR
D = β

V0

√
k⋆2+l⋆2

k⋆2−l⋆2

(k⋆2+l⋆2)2
. The 
al
ulation is done on the signal averagedover 10 months. (data is in Table 3.1).For a purely barotropi
 for
ing, we expe
t LD to obey (3.2) and to be proportionalto LR

D. The parameters of the for
ing are the amplitude of the meridional velo
ity, theperiod and the distribution of ex
ited meridional modes are varied in experiments 4 to 10(Table 3.1). We determine a meridional spe
trum of for
ed propagating waves by applyinga Fourier transform in longitude to the meridional velo
ity. Ea
h zonal mode is linkedthrough the dispersion relation to a meridional mode by the period of the for
ing. LR
Dis then evaluated as the predi
ted lengths of destabilization (equation (3.2)) of the mostenergeti
 zonal mode. The observed LD, plotted against LR

D in �gure 3.5, is the meandestabilization length, observed over a period of ten months in a statisti
ally steadyregime. This averaging removes the intrinsi
 variability due to the waves and, as long asthe phenomenon is not dependent on basin modes, does not need to be 
omparable tobasin-mode periods. Figure 3.5 shows a good agreement with the proposed proportionalitylaw for LD in equation (3.2).Furthermore, while the length of EEJ is inversely proportional to the for
ing amplitude(equation (3.2)), the strength of EEJ is set by the amplitude of the for
ing. In order toobtain simultaneous long EDJ/EEJ with realisti
 strength, the range of amplitude of thefor
ing is bounded by these two e�e
ts.
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EEJ and EDJ dynami
s3.5.3 Conne
tion with the observed Atlanti
 broad-band v varia-bilitySo far, we have mostly dis
ussed simulations pertaining to a mono
hromati
 frequen
y ofthe for
ing (50 days period), while observations from the eastern Atlanti
 moorings su
has those of Figure 1 indi
ate that the variability of the meridional velo
ity 
omponentpresents a broad range of periods between 30 days and 60 days, with slightly strongeramplitudes near the 30 days limit. Spe
i�
ally, the mean amplitude in the 25-35 daysrange does not ex
eed 8 
m/s, while the mean amplitude of the 50-60 days range doesnot ex
eed 4 
m/s (Bunge 2008,personal 
ommuni
ation).In experiment 12, a bi-period for
ing 
ase is tested to assess the respe
tive role of thetwo periods on the EDJ/EEJ response. The for
ing takes the form of an os
illatinginterhemispheri
 western boundary 
urrent with two periods of 30 and 50 days, whi
his verti
ally 
on�ned to the upper 2500 meters (
f. Table 3.2 and the Appendix). Theverti
al 
on�nement of the boundary 
urrent implies a non-zero barotropi
 
omponentof the for
ing, needed to for
e long EEJ, as dis
ussed in the previous paragraph andboth barotropi
 Rossby waves and baro
lini
 MRG waves are ex
ited in the equatorialarea. The amplitudes of the for
ing near the western boundary for
ing are listed in Table3.3 for ea
h period and ea
h verti
al mode. The non-dimensional parameter k, whi
h
hara
terize the zonal-shortness 
hara
ter of the ex
ited waves, is k = −2 and −3.9 forthe 30 and 50 days period for
ing for, for instan
e, verti
al mode 2. A

ording to H08results, the 30 days for
ing is borderline for ex
iting zonally-short waves, and one shouldnot expe
t signi�
ant destabilization for that 
omponent. Furthermore, when looking atthe 
omponents of the 30 days for
ing of experiment 12, none of the verti
al modes hasan amplitude whi
h ex
eeds 10 
m/s. All ex
ited waves are thus more stable than the
30 days wave ex
ited in experiment 1. Figures 3.6(a-b) illustrate the equatorial responsefor experiment 1 and show that only very weak EEJ are formed with no EDJ at all. We
on
lude that low amplitude 30 days period waves are quasi-stable in experiment 12.For the bi-period, verti
ally 
on�ned experiment (Exp. 12), Figures 3.6 (
-d) displaysthe equatorial response. Panel (
) gives eviden
e of an EDJ system with a high verti
almode around mode 16, while panel (d) displays EEJ length whi
h is similar to the valueobserved in Figure 3.4 (f). It therefore appears that the total response for a bi-periodfor
ing 
ase is dominated by the the 50 days period 
omponent of the for
ing : the onlywave whi
h is destabilized is the 50 days wave while the 30 days wave is quasi-stable.64
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(a) Exp.1 (b) Exp.1

(
) Exp.12 (d) Exp.12

(e) Exp.12Fig. 3.6: (a-b) Instantaneous zonal velo
ity distribution for a for
ing period of 30 daysand a for
ing amplitude of 10 
m/s with a baro
lini
 mode 2 (Exp. 1) after rea
hing astatisti
ally steady state. (a) zonal velo
ity se
tion along the equator in 
m/s. (b) baro-tropi
 zonal �ow in 
m/s. (
-d) As in (a-b) but for a for
ing with two periods (30 daysand 50 days) in the western boundary and with a verti
al 
on�nement and a latitudinal
on�nement about the equator (Exp. 12). (e) Wavelet analysis of the �rst baro
lini
 modeof meridional velo
ity at the equator from the two-frequen
y for
ing 
ase. The 
olor �eldis for v amplitude (
m/s). The 50 days signal remains 
on�ned to the western boundarywhile the 30 days signal is still strongly energeti
 over the entire basin width.65



EEJ and EDJ dynami
sThis is furthermore 
orroborated by the wavelet analysis of the variability of the �rstbaro
lini
 mode of the meridional velo
ity 
omponent v as a fun
tion of longitude (Fig.3.6 (e)). The 50 days signal remains 
on�ned to the western boundary sin
e its qui
kdestabilisation leads to quite smaller amplitudes of the 50 days signal further eastward.On the other hand, the 30 days signal remains 
onstant throughout the whole basinwidth. The same analysis for the se
ond main verti
al 
omponent of v, the barotropi

omponent, has been done (not shown) with similar 
on
lusions. This is thus 
onsistentwith observations of Bunge et al. (2008) whi
h are restri
ted to the eastern half of theAtlanti
 basin and whi
h indi
ate that meridional velo
ity is the most energeti
 in the 20to 45 days band sin
e those periods with observed amplitudes are quasi stable to lateralshear instability throughout the whole basin.3.6 Atlanti
 
ase3.6.1 EDJ/EEJ for a realisti
 strati�
ation and for
ingOur previous simulations as well as those of DHS07 and H08 are initialized with a 
onstantBrunt-Väisälä frequen
y N . In order to better reprodu
e the observed Atlanti
 �elds, weuse a depth-varying Brunt-Väisälä frequen
y N(z) typi
al of the 
entral equatorial Atlan-ti
 o
ean, 
orresponding to the meridionally-averaged strati�
ation of the EQUALANT99se
tion taken along 23W (Fig. 3.7(a)).The for
ing takes the form of an os
illating interhemispheri
 western boundary 
urrentwith a mono
hromati
 period of 50 days, that is verti
ally 
on�ned to the upper 2500meters, a for
ing 
onsistent with the observed dynami
s of the western equatorial At-lanti
. The parameters of this �realisti
� experiment are listed in Table 3.2 (Fig. 3.7(b))and details are given in the Appendix. Both short barotropi
 Rossby waves and shortbaro
lini
 MRG waves are ex
ited. Table 3.3 shows the proje
tion of the for
ing onto thelowest four verti
al modes, the predi
ted zonal length LD of the EEJ and the dominantverti
al mode of the EDJ for ea
h verti
al mode of the for
ing.The 
hara
teristi
s of the 
on�ned for
ing are :(i) that it 
ontains many verti
al modes, in parti
ular a barotropi
 
omponent, favoringthe formation of long EEJ-like stru
tures [the resulting LD for this 
ombined verti
almodes for
ing is estimated in the simulation to be of 18.7◦, in agreement with the result66
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(a) (b)Fig. 3.7: (a) : Meridionally averaged verti
al Brunt-Väisälä frequen
y pro�le for the 23Wse
tion of EQUALANT99, used in the simulations of the Atlanti
 equatorial jets. (b) :Spatial stru
ture of the meridional velo
ity used to for
e the system at the equator in thewestern boundary. Verti
al mode 0 1 2 3

Tforc = 30 days amplitude (
m/s) 9.8 7.5 1.2 2.7Exp.12 m⋆
peak −− 5.6 4.7 3.8Predi
ted LD(◦) > 70 70 530 330

Tforc = 50 days amplitude (
m/s) 16.3 12.4 2.0 4.6Exp.12 m⋆
peak −− 17.7 16.7 15.7Predi
ted LD(◦) > 30 10 47 27

Tforc = 50 days amplitude (
m/s) 17.8 8.3 9.5 7.4Exp.13 m⋆
peak XX 17.7 16.7 15.7Predi
ted LD(◦) > 30 13 14 17Tab. 3.3: Chara
teristi
s of the barotropi
 mode and the �rst 3 baro
lini
 normal modesof the experiments using realisti
 strati�
ation : their amplitudes, the dominant baro-
lini
 verti
al mode they ex
ite through barotropi
 instability (m⋆

peak), and the length ofdestabilization for ea
h mode a

ording to the inferred proportionality laws.shown in Figure 3.8(
)℄.(ii) that it is 
omposed of multiple baro
lini
 modes os
illating with the same time-period,leading to the formation of a single EDJ-like stru
ture [sin
e ex
ited short equatorialwaves of the di�erent baro
lini
 modes have all the same period, imposed by the westernboundary for
ing term, they are destabilized into EDJ with nearly the same verti
al67
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ss
ale℄.Figure 3.8(a) shows a longitude-depth plot of the instantaneous zonal velo
ity �eld inthe model along the equator on
e the kineti
 energy has rea
hed its equilibrium value.Again, note that the EDJ are 
on�ned at the same depth range as the os
illating for
inginside the western boundary layer, 
reating jets as energeti
 as the for
ing was (e.g. theamplitude of the jets is the same as that of the meridional velo
ity os
illation in thewestern boundary).Figure 3.9(a) shows an instantaneous meridional se
tion of zonal velo
ity amplitudestaken a distan
e of 10◦ from the western boundary. It displays the same overall verti
alpatterns as the ones seen in the observed instantaneous se
tion at 23W (see Figure3.2(a)), with EDJ and EEJ rea
hing 
omparable amplitudes. Both Figures 3.8(a) and3.9(a) reveal an in
rease in the verti
al s
ales of the EDJ with depth, due to the depthvariation of the realisti
 strati�
ation used.The proje
tion of the zonal velo
ity of Figure 3.9(a) onto verti
al modes 
orrespondingto N(z) (Fig. 3.9(b)) reveals that a for
ing period of 50 days ex
ites EDJ with a peakat verti
al mode 18 (verti
al wavelength ≈ 600 m) 
onsistent with the observed in situdata (Fig. 3.2(b)). The meridional se
tions of high- and low-pass �ltered zonal velo
ity�elds are displayed in Figures 3.10(a) and 3.10(b). They bear a high resemblan
e withobservations of Figure 3.3 and, this, despite the relatively simple mono
hromati
 natureof the for
ing in the numeri
al simulation.Figure 3.10(b) shows an instantaneous barotropi
 zonal velo
ity �eld after the model hasrea
hed a statisti
ally steady state. Eastward zonal jets are well reprodu
ed and 
enteredat about 2N and 2S resembling the observed EEJ. We want to stress here again that evenif Figure 2 of Ollitrault et al. (2006) 
ontains 
umulated Lagrangian �oats velo
ities andprovides thus an average rather than instantaneous view of the zonal velo
ity �eld, 
onti-nuous eastward jets are 
learly identi�able in the instantaneous velo
ity �eld (Gouriouet al. (2001)) and highlight their 
onsiderable strength when 
ompared to midlatitudezonal jets whose signal requires a long time averaging to be
ome visible. This last pointis 
orre
tly reprodu
ed by the Atlanti
 simulation (Exp. 13).
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(a) (b) (
)Fig. 3.8: Zonal velo
ity distribution in Atlanti
 
ase experiment (Exp.13) after rea
hing a statisti
ally steady state. (a) Instantaneouszonal velo
ity along the equator in 
m/s. (b) Instantaneous barotropi
 
omponent in 
m/s. (
) Barotropi
 
omponent in 
m/s, time-averaged (over 290 days, using 10 snapshots). The main features and 
hara
teristi
s of the jets in the equatorial tra
k are reprodu
edin the simulation : amplitude, verti
al s
ale, meridional lo
ation of EEJ. This �gure 
an be 
ompared to observation in Figure 3.2.
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(
) (d)Fig. 3.11: (a) Normalized potential vorti
ity versus latitude pro�les on isopy
nal surfa
esat levels : z ∼ 790 m, z ∼ 1190 m and z ∼ 2540 m (all inside westward jets), and (b) atlevels : z ∼ 580 m, z ∼ 1460 m and z ∼ 2080 m (inside eastward jets). (
) Meridionalse
tion of potential vorti
ity at 7.5◦ from the western boundary, with zero-PV isoline inwhite. (d) Meridional se
tion of zonal velo
ity at 9.8◦ from the western boundary (bla
k
ontours every 3.5 
m/s, with Zero-PV isoline in white). Westward jets exhibit lateralhomogenization of tra
ers with potential vorti
ity mixed to zero.3.6.2 Potential vorti
ity distributionObserved distributions of potential vorti
ity and passive tra
ers display a strong meridio-nal homogenization within spe
i�
 depth ranges near the equator at depth (see, e.g., d'Or-geville et al. (2004) for the equatorial Atlanti
, and Ménesguen et al. (2009b)). We havediagnosed Ertel potential vorti
ity in experiment 13, using PV = (2Ω + ∇∧ u) · ∇ρ/ρ0,whi
h is a 
onserved quantity along a �uid par
el traje
tory in the absen
e of vis
osityand external for
ing, where Ω is the Earth rotation ve
tor, u is the �uid par
el's velo
ity,
ρ its density, and ρ0 is a 
onstant referen
e density.PV is diagnosed along isopy
nal surfa
es lo
ated within westward and eastward-�owing71



EEJ and EDJ dynami
sEDJ, respe
tively, and is displayed in Figures 3.11(a) and 3.11(b). There are striking di�e-ren
es in the latitudinal distribution of PV between the two 
ases. Within westward EDJ,PV is 
ompletely homogenized to a value 
lose to zero between 2N and 2S where sharpjumps in PV appear, 
orresponding to temporal-mean positions of EEJ (Fig. 3.8(b)). In
ontrast, at depths of eastward-�owing EDJ, right at the equator, PV displays a strongmeridional gradient, steeper than the one of planetary vorti
ity, with narrow meridionalplateaus of less than 1◦ latitude in width observed further away from the equator. Thesetwo types of PV distribution, typi
al of �nite-amplitude westward and eastward �ows
entered at the equator, are also found in 
hannel geometry simulations by Fruman et al.(2009), who show an equilibration of zonal jets through inertial instability redistributingangular momentum meridionally and mixing PV to near zero values. Ménesguen et al.(2009b) argue how a �atened PV gradient 
an be interpreted as being due to lo
al PVmixing by inertial instability rather than simply the passage of a Rossby wave.The verti
al distribution of homogenized PV patterns in the Atlanti
 simulations 
anbe assessed from Figure 3.11(
). Four main weak PV regions of large latitudinal extent
an be identi�ed by the zero PV isoline (white 
ontours) that has been overlaid on thelatitude-depth distribution of zonal velo
ity. There is 
learly a higher 
on
entration ofwide meridional ex
ursions of the zero-PV 
ontours within the depth ranges of westwardEDJ. Furthermore, the latitudinal 
on�nement of zero-PV regions by the taller eastwardEEJ at 2N and 2S is observed throughout the water 
olumn. Quasi-barotropi
 eastwardzonal jets are known to a
t as barriers to meridional �uid displa
ements. A review andrationale for this property of mid-latitude zonal jets 
an be found in Drits
hel et M
Intyre(2008).Muen
h et al. (1994) were the �rst to diagnose potential vorti
ity in the subsurfa
e equa-torial dynami
s from observations in the equatorial Pa
i�
 and found that the presen
eof EDJ indu
es signi�
ant departures of the high-pass �ltered PV �eld from the plane-tary vorti
ity 
ontribution. They 
on
luded that EDJ 
ould not be interpreted as linearKelvin waves sin
e the latter do not 
arry PV. Instead, the observed EDJ meridonalstru
ture mat
hes that of the �rst meridional mode Rossby wave, although the zero 
ros-sings in zonal velo
ity are at 1◦30′N and 1◦30′S, rather than the 1N and 1S predi
ted bylinear wave theory. For the equatorial Atlanti
 data set, Johnson et Zhang (2003) alsoidentify spatial s
ales of EDJ with a �rst meridional mode Rossby wave, again notingthat the meridional extension of the EDJ is wider than predi
ted by linear wave theory.For the equatorial basin simulations of DHS07 using an os
illating for
ing in the Western72



Dis
ussionboundary layer, the EDJ formed are found to be the 
omponents of basin modes, thusinvolving �nite-amplitude, long Kelvin and Rossby waves of high verti
al modes. The
orresponding potential vorti
ity �eld displays a slight homogenization at westward jetlevels but the simulated EEJ are rather weak and remain 
on�ned to the westernmostpart of the basin.In the present simulations, the modelled EEJ rea
h amplitudes 
omparable to thoseof the observed EDJ, explaining why EEJ have a strong quantitative in�uen
e on themeridional stru
ture of the PV �eld (Fig. 3.11(a,
)). Thus, a possible interpretation of thewider meridional s
ales noted by Muen
h et al. (1994) and Johnson et Zhang (2003) is toattribute them to the low-verti
al EEJ mode rather than to the high-verti
al EDJ mode,sin
e taller stru
tures 
orrespond to larger radii of deformation than shorter stru
tures.Quantitatively, the radii of deformation for verti
al modes 16-18, with whi
h we asso
iatethe EDJ, are between 0.79◦ and 0.84◦, while for verti
al modes 1 and 2, the radii ofdeformation are 2.9◦ and 2.1◦. For the lowest meridional mode equatorial Rossby wave,the latitude of zero zonal velo
ity 
oin
ides with the deformation radius. The observedzero 
rossings are thus 
lose to those of the equatorial Rossby waves with low verti
almodes, and we thus attribute the stru
ture of the EEJ with them. In our simulationsat least, the total PV distribution results from nonlinear s
ale intera
tions between thequasi-barotropi
 EEJ and the 600 m-verti
al-s
ale EDJ and is not a simple superpositionof the respe
tive 
ontributions of the low-pass and high-pass �ltered �elds.3.7 Dis
ussionIn this study, based on equatorial wave instability (H08) and using a high-resolutionprimitive equations model of an equatorial o
ean basin, we have shown how waves ex
itedby intra-seasonal variability of meridional velo
ity in the deep o
ean destabilize andgenerate zonal jets.The EEJ signal is asso
iated with growing perturbations whose energy propagates west-ward from regions where destabilization o

urs. In an o
ean basin for
ed in the westernboundary layer, to indu
e growth of EEJ stru
tures extending far into the basin interioris therefore not obvious. We have de�ned the zonal extent LD of the EEJ stru
ture tobe the distan
e 
overed by unstable waves. We showed that in a purely barotropi
 for-
ing, LD depends on the amplitude, the meridional wave length and the zonal s
ale ofthe unstable wave. A �rst result is that the longer and weaker the for
ed wave is, the73
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sfurther away from the western boundary it will propagate. A se
ond result is that forthe same amplitude, a barotropi
 wave propagates further into the basin, before beingtotally destabilized, than a baro
lini
 wave meaning that a barotropi
 for
ing will favorlong EEJ-like stru
tures.In order to produ
e EEJ and EDJ in an Atlanti
 typi
al strati�
ation, the model wasdriven by meridional os
illating western boundary for
ing 
on�ned to the upper 2500m depth extending several degrees about the equator and mimi
king the observed des-tabilization through periodi
 eddy formation of the western boundary 
urrent while it
rosses the equator. This parti
ular 
on�guration ex
ites a short barotropi
 Rossby wavetogether with equatorially 
on�ned baro
lini
 Rossby and MRG waves propagating intothe basin interior. The barotropi
 wave exhibits a greater length of destabilization thanthe baro
lini
 equatorially trapped modes os
illating with the same period. Su
h for
ing,with a single period of 50 days but 
omposed of several verti
al and meridional modes,
an be tuned to simultaneously form EDJ of verti
al mode 18 (the ∼ 600 m verti
als
ale observed in the Atlanti
) together with long barotropi
 EEJ. It also reprodu
es theintensi�
ation of the observed signal in the upper 2500 m and the western intensi�
ationof the EEJ seen in the Atlanti
 observations of Ollitrault et al. (2006).Even if it 
ontains the ingredients ne
essary to produ
e the 
omplex dynami
s in theequatorial tra
k, this for
ing remains nevertheless a
ademi
. It 
ould be made more rea-listi
 by in
luding the intrinsi
 destabilization of the western boundary 
urrent. In that
ase, the eddying area of Edwards et Pedlosky (1998b) is no longer 
on�ned to the �rstfew degrees of the western boundary but penetrates further eastward into the equatorialtra
k. The wider zonal extent of the for
ing fa
ilitates formation of EEJ over the wholewidth of the basin. The eddying area spreads also further away from the equator andex
ites in a wider latitudinal window short barotropi
 Rossby waves. Sin
e the amplitudeof the interior jets is dire
tly tied to the western boundary for
ing, a wide latitudinal ed-dying area, whose strength de
ays from the equator, produ
es weak zonal extra-equatorialjets poleward EEJ (not shown). A more realisti
 for
ing would also in
lude a downwardpropagation of energy from surfa
e instabilities. When energy propagates at depth in aform of a zonally short wave, lateral shear instability is a good 
andidate to 
ause thebreaking of the wave leading to the 
reation of equatorial zonal jets.Combined to the spe
i�
 zonal velo
ity stru
ture in the equatorial tra
k are �ne homo-genized density layers lo
alized inside westward EDJ and between the EEJ (d'Orgevilleet al., 2004). The numeri
al model shows that potential vorti
ity is well homogenized74



Dis
ussionlaterally only if it reprodu
es the 
ombined system of jets : EDJ and EEJ (not shown).Su
h tra
er redistribution is a strong signature of a high dynami
al mixing, o

uringin the equatorial tra
k. The EEJ barriers prevent meridional redistribution of tra
ers.We have found that they in
rease the meridional gradients of potential vorti
ity at ±2degrees, isolating meridionally the layers of well-mixed PV appearing within westwardEDJ. The pro
ess of PV mixing is further investigated in Ménesguen et al. (2009b).Finally, the present work has been mostly motivated by equatorial Atlanti
 observationswhi
h have guided our model setup and our limited parameter spa
e exploration. HoweverEEJ are also observed in the equatorial Pa
i�
 o
ean, and their spe
i�
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EEJ and EDJ dynami
s3.8 AppendixThe for
ing 
on�ned to the western boundary and about the equator is introdu
ed in themodel as follows.The 
oordinates are su
h that x, y, z denote respe
tively the zonal, meridional, verti
al
oordinates with x = 0 at the western boundary, y = 0 at the equator and z = 0 at thesee surfa
e.A smooth box
ar fun
tion is applied to 
on�ne the for
ing to the western boundary andto the equatorial region (see Fig. 3.7(b)). Within this box
ar, the �ow is restored to thefor
ing with a time restoring s
ale of t0 = 2 days. The restoring term σ is written as
σ = 1/t0∗0.5(tanh[(x+x0)/δx)]−tanh[(x−x0)/δx)])0.5(tanh[(y+y0)/δy)]−tanh[(y−y0)/δy)]),(3.3)with x0 = y0 = 4.5◦ and δx = 3◦. δy values are found in Tables 3.1 and 3.2. The for
ingstru
ture is

ṽ = V (x, y, z) cos(ωt),with V (x, y, z) = V0 ∗ G(x)F (y)H(z).The zonal stru
ture is de�ned as
G(x) = cos(k⋆x),with k⋆ given by the dispersion relation of the wave to be for
ed (MRG or barotropi
Rossby waves).The meridional stru
ture is de�ned as

F (y) = exp(−0.5(y/∆y)
2),where ∆y is given in Tables 3.1 and 3.2 for experiments 4-13. The for
ing is 
entered atthe equator.The verti
al stru
ture is de�ned as

H(z) = cos(m⋆z),where m⋆ is the pres
ribed for
ing verti
al mode for purely baro
lini
 for
ing (Exp.1-3,Table 3.1) ;
H(z) = 1for barotropi
 for
ing (Exp.4-10, Table 3.1) ; or

H(z) = exp(−0.5((z − z0)/∆z)
2),76



Appendixwhere z0 and ∆z are given in Table 3.2 for experiments 11 − 13. The total depth is
h0 = 5000 m. The for
ing term is 
on�ned at the surfa
e. It is a superposition a strongbarotropi
 
omponent and several baro
lini
 modes (Table 3.3).
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Chapitre 4
Intermittent layering in the Atlanti
equatorial deep jets (Ménesguen et al.,2009b)
4.1 Abstra
tEquatorial observations in the Atlanti
 show three distin
t verti
al s
ales : quasi-barotropi
eastward Extra-Equatorial Jets (EEJ), Equatorial Deep Jets (EDJ) of s
ale 500-800 m,and a smaller s
ale signal (50-100 m) of thin layers of well-mixed tra
er �elds. In the 
om-bined system of jets, westward EDJ 
orrespond to zero-Potential Vorti
ity (PV) �ni
hes�,inside of whi
h most of the thin well-mixed layers are found. Be
ause of its 
orrelation withzero-PV ni
hes, the formation of layers is interpreted as due to inertial instability. Thelatter en
ompasses inertial barotropi
 instability due to meridional shear (either steadyor parametri
), baro
lini
 symmetri
 instability due to sloping isopy
nals and verti
alvelo
ity shear, and e�e
tive-beta inertial instability due to the 
urvature of a westwardjet at the equator. In very high resolution numeri
al simulations, where equatorial deepjets of 500-800 m verti
al s
ale are produ
ed, density layering is observed with a 
hara
-teristi
 depth of mixing of about 50 m. A statisti
al analysis reveals that the well-mixedlayers are lo
ated in zones of marginal inertial stability, mainly due to the verti
al shearof zonal velo
ity and 
urvature of westward jets and therefore points towards a baro
lini
symmetri
 instability me
hanism and an e�e
tive-beta inertial instability.
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Intermittent layering4.2 Introdu
tionIn examining the �eld of zonal velo
ity near the equator, a striking feature that emergesis the permanent pattern of jets alternating in dire
tion over the verti
al, 
alled theEquatorial Deep Jets (EDJ), with amplitudes rea
hing 25 
m/s (Luyten et Swallow,1976; Leetma et Spain, 1981; Eriksen, 1982). Their verti
al s
ale is spe
i�
 to ea
h o
eani
basin : about 350 m in the Pa
i�
, 500 m in the Atlanti
, and 600 m in the Indian (see,respe
tively, Firing, 1987; Gouriou et al., 1999; Dengler et Quadfasel, 2002). The EDJare straddled by largely barotropi
 eastward Extra-Equatorial Jets (EEJ) at ±2 degreesof latitude (Gouriou et al., 2001) that have approximately the same amplitude as theEDJ in instantaneous observations. At midlatitudes, eastward jets a
t as barriers forparti
le motion be
ause they imply a sharp gradient in potential vorti
ity (PV) (hen
e�PV-barriers�, see Drits
hel et M
Intyre, 2008). Ménesguen et al. (2009a) have shownthat the EEJ have a similar e�e
t, and the 
ombination of strong EEJ and westwardEDJ 
reates isolated regions of low PV where mixing 
an be 
on�ned.Another feature of the dynami
s in all three equatorial basins is the intermittent presen
eof small verti
al-s
ale (less than 100 m) layers of well-mixed density and tra
ers. Thesestru
tures have long zonal 
oheren
e and meridional extent of several degrees. Ri
hards etBanks (2002) study depth-latitude se
tions of the upper 250 m in the western equatorialPa
i�
 and �nd marked stru
tures of verti
al s
ale 30 m in the salinity anomaly �eldsbetween 2N and 2S. The mean latitudinal gradient is modi�ed as a result of these salinityintrusions a
ross the equator. Lee et Ri
hards (2004) do
ument the variation of su
hstru
tures with longitude, using se
tions along the equator and along 1.5N, and �nd they
an be over 4 degrees in zonal extent. Well-homogenized density stru
tures in the formof 15-50 m high steps in the upper 2000 m of the Indian O
ean is reported by Dengleret Quadfasel (2002), and in the upper 2000 m of the Atlanti
 o
ean, d'Orgeville et al.(2004) �nd stair
ase patterns of homogenized density layers of verti
al s
ale 50-100 mand with meridional 
oheren
e up to 2 degrees.The dynami
s of the two di�erent verti
al s
ales, the EDJ s
ale on the one hand andthe density layers on the other, are observed to be spatially 
orrelated. d'Orgeville etal. (2004) noti
e that westward jets 
oin
ide with 
on
entrations of well-mixed layerssta
ked over the verti
al. Westward jets 
orrespond, as noted above, to low-PV regionsand d'Orgeville et al. (2004) interpret that 
orrelation as eviden
e for inertial instabilityas a me
hanism for forming layers. However, many other studies (e.g. Ruddi
k et Kerr,80



Introdu
tion2003) attribute the formation of well-mixed layers to a double-di�usion instability dueto the presen
e of lateral thermohaline fronts leading to interleaving intrusions. Spatiallyextended well mixed layers 
an exist without thermohaline fronts as we will show. Indeed,in the deep o
ean, there is no obvious thermohaline front, yet layers are readily observed.Sin
e the density fronts are not ne
essary, we advo
ate using the term �layering� ratherthan the terms �intrusions� and �interleaving�.The present study is an investigation of the phenomenon of layer formation in the deepequatorial o
ean, supported by an analysis of both Atlanti
 in-situ data and numeri
alsimulations. We will show that numeri
al simulations of a strati�ed equatorial �ow, whi
hnegle
t salinity in the equation of state and are therefore not subje
t to double-di�usion,are able to 
reate features similar to those observed in situ, provided the 
ombined EEJ-EDJ system is adequately well reprodu
ed. We argue that inertial instability alone issu�
ient for produ
ing well-mixed density layers.The paper is organized as follows. We �rst analyze equatorial Atlanti
 observations ofwell-mixed layers in Se
tion 2. Se
tion 3 introdu
es formation me
hanisms, with a spe
ialfo
us on inertial instability. In Se
tion 4, a des
ription of the numeri
al simulations andtheir results is presented, showing that density layers 
an be 
reated in a 
on�gurationthat ex
ludes the possibility of double di�usion. Se
tion 5 demonstrates a statisti
al linkbetween the formation of well-mixed density layers, regions of marginal inertial stability,and westward EDJ. In the �nal se
tion, details of the mixing asso
iated with layers isdis
ussed.
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(a) (b) (
)Fig. 4.1: Verti
al pro�les of (a) potential density (kg.m−3), (b) salinity (ppt), and (
)oxygen (mm/kg) from �ve adja
ent stations between 0.6S and 0.6N at 10W (EQUALANT2000). Coherent 50-100 m step-like stru
tures are 
ir
led.
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Intermittent layering4.3 Layering o

uren
e and 
riteria for inertial insta-bilityWe �rst des
ribe the three-dimensional 
hara
teristi
s of layering observed in the deepequatorial Atlanti
 from verti
al pro�les, meridional pro�les and depth-latitude se
tions.The dataset used 
omes from the EQUALANT99 and EQUALANT2000 
ruises.Figure 4.1 shows verti
al pro�les of density, temperature and oxygen taken at �ve adja
entstations between 0.6S and 0.6N at 10W, revealing step-like stru
tures of tra
ers, with aheight s
ale of the order of 50-100 m and 
oherent a
ross all �ve pro�les. These step-likefeatures 
ross the equator and extend meridionally with a length s
ale of the order of
200 km. The pattern of steps is only noti
eable in tra
er �elds whi
h have a large-s
aleverti
al gradient. A similar observation has already been made by d'Orgeville et al. (2004)in the 
ase of the density �eld.Figure 4.2 displays isopy
nal latitudinal pro�les of potential vorti
ity (negle
ting zonalgradients), temperature, salinity and oxygen between 4S and 4N averaged over threedi�erent depth ranges. The dash and dash-dot lines represent averages over the step-like features identi�ed in Figure 4.1. In these depth ranges, all four tra
er �elds exhibitmeridional plateaus between 2S and 2N, the latitudes of the eastward EEJ maxima. Thesolid lines are the averages over a depth range lo
alized outside step-like features, whereall four �elds exhibit meridional gradients.To identify small s
ale layers in verti
al 
ross se
tions (latitude or longitude), we shallfo
us on minima of Brunt-Väisälä frequen
y N (regions with weak verti
al density gra-dients) as opposed to maxima of N , on whi
h d'Orgeville et al. (2004) fo
used. The useof the minimum lo
ates the layer itself while the maximum lo
ates sharp gradients whi
hdo not always delimit layers.We introdu
e the isopy
nal displa
ement from the mean as

δz(x, y, z) =
∆ρ(x, y, z)

< dρ
dz

>
, (4.1)where < · > designates a horizontal average and ∆ρ = ρ− < ρ >. In the 
ase of a perfe
tstep-like density pro�le, δz in
reases with z inside well-mixed layers and de
reases sharplyat depths of high verti
al density gradient separating layers. We 
onsider a layer presentwhen the verti
al derivative of δz ex
eeds the threshold value of one.At the equator, thermal wind balan
e implies that the verti
al density gradient is weakerin eastward jets than in westward jets. We remove this bias by �ltering out verti
al length82
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)Temperature (◦C), and (d) Salinity (ppt). For dashed lines, isopy
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ir
led in Figure 4.1 (isopy
nals between 27.42kg/m3 and 27.44 kg/m3). Dot-dashed lines are isopy
nal pro�les averaged within the lo-wer homogeneous layer 
ir
led in Figure 4.1 (isopy
nals between 27.49 kg/m3 and 27.53kg/m3). These pro�les (dashed and dot-dashed lines) are 
hara
teristi
 of latitudinal ho-mogenization within layers, lo
ated in westward jets. Solid lines are isopy
nal pro�lesaveraged within eastward jets (isopy
nals between 27.24 kg/m3 and 27.28 kg/m3) andexhibit no latitudinal homogenization.s
ales larger than 100 m.Figures 4.3(a) and (b) show the positions of layers overlaid on the zonal velo
ity �eld forthe 10W se
tions from the two datasets. Noti
e the 
on
entration of density layers withinwestward jets and also 
lose to the zero zonal velo
ity 
ontours where verti
al shear isgenerally strong.
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)Fig. 4.3: Latitude-depth se
tion of the zonal velo
ity (
m.s−1) using (a) data from EQUALANT 1999 at 10W. (b) data from EQUA-LANT 2000 at 10W. (
) Se
tion taken from the numeri
al simulation at 11◦ from the western boundary of the basin. White 
ontoursindi
ate lo
ations of homogenized density layers. The same method of lo
ating the density layers has been applied to both observationsand simulations.
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Formation me
hanisms of layering4.4 Formation me
hanisms of layeringBe
ause of the smallness of the Coriolis parameter, equatorial regions are prone to inertialinstability, whi
h o

urs in symmetri
 �ows whenever the 
hange in 
entrifugal for
eindu
ed on a displa
ed �uid par
el 
annot be balan
ed by the ambient pressure gradientfor
e at its new position (Rayleigh, 1917). In the geophysi
al 
ontext, taking into a

ountthe e�e
ts of planetary rotation and density strati�
ation, Hoskins (1974) showed thatthe 
ondition for inertial instability is fQ < 0, where Q is the potential vorti
ity
Q = (2Ω + ∇ ∧ u) · ∇ρ

ρ0

, (4.2)with Ω the Earth rotation ve
tor, u the 3D velo
ity �eld, ρ the density �eld and ρ0 itsmean value, and f the Coriolis parameter. In Cartesian 
oordinates and for a zonallysymmetri
 �ow
fQ =

f

g
[(f − uy)N

2 − fu2
z], (4.3)where g is gravity and N =

√

−(g/ρ0)dρ/dz is the Brunt-Väaisälä frequen
y. For azonally symmetri
 basi
 �ow u = (u(y, z), 0, 0), where
u(y, z) = ū|y=0 + ūy|y=0 y + 1

2
ūyy|y=0 y2 + uz z, (4.4)in thermal wind balan
e, where the overbar quantities are 
onstant, Hua et al. (1997) sho-wed that the ne
essary 
ondition for inertial instability 
an be written on the equatorial

β plane (f = βy) as
f 2 −fuy|y=0 −f2(uyy |y=0

β
+ u2

z

N2 ) < 0.

(i) (ii) (iii) (4.5)Let us dis
uss separately the last three terms, labeled (i), (ii) and (iii), that appear onthe left hand side of equation (4.5), whi
h 
orrespond to di�erent properties of the u �eldthat 
an trigger inertial instability.When only term (i) is non-zero, the �ow is unstable only in the hemisphere where angularmomentum de
reases as the equator is approa
hed, leading to the growth of perturbationsthat are asymmetri
 with respe
t to the equator (Stevens, 1983). For the 
ase of a steadyshear the fastest growing mode has the smallest available verti
al s
ale and s
ale sele
tionis determined by vis
ous e�e
ts (Dunkerton, 1981). This type of inertial instability o

urs85



Intermittent layeringwhen, for instan
e, an equatorial jet su
h as the Equatorial Under
urrent, has its axisdispla
ed from the equator (Ri
hards et Edwards, 2003).For general o
eani
 
onditions however, the lateral shear indu
ed by the meridional ex-
ursions of the axis of the zonal jet from the equator is time-variable, leading Natarovet al. (2008) to study os
illatory e�e
ts in linear shear �ows. The 
ase of an os
illatingzonal shear �ow 
orresponding to a zonally-symmetri
 Mixed-Rossby gravity wave hasbeen addressed by d'Orgeville et Hua (2005). In both 
ases, the �ow is prone to so-
alledParametri
 Subharmoni
 Inertial Instability (PSII), for whi
h the unstable region alter-nates with time from one hemisphere to the other, leading to growing perturbations thatare symmetri
 with respe
t to the equator. An important di�eren
e between steady andparametri
 subharmoni
 inertial instability is that the latter yields an invis
id verti
als
ale sele
tion Lz (d'Orgeville et Hua, 2005) whi
h is set by the period T of the os
illatingshear
Lz =

8π3

7.45T 2βN
. (4.6)Term (ii) 
orresponds to the meridional 
urvature of zonal velo
ity. Eastward jets havenegative uyy and will therefore stabilize the �ow while the opposite situation prevails forwestward jets. This was elaborated by Stevens (1983) who introdu
ed the 
on
ept of an�e�e
tive� β de�ned as β − uyy|y=0.Term (iii) involves the Ri
hardson number of the large-s
ale �ow in thermal wind balan
e

Ri =
N

2

u2
z

. (4.7)Equation (4.5) shows that, if verti
al shear a
ts alone, the 
ondition for inertial instabilityis Ri < 1. However, (4.5) is only valid for zonally symmetri
 perturbations, but a realisti
�ow is also subje
t to zonally variable baro
lini
 instability and Kelvin-Helmoltz instabi-lity. Stone (1966) investigates in detail the regimes for whi
h various types of instabilityof a verti
ally sheared �ow on an f -plane of a verti
ally-sheared �ow are predominant,with Ri < 0.25 for Kelvin-Helmholtz instability, 0.25 < Ri < 0.95 for inertial instabilityand Ri > 0.95 for non-symmetri
 baro
lini
 instability. Thus, even for three-dimensionaldynami
s, there is a range of Ri
hardson number where the strongest instability is sym-metri
 inertial instability.The last two terms may be 
ombined to de�ne a �generalized Ri
hardson number� (Huaet al., 1997) for the large-s
ale �ow,
1

R̃i
≡ u2

z

N
2 +

uyy|y=0

β
, (4.8)86



Three-dimensional numeri
al simulations of layeringto assess the importan
e of verti
al shear and jet 
urvature on the layering pro
ess.Note that u2
z and uyy|y=0 play identi
al roles for the destabilisation. The patterns of theunstable disturban
es found in both 
ases 
orrespond to density and zonal velo
ity stru
-tures that are symmetri
 about the equator, with perturbation zonal velo
ity extremathat are o� the equator (not shown). The 
ase of a barotropi
 equatorial jet whose iner-tial instability is solely due to uyy|y=0 is treated in Figure 9 of Fruman et al. (2009). Thedensity �eld of the fastest growing perturbation has a high verti
al mode and is meri-dionally 
on�ned be
ause of the �nite meridional extent of the basi
 state (not shown).In 
ontrast, meridionally-unbounded unstable regions of the basi
 state 
an lead to ameridional sta
king of patterns as seen in Figures 3(
) and 3(d) of Hua et al. (1997).4.5 Three-dimensional numeri
al simulations of laye-ringIn order to investigate in detail the dynami
s of the layering pro
ess, we have reprodu
edthe main 
hara
teristi
s of the phenomenon through three-dimensional high resolution si-mulations using the Primitive Equations 
ode ROMS (Regional O
ean Modeling System)(Sh
hepetkin et M
Williams, 2005). We use a 50 degrees longitude by 30 degrees latitudeby 5000 m depth, re
tangular basin 
entered on the equator. The boundary 
onditionsare no normal �ow at the bottom, eastern and western boundaries, a free upper surfa
e,and spounge layers set at northern and southern boundaries. The grid resolution is 1/11◦in the horizontal with 400 levels in the verti
al. To better represent the observed Atlanti
�elds, a depth-varying Brunt-Väisälä frequen
y N(z) typi
al of the 
entral equatorialAtlanti
 o
ean is used. The verti
al 
oordinate is stret
hed (Leaman et Sanford, 1975),with a resolution of 3.5 m at the surfa
e and about 15 m at mid-depth.The meridional velo
ity is driven with an os
illating western boundary for
ing 
on�nedto the upper 2500 m and extending several degrees about the equator, mimi
king the ob-served destabilization, through periodi
 eddy formation, of the western boundary 
urrent
rossing the equator. 1Figure 4.3(
) shows a 
ross se
tion of zonal velo
ity at 11 degrees from the westernboundary of the basin after the system has rea
hed a statisti
al equilibrium. Both the1Full details of the model 
on�guration and the simulation 
hara
teristi
s 
an be found in Se
tion 5of Ménesguen et al. (2009a). The simulation des
ribed here is labelled Exp.13 in that paper.87



Intermittent layeringEDJ and eastward EEJ at 2S and 2N are well reprodu
ed in the model.The presen
e of small verti
al s
ale layers 
an be observed in the simulated verti
alpro�les of density in Figure ??(a). As in the in situ observations of Figure 4.1(a), one
an 
learly identify 3 layers of about 50− 100 m height possessing a weaker strati�
ationthan the mean pro�le. The model reprodu
es well su
h small verti
al s
ale layers evenif the homogenization of the density �eld is not as 
omplete as the one in the observedpro�les.A requirement for layer formation is the presen
e of the 
ombined EDJ and EEJ system.Se
tion 6 of Ménesguen et al. (2009a) shows that, within westward EDJ bounded bystrong EEJ, Ertel potential vorti
ity is homogenized to values 
lose to zero between ±2degrees of latitude. In other words, the 
ombination of the EEJ and EDJ has built �low-PV ni
hes�. Su
h homogenization is seen in the potential vorti
ity plateaus about theequator as shown in Figure ??(b), quite similar to what is observed in the data shown inFigure 4.2(a).Overlaying density layers (white 
ontours) onto the zonal velo
ity �eld in Figure 4.3(
)shows a de�nite 
on
entration of the layering inside the westward jets, espe
ially nearlevels of zero zonal velo
ity, where the verti
al shear is maximum.Figure 4.5 presents a three-dimensional perspe
tive of both the equatorial se
tion anda meridional se
tion between ±1 degree of latitude and at 13 degrees from the westernboundary. The density layers (white 
ontours) are superimposed on the zonal velo
ity�eld. As in Figure 4.3, the meridional se
tion shows the latitudinal 
ontinuity of thedensity layers, while the equatorial zonal se
tion reveals their long zonal extent. Some ofthe layers are more than 10 degrees long in longitude. This three-dimensional view alsoshows the 
on
entration of layers inside westward jets and, also for some of the layers,near regions of zero zonal velo
ity.4.6 Statisti
al link between layering and inertial insta-bilityIn this Se
tion di�erent statisti
s are 
onsidered to assess a possible link between thelo
ation of the layers and the 
riteria for inertial instability. Various probability densityfun
tions (pdf) are 
omputed by 
al
ulating the volume o

upied by the density layerssatisfying a spe
i�
 
ondition (e.g. lying in a given region of spa
e) and dividing by the88



Statisti
allinkbetweenlayeringandinertialinstabilityFig. 4.5: Three-dimensional perspe
tive view of density layers (white 
ontours) overlaid on the zonal velo
ity �eld (
olor) for theequatorial plane and a meridional se
tion at 13◦ from the western boundary of the basin from the numeri
al simulation. Units of the
olorbar are in 
m.s−1.
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Intermittent layeringtotal volume o

upied by all the layers.Figure ??(a) displays the pdf of the o

urren
e of layers as a fun
tion of latitude in boththe se
tion at 10W from EQUALANT1999 and the modeled 3D basin. As the pdf is
learly peaked in the very �rst degrees about the equator, the layering pro
ess must bethe produ
t of spe
i�
ally equatorial dynami
s.The pdf of the o

urren
e of layers as a fun
tion of zonal velo
ity is shown in Figure??(b). More than 70% of the layers lie in regions of westward �ow. A �
ontrol pdf� plottedin red shows that the distribution of zonal velo
ity between 2S and 2N irrespe
tive of layero

urren
e is 
entered at zero and approximately equally distributed among negative andpositive values. The spatial distribution of layers is therefore not random, and spe
i�
properties of westward �ows must be involved in initiating and/or maintaining them.We now address the question of how inertial instability 
riteria spatially mat
h with layerformation. As dis
ussed in Se
tion 3, three terms in equation (4.5) 
ontribute to variationsof potential vorti
ity, ea
h asso
iated with a di�erent �avor of inertial instability, namely(i) barotropi
 equatorial shear inertial instability or its parametri
 variant PSII, (ii)barotropi
 e�e
tive beta inertial instability, and (iii) baro
lini
 symmetri
 instability
onne
ted to verti
al shear in zonal velo
ity.In Figure ??(
) we assess the importan
e of me
hanisms (ii) and (iii) by 
omputingstatisti
s of layering as a fun
tion of gQ/fN
2, where Q is an approximation to the larges
ale potential vorti
ity. We de�ne the large s
ale basi
 �ow as the 3D velo
ity �eld withverti
al length s
ales smaller than 250 m and meridional length s
ales smaller than 1◦�ltered out. This retains the EDJ and EEJ signal. gQ/fN

2 fo
uses on dynami
al e�e
tsin the inertial instability 
riterion. The dashed bla
k line is the pdf using gQ⋆/fN
2 ≡

1 − uyy |y=0

β
the solid bla
k line uses gQ̃/fN

2 ≡ 1 − 1/R̃i, where R̃i is the generalizedlarge s
ale Ri
hardson number de�ned in (4.8). The red solid line is the 
ontrol pdf of thedistribution of gQ̃/fN
2 over the entire domain. gQ̃/fN

2 is approximately symmetri
allydistributed about the value 1, the planetary potential vorti
ity. When looking at the pdfof layers o

uren
e, their departure from the 
ontrol pdf indi
ates a property of layersformation. The distribution of layers against the gQ⋆/fN
2 is maximal between 0 and 1,su
h skewness shows that layers are preferentially formed in less inertially stable regions.The pdf of layers o

uren
e against gQ̃/fN

2, 
ombining uz and uyy is even more shiftednear 0, the marginal 
ondition for inertial instability. The fa
t that most layers are lo
atedin regions of marginal or weak inertial stability, and not regions of outright instability,
an be attributed to nonlinear me
hanisms having restabilized the �ow �eld near the90



Dis
ussioninstability threshold. Overall, Figure ??(
) suggests that the main 
ause of the layeringis the 
ombined e�e
ts of both strong verti
al shear of the EDJ and strong meridional
urvature of zonal velo
ity, enhan
ed by the 
oexisten
e of a strong westward EDJ andstrong eastward EEJ.Note that some layers remain unexplained by the 
riterion of gQ̃/fN
2

< 0. Con
erningthe parametri
 variant of me
hanism (i), d'Orgeville et al. (2004) explore the generationof �ne stru
tures by a basi
 state of EDJ embedded in a barotropi
, time-os
illatingmeridionally sheared zonal �ow. Although they also �nd that layers are preferentiallylo
ated inside westward jets, their two-dimensional study is based on analyti
ally imposedzonal jets. Our 3D simulation generates the jets dynami
s itself so that the shears inzonal velo
ity asso
iated with the jets as well as their time-variability are intrinsi
 tothe simulated equatorial dynami
s. PSII 
ould be responsible for some layers lo
atedpreferentially inwestward jets but not ne
essarily in the marginality area of gQ̃/fN
2

< 0.Indeed, using the linear theory of d'Orgeville et Hua (2005), we 
an predi
t growingperturbations from an os
illating shear with a period of 50 days with a verti
al lengths
ale of about 40 m for the surfa
e strati�
ation used in our simulation and 80 m atgreater depth (
f. equation (4.6)). What is still la
king is a theory of PSII for spatiallyvariable large s
ale �ows and variable strati�
ation.Overall, we 
an state that the me
hanisms (ii) and (iii), underlying the fQ̃ 
riterion,
apture the main features of layering dynami
s. As illustrated in Figure 4.7, densitylayers are mostly lo
ated in regions where 1/R̃i is greater than one. In addition, thelayers appear to be nearly zonally symmetri
. Long zonal jets 
reate long zonal low-PVni
hes, inside whi
h inertial instability, a zonally symmetri
 phenomenon, generates longzonal layers.4.7 Dis
ussionThe present study has shown using high-resolution numeri
al simulations that dynami
al
auses are su�
ient to produ
e layering as observed in the equatorial regions, and thatthermodynami
 pro
esses of double-di�usion are not required. The most likely me
hanismfor layer formation is inertial instability sin
e the layering in the simulations statisti
allyo

urs in areas of marginal inertial stability. There are three varieties of inertial instabilitythat 
an operate, namely barotropi
 inertial instability due to meridional shear in zonalvelo
ity or its parametri
 form, barotropi
 �e�e
tive� beta inertial instability due to the91



Intermitt
entlayeri

ng
Fig. 4.7: Three-dimensional perspe
tive view of density layers (white 
ontours) overlaid on the inverse generalized Ri
hardson number�eld 1/R̃i (
olor), for the equatorial plane and a meridional se
tion at 13◦ from the western boundary of the basin in the numeri
alsimulation. Inertial instability o

urs for 1/R̃i > 1.

92



Dis
ussion
urvature of zonal velo
ity at the equator, and baro
lini
 symmetri
 instability due tothe sloping of density surfa
es indu
ed by verti
al shear in zonal velo
ity.By 
omparing the probability density fun
tions of layering o

uren
e as fun
tions of themarginal 
ondition for instability for ea
h of the three me
hanisms, we found that theinstability is well explained by both verti
al shear of zonal velo
ity and its meridional
urvature. Instability 
onditions due to verti
al shear is supported by the observation ofvery long layers aligned in the zonal dire
tion between eastward and westward jets atdepths of near-zero zonal velo
ity but maximum verti
al shear.Our results thus di�er from previous works on the role of inertial instability in layer forma-tion. Studies whi
h fo
used on near-surfa
e equatorial regions 
on
luded that barotropi
inertial instability is the main me
hanism, either for the steady shear 
ase (Ri
hards etEdwards, 2003; Kuzmina et Lee, 2005), or for the parametri
 variant (Natarov et al.,2008). In their realisti
 simulation of the equatorial Atlanti
, Eden et Dengler (2008)also see small verti
al s
ales stru
tures at subthermo
line depths whi
h they attribute tobarotropi
 inertial instability.The 
losure of the mass budget in the global o
ean 
ir
ulation is still an open problemand the mixing required to resupply the abyssal o
eans with potential energy lost throughpolar deep water formation is poorly understood. Future work would address the questionof the mixing e�
ien
y of the pro
ess we have studied and thereby quantify the potentialimportan
e of the equatorial tra
k in the mass budget 
losure problem.In order to be able to estimate dissipation due to equatorial dynami
s alone, it is ne
essarythat the equatorial region be energeti
ally isolated from the outside and that small-s
aledissipation in the interior of the equatorial tra
k be su�
ient to balan
e the energyinput in the western boundary. If that is the 
ase, the system is in a for
ed-dissipativeequilibrium, and the downs
ale energy �ux is linked to the small-s
ales dissipation. Energywas diagnosed in our simulation at the point at whi
h no signi�
ant drift in total energywith time is observed over a period of six months (following an initial ten year spin-upperiod). This ensures that the simulation has rea
hed a statisti
al equilibrium state. Theenergy density in the equatorial tra
k (within 3◦ of the equator) is 2.4 times the averagedenergy density over the basin. By 
omparison, the energy density drops to 0.7 timesthe basin mean value in the easternmost 5◦ longitude. The energy input at the westernboundary is thus being dissipated mostly in the equatorial tra
k, and the re
ir
ulationalong the eastern boundary towards the sponge layers at the northern and southern93



Intermittent layeringboundaries is less important. The equatorial region in the simulations is thus in a for
ed-dissipative equilibrium state. The spatial resolution of the simulations performed thusfar has been insu�
ient to produ
e a 
lear inertial range near the s
ale of the layering,distin
t in wavenumber spa
e from the dissipation s
ale. With even higher resolutionsimulations, it should be possible to estimate the spe
tral energy �ux through the smalls
ales of the layering up to the even smaller mixing s
ales, and hen
e the mixing e�
ien
y.While internal gravity wave theories 
onsider low-latitudes as an area disadvantageous tomixing (Gregg et al., 2003), equatorial layering 
aused by inertial instability is a strong
andidate for enhan
ing the �ux of energy toward mixing s
ales.A
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Chapitre 5
Dis
ussion
5.1 Abstra
tAs the last two 
hapters dis
uss the s
ale intera
tions in the equatorial tra
k, it is usefulto study the turbulen
e in a statisti
al way. As long as nonlinear intera
tions are lo
al,ea
h s
ale is in�uen
ed by its neighborhood of Fourier spa
e. Spe
tral analyses are usefulto study the statisti
al properties of the turbulent regime and therefore the spe
i�
 kindof dynami
s involved. We give several examples of spe
tral laws and argue that verti
alspe
tra observed in data and models 
an be the 
onsequen
e of either a dire
t 
as
adeof energy in a �eld of breaking internal gravity waves, or a dire
t 
as
ade of energy ina strati�ed �ow or a dire
t 
as
ade of enstrophy in a turbulent geostrophi
. Horizontalenergy spe
tra are required in order to dis
riminate between these three dynami
s butour spatial resolution (1/11◦) is too low.In order to resolve the dire
t energy 
as
ade towards the mixing s
ale higher verti
al gridresolution is required. The rate of mixing and its e�e
t on large s
ale motion 
ould thenbe addressed.
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Dis
ussion5.2 Résumé des résultats obtenusLes résultats exposés dans les deux 
hapitres pré
édents exposaient di�érentes naturesd'intera
tion d'é
helles.Tout d'abord, nous nous sommes pen
hés sur la 
ombinaison des deux systèmes dejets imbriqués à l'équateur : EDJ et EEJ. Leur simulation dans un modèle numériquenous a permis de mettre en relief une 
onséquen
e dire
te de leur imbri
ation sur le
hamp de vorti
ité potentielle. Celle-
i présente, en e�et, de forts gradients méridiensextra-équatoriaux, agissant, aux latitudes des maxima vers l'Est des EEJ, 
omme desbarrières pour les mouvements méridiens. De plus, entre 
es barrières et pour 
ertainesgammes de profondeur, les jets équatoriaux vers l'Ouest, 
omposants des EDJ, tendent àaplanir le gradient méridien de vorti
ité potentielle. La 
ombinaison des jets vers l'Ouesten profondeur et des barrières méridiennes des EEJ forme des �ni
hes� bien dé�nies oùla vorti
ité potentielle se trouve parti
ulièrement bien homogénéisée à zéro, 
onditionmarginale de l'instabilité inertielle. L'intera
tion latérale des deux systèmes de jets apermis de 
réer des ni
hes favorables à l'instabilité inertielle .Les é
helles verti
ales 
ara
téristiques alors dé�nies pour les 
onditions favorables à l'in-stabilité inertielle se trouvent être l'é
helle des EDJ, 
'est à dire quelques 600m dansl'Atlantique. Or, les observations in situ de di�érents pro�ls montrent de plus petitesstru
tures au sein des ni
hes de zéro-PV, 
ara
térisée par une homogénéisation verti
alesur ∼50m. Ces 
ou
hes homogénéisées s'étendent sur quelques degrés de latitude autourde l'équateur, plusieurs degrés en longitude (>10◦ parfois) et sont superposées l'une surl'autre dans les ni
hes de zéro-PV. On retient le terme de �layering� pour 
e phénomène.On a exposé dans le 
hapitre 4, 
omment l'instabilité inertielle était sus
eptible de
réer du layering.L'étude des é
helles des jets, �
réés par déstabilisation d'ondes 
isaillées équatoriales�, et
elles du layering, �
ara
térisé par du mélange à plus petite é
helle�, explore l'intera
tiondes é
helles spatiales et une transition dans la turbulen
e. La suite de 
ette étude est dese pen
her sur le pan turbulent de la dynamique et son étude statistique.
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Turbulen
e et 
as
ades5.3 Turbulen
e et �ux d'énergie des grandes é
hellesvers le mélange5.3.1 Prin
ipes générauxEn turbulen
e, le temps et l'espa
e ne sont plus reliés 
omme, par exemple, en dyna-mique ondulatoire par une relation de dispersion. En e�et, le propre du régime turbulentest que la nature non-linéaire des mouvements permet des intera
tions entre les mouve-ments de di�érentes é
helles. A 
ause de 
es intera
tions d'é
helles qui mènent à une trèslarge gamme de mouvements et de stru
tures, l'étude de la turbulen
e est plus utilementabordée ave
 des outils statistiques. On étudie alors des lois spe
trales d'énergie qui 
a-ra
térisent des dynamiques parti
ulières. Le prin
ipe de lo
alité suppose que l'énergie
ontenue dans 
haque é
helle spatiale ne dépend que des é
helles avoisinantes, supposantles é
hanges non-linéaires d'énergie su�samment lo
aux. Ce prin
ipe permet de 
onsidé-rer une zone inertielle où la dynamique ne sent plus les détails du forçage ni ne voit lese�ets de la vis
osité. Ensuite, la zone inertielle est le propre d'une dynamique qui ne dé-pend pas de l'é
helle spatiale. Autrement dit, dans 
ette zone, si les é
helles 
orrespondantà k et 2k sont présentes, les deux é
oulements sont régis par les mêmes lois. Les stru
turesmises en pla
e sont don
 les mêmes. En 
artographiant le mouvement, on retrouvera lesmêmes 
hamps à k ou 2k, 
'est à dire, quel que soit le zoom dans les é
helles de la zoneinertielle. Les mouvements sont auto-similaires . L'auto-similarité des mouvements estretrouvé dans les équations du mouvement quand elles sont invariantes par homothétiesdu groupe des variables les 
ara
térisant. De plus, dans 
es régimes turbulents, les mou-vements 
onservent 
ertaines quantités dont les �ux entre l'é
helle de forçage et l'é
hellede la dissipation pour un régime statistiquement stable lient temps et espa
e dans ledomaine. Cette 
ontrainte impose une loi d'é
helle au spe
tre de la quantité invariante.On 
omprend don
 qu'une zone inertielle (i) est 
ara
térisée par une 
as
ade d'un inva-riant, imposant une loi spe
trale, (ii) et est mise en pla
e par une dynamique spé
i�queauto-similaire sur toute une gamme d'é
helle. L'étude des lois spe
trales dans des zonesinertielles est don
 intéressante pour mettre en avant une dynamique possible régissantle �uide pour une gamme d'é
helle spatiale.
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Dis
ussion5.3.2 Di�érentes lois d'é
hellesDans 
ette partie, on présente di�érentes dynamiques ave
 leurs lois spe
trales 
ara
té-ristiques. Notre étude portant sur le mélange équatorial, on mettra en avant les 
ara
té-ristiques nous semblant pertinentes pour l'équateur et propi
es au mélange.Les plus grands mouvements (10-200km sur l'horizontale) dans l'o
éan aux moyenneslatitudes sont soumis aux lois de la géostrophie. Enstrophie (
orrespondant au 
arré dela vorti
ité potentielle du �uide en QG) et énergie sont 
onservées. Charney (1971) amis en éviden
e le fait que 
ette turbulen
e QG avait beau
oup de points 
ommunsave
 une turbulen
e 2D. La présen
e des deux invariants 
ontraint l'énergie à 
as
adervers les grandes é
helles : de l'é
helle du forçage, elle va nourrir les mouvements deplus grandes é
helles. Par 
ontre, l'enstrophie a une 
as
ade dire
te en k−3
H , ave
 kH lenombre d'onde horizontal. La 
as
ade vers les petites é
helles du mélange est 
ara
tériséepar un �ux 
onstant d'enstrophie et non d'énergie. Charney (1971) prenait le 
as d'uno
éan in�niment profond et une strati�
ation 
onstante et remarquait que l'opérateur devorti
ité est isotrope en QG. Il en déduisait que la 
as
ade d'enstrophie sur la verti
aledevait également être en k−3

z . Or, l'opérateur d'adve
tion de 
ette quantité reste 2D.Hua et Haidvogel (1986) montrent que malgré 
es deux obje
tions, la 
as
ade turbulented'enstrophie peut être simulée en k−3
z .En turbulen
e 3D, le seul invariant est l'énergie qui 
as
ade vers les é
helles de mé-lange. La turbulen
e 3D 
lassique de Kolmogorov 
on
erne les dynamiques isotropes.Les spe
tres d'énergie sont alors en k−5/3 pour les 3 dire
tions. Pour une appli
ationo
éanique, 
ette hypothèse d'isotropie devient déli
ate dès lors que les é
helles des mou-vements sont supérieurs à une é
helle (é
helle d'Ozmidov) de l'ordre du mètre et sententla gravité et la strati�
ation.Pour les mouvements o
éaniques, d'autres théories ont don
 été re
her
hées. L'étude desondes internes de gravité est, 
omme on a pu le voir pré
édemment, largement explorée.Garrett et Munk (1975) proposent un 
hamp d'ondes internes empiriques tant que lesmouvements sont linéaires et que les di�érentes é
helles n'interagissent pas. Le spe
treverti
al de l'énergie horizontale pour un tel 
hamp présente une pente en k−2

z . Pourtant, àde plus petites é
helles, les ondes interagissent et déferlent. Le régime turbulent apparaîtpour 
ertains régimes de Ri (nombre de Ri
hardson de la grande é
helle) et 
ette transi-tion ondes-turbulen
e est dis
utée plus pré
isément dans D'Asaro et Lien (2000). La pentedu spe
tre verti
al 
hange alors. Dans des mesures in situ de mi
rostru
tures, Gargett98



Turbulen
e et 
as
adeset al. (1981) mettaient déjà en avant 
ette transition, observant pour des é
helles supé-rieures à 10m, la pente prévue par GM, pour des é
helles 
omprises entre 1 et 10m, unepente en k−3
z spé
i�que du déferlement des ondes internes et pour des é
helles inférieuresà 1m, une pente en k

−5/3
z , 
ara
téristique d'une turbulen
e 3D isotrope. Cette dernièreé
helle est présentée 
omme 
orrespondant à l'é
helle d'Ozmidov qui brise l'isotropie dela turbulen
e 3D par la strati�
ation du �uide et les e�ets de la gravité.En dynamique o
éanique, la rotation terrestre peut également être un fa
teur d'ani-sotropie. Billant et Chomaz (2001) étudient la turbulen
e strati�ée pour un régimede paramètres où ils dé�nissent les nombre de Froude horizontal et verti
al tels que

FH = U/(lH ∗N) = 0 et Fz = U/(lz ∗N) = 1 ave
 U l'amplitude de la vitesse horizontaledu �uide, lH une é
helle horizontale 
ara
téristique, lz une é
helle verti
ale 
ara
téristiqueet N , la fréquen
e de Brunt-Väisälä. Dans 
e régime, non seulement l'anisotropie est 
as-sée par la strati�
ation, puisque Fz = 1 mais aussi par la rotation, tant que FH = 0. Pour
es valeurs de nombres adimensionnels, Billant et Chomaz (2001) trouvent la possibilitéd'une loi d'auto-similarité. La zone inertielle 
orrespondante véri�e alors :
EKH(kH) = CHǫ2/3k

−5/3
H ,ave
 CH une 
onstante, ǫ le �ux d'energie et kH le nombre d'onde horizontal et :

EKH(kz) = CzN
2k−3

z ,ave
 Cz une 
onstante et kz le nombre d'onde verti
al. Brethouwer et al. (2007) ont simulénumériquement un é
oulement strati�é turbulent. Ils montrent 
es deux lois d'é
hellessans pour autant atteindre de limite supérieure pour l'é
helle de la loi inertielle. Ce-pendant, 
e régime de paramètres trouve sa limite dans les mouvements de très grandeampleur où les 
onditions redeviennent 
elle de la géostrophie 2D (Kitamura et Matsuda,2006).Pour ré
apituler : la turbulen
e est une dynamique non-linéaire qui empê
he la relationsimple entre le temps et l'espa
e que peut pro
urer la relation de dispersion des ondes.Mais, le prin
ipe de lo
alité permet de relier les é
helles spatiales dans la zone inertiellepar le �ux d'une quantité 
onservée qui reste l'énergie pour la turbulen
e 3D mais àlaquelle peut s'ajouter l'enstrophie en turbulen
e 2D. Chaque dynamique impose une
ertaine loi d'é
helle dans le spe
tre d'énergie, re�étant la 
as
ade dire
te/indire
te de laquantité 
onservée. 99



Dis
ussion5.3.3 Spe
tres d'énergie à l'équateurNos simulations numériques sont for
ées autour de l'équateur, dans la 
ou
he de bordOuest par des 
hamps de vitesse méridienne et de densité rappelés vers une solutionos
illante. La dynamique se mettant en pla
e est alors prin
ipalement équatoriale, ave
très peu d'énergie s'é
happant à l'Est du bassin dans un 
as où des ondes de Kelvinrenverraient de l'énergie vers les 
ou
hes éponges des deux frontières Nord et Sud. C'est
e que montre la Figure 5.1 (a), où on voit que 88% de l'énergie totale (EM = EC +EP ,ave
 EC l'énergie 
inétique et EP , l'énergie potentielle) est piégée entre ±5◦ de latitude,les 
ou
hes éponges n'intervenant qu'à ±12◦ de latitude. − L'énergie 
inétique est dé�nie
omme
EC = u2 + v2 + w2,ave
 (u, v, w) le 
hamp de vitesse et l'énergie potentielle 
omme

EP =
ρ0

2
[

g

ρ0N
(ρ − ρ)]2,ave
 ρ le 
hamp moyen de densité. − De plus, quand on 
al
ule la densité d'énergie (EMsur le volume 
onsidéré) dans le rail équatorial entre ±3◦, elle est 2.4 fois plus élevée quepar rapport à la moyenne sur le bassin. Le bord Est (les 5◦ les plus à l'Est e bassin) quantà lui ne représente pas une dynamique très a
tive, puisque sa densité d'énergie est 0.6 fois
elle de la moyenne sur le bassin. La Figure 5.1 (b) sépare la partie 
inétique de la partiepotentielle de l'énergie et indique que la partie 
inétique domine le signal énergétique. Leforçage le long du bord Ouest impose une période de 50 jours. L'énergie 
inétique utilisantle 
arré de la vitesse, 
'est don
 une période de 25 jours qu'on retrouve dans son signal.De plus, on voit que toutes les 
ourbes présentées dans la Figure 5.1 ne montrent au
unetendan
e basse fréquen
e. Un équilibre statistique os
illant est don
 établi dansle rail équatorial. Une étude du régime turbulent dans 
ette simulation numérique estalors justi�ée.On tra
e alors les spe
tres verti
aux de l'énergie 
inétique horizontale ECH = u2 + v2,ave
 (u, v) le 
hamp de vitesse horizontal et de l'énergie potentielle EP .Sur la Figure 5.2, on montre des spe
tres verti
aux d'énergie 
inétique et potentielle,
ompensés en k

−5/3
z pour les traits 
ontinus et k−3

z pour les tiretés. Dans les données(Figures 5.2(a) et 5.2(b)), on peut repérer un plateau pour les spe
tres 
ompensés en k−3
zentre 125m et 50m. Puis, entre 50 et 20m, deux pro�ls montrent un plateau en k

−5/3
z .Le modèle numérique semble bien représenter les pentes en k−3

z , d'environ 
ent mètres100
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(a) (b)Fig. 5.1: Evolutions temporelles d'énergie. (a) Energie mé
anique : 88% de l'énergiemé
anique présente dans tout le bassin (
ourbe rouge) sont apportés par la dynamiqueéquatoriale entre ±5◦ de latitude (
ourbe noire). (b) : Energie 
inétique (traits 
ontinus)
/ Energie potentielle (traits pointillés) pour tout le bassin (
ourbes rouges) / pour la zoneéquatoriale entre ±5◦ de latitude (
ourbes noires).jusqu'aux é
helles de la résolution du modèle. Notre résolution déjà importante ne semblepas atteindre les é
helles 
on
ernées par une pente en k

−5/3
z .La pente spe
trale en k−3

z est possible pour plusieurs dynamiques. Elle avait déjà été re-pérée dans les données équatoriales de Dengler et Quadfasel (2002), et interpétée 
ommela 
as
ade d'énergie dans un 
hamp turbulent d'ondes internes. Mais, 
omme soulignédans le paragraphe pré
édent, elle intervient aussi en turbulen
e géostrophique pour la
as
ade dire
te d'enstrophie et en turbulen
e strati�ée. Nos spe
tres sont 
al
ulés pourl'équateur, exa
tement, où la dynamique géostrophique n'est pas toujours appli
able. Ce-pendant les modes de bassin qui mettent en pla
e les EDJ (d'Orgeville et al., 2007) sont
omposés d'ondes lentes (Rossby et Kelvin de grandes périodes). Ces ondes, solutions deséquations du mouvement, peuvent avoir des 
omposantes en équilibre géostrophique dèslors que les termes qui l'établissent (for
e de Coriolis et gradient de pression) deviennentprédominants pour des dynamiques lentes. D'autre part, les ondes équatoriales 
onsti-tuant les EDJ sont de mode verti
al élevé (22 dans l'Atlantique) et ainsi réduisent en
oreles vitesses de propagation et les pulsations par rapport aux modes verti
aux graves.Les spe
tres ont été établis en fon
tion de mètres sur la verti
ale. Or, les é
helles de ladynamique est dépendante de la strati�
ation. Les spe
tres, 
al
ulés entre 500 et 4500mde profondeur passent d'une strati�
ation N de 3.10−3s−1 vers la surfa
e pour atteindredes strati�
ations de l'ordre de 1.10−3s−1 au fond. Il est possible que la strati�
ationvariable entraîne des intera
tions non-linéaires entre les modes baro
lines. Tous les modes101



Dis
ussionbaro
lines peuvent alors présenter une même loi spe
trale sans pour autant avoir lesspe
tres de 
haque mode sur une seule et même 
ourbe (Hua et Haidvogel, 1986). Entraçant indistin
tement tous les modes baro
lines ensemble pour les spe
tres d'énergie,on peut don
 se méprendre sur la loi de puissan
e. Plus simplement, Dengler et Quadfasel(2002) ont 
al
ulé leurs spe
tres en �stret
hed meters�, 
'est à dire qu'ils ont ré-évalué lagrille verti
ale en fon
tion de la strati�
ation et de la dynamique WKB. Ces pistes serontsans doute à explorer dans le futur.De plus, les phénomènes qu'ont 
her
he à atteindre sont non-hydrostatiques dans la me-sure où ils peuvent induire des retournements d'isopy
nes au sein des 
ellules de l'instabi-lité inertielle, par exemple. Or, notre modèle reste hydrostatique et paramétrise le mélangeultime. Quelles é
helles seraient modi�ées dans le 
as d'un modèle non-hydrostatique ?et que 
ela impliquerait-il pour les lois spe
trales ?La question prin
ipale qui nous reste à résoudre est l'e�
a
ité du mélange équatorialet la part qu'il prend dans la 
ir
ulation thermohaline. Cependant, les é
helles atteintespar nos simulations ne permettent pas en
ore de répondre. Simplement, tandis que lesthéories des ondes internes dis
utées dans le premier 
hapitre semblent peu appropriéesau mélange équatorial et montrent un déferlement dé
roissant des ondes internes vers lesbasses latitudes, le layering et sa probable 
ause �l'instabilité inertielle� semblent être debons 
andidats pour a

roître les �ux d'énergie vers les petites é
helles.
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RésuméLa 
ir
ulation méridienne grande é
helle des o
éansse maintient grâ
e à un équilibre subtil entre dif-férents mé
anismes. Cette thèse se fo
alise sur lemélange équatorial turbulent, un mé
anisme 
lé del'équilibre thermique global.L'étude menée a été motivée par l'observation de�nes 
ou
hes homogènes se superposant de façonintermittente sur la verti
ale. Ces 
ou
hes s'in-sèrent dans la dynamique de plus grande é
helledes jets équatoriaux.Une exploration numérique a permis d'obtenir unereprésentation réaliste de la dynamique équato-riale 
onstituée de jets extra-équatoriaux et de jetséquatoriaux profonds. La 
ombinaison de 
es deuxsystèmes de jets forme des ni
hes de faibles valeursde vorti
ité potentielle, propi
es à l'instabilité iner-tielle et au mélange.Une étude numérique de très haute résolution are
réé dans 
e 
ontexte des petites stru
tures a
-tives aux propriétés identiques à 
elles observéesen Atlantique. Le phénomène s'avère irréversibleet son développement amène l'é
oulement de plusgrande é
helle à s'ajuster aux zones marginales des
ritères d'instabilité inertielle. Ces mélanges équa-toriaux permettent d'étendre la distribution glo-bale des 
oe�
ients de di�usivité turbulente jus-qu'à l'équateur où le mélange dû au déferlementdes ondes internes n'est pas a
tif.La résolution atteinte par les simulations numé-riques ne permet pas en
ore de 
on
lure sur une
as
ade d'énergie vers les é
helles du mélange maisinvite à de nouvelles études vers les plus petitesé
helles.

Abstra
tThe large s
ale meridional overturning 
ir
ulationin the o
ean is maintained by a 
ombination ofseveral me
hanisms. This dissertation fo
uses onturbulent equatorial mixing, one of the key me-
hanisms to balan
e heat for
ing.The motivation for the resear
h is observations ofthin layers of well-mixed density and tra
ers distri-buted intermittently over the verti
al that 
oin
idewith parti
ular features of a larger s
ale pattern ofequatorial jets.A large number of numeri
al experiments at mo-derately high resolution was performed in order tosu

essfully repli
ate the observed equatorial dy-nami
s, whi
h involves both quasi-barotropi
 extra-equatorial jets and small verti
al s
ale equatorialdeep jets. The 
ombination of the two systems ofjets builds low-potential-vorti
ity ni
hes, favouringthe development of inertial instability and mixing.A very high resolution simulation was performedto study the formation of �ne-s
ale layer stru
tureswith properties similar to those observed in theAtlanti
. The 
reation of layers appears to be irre-versible and the spatial distribution of the layersmat
hes that of the marginal 
ondition for inertialstability. The new appre
iation gained for the im-portan
e of equatorial mixing leads one to revisitthe question of the global distribution of diapy
-nal di�usivity 
oe�
ients, the estimation of whi
his often based on the breaking of internal waves,whose a
tivity de
reases with latitude.The resolution of the simulations performed forthis study is not �ne enough to produ
e a dire
t
as
ade of energy toward mixing s
ales but invitesfurther investigation in that area.


