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1 - AVANT-PROPOS 

Depuis mai 1972, une série de campagnes saisonnières dans le Golfe de 

Gascogne a été entreprise par l'équipe d'Océanographie Physique du COB, en colla­

boration avec le Laboratoire d'Océanographie Physique de la Faculté des Sciences 

de Brest. La zone étudiée est comprise entre 5° et 12° W et 42° et 50° N, une 

campagne comprenant typiquement une soixantaine de stations espacées de 30 milles. 

A chaque station, on relève le profil de température, salinité, densité et teneur 

en oxygène en fonction de la profondeur (Madelain et Allenou, 1972). 

Ces campagnes ont pour but, à la fois d'acquérir une connaissance générale 

d'une région où jusqu'alors très peu de mesures systématiques avaient été faites 

et de fournir des données en quantité suffisante pour entamer l'étude de la réponse 

du milieu marin au cycle des perturbations météorologiques saisonnières. Différents 

indices (gradients horizontaux de température et courants géostrophiques faibles 

dans les couches de surface) recueillis lors de ces campagnes indiquent que cette 

zone est propice à ce genre d'étude. La question se pose donc de déterminer les 

facteurs intervenant dans le couplage entre l'atmosphère et l'océan et d'estimer 

(d'après les mesures acquises ou par des campagnes d'un type différent) leurs im­

portances respectives. 

Dans le présent travail, nous nous proposons d'apporter quelques éléments 

susceptibles de répondre à cette question. Nous passons en revue les différents 

processus physiques pouvant affecter la structure et les caractéristiques dç 

l'océan sur des échelles spatio-temporelles de ~ 1 000 km et de~ 1 an et donnons 

une bibliographie sommaire*). Nous discutons les paramètres qui entrent en jeu et 

qui régissent ces modifications. 

Nous pensons que cette étape théorique préliminaire est indispensable ; 

elle permettra de définir quelles informations on peut espérer tirer des observa­

tions déjà effectuées et quelles données complémentaires devront être rassemblées. 

Il est clair qu'à ce stade dans le programme, on ne peut encore espérer tirer de 

conclusion précise concernant la réponse dynamique du Golfe de Gascogne. Les mesures 

effectuées dans le cadre des campagnes saisonnières ne constituent qu'une des pièces 

du vaste puzzle que nous tentons d'assembler ; elles en sont la pièce maîtresse, 

sans doute, à laquelle viendront se greffer d'autres que nous es~ayerons de définir. 

*) Une bibliographie abondante est donnée dans l'étude de Nihoul et Coll. (1972). 
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2 - INTRODUCTION 

Les plus grandes variations dans le Golfe de Gascogne, au fil des saisons, 

sont observées dans une couche superficielle pouvant atteindre 100 à 200 m d'épais­

seur. Ceci n'est pas, bien-sûr, particulier à cette région mais est une observation 

courante dans la plupart des mers et océans. Au bas de cette couche superficielle, 

où les propriétés physiques (température, salinité, densité) sont pratiquement 

constantes, se trouve une région de gradients élevés : la thermocline saisonnière. 

Les modifications au-delà de la thermocline sont bien moins importantes et 

peuvent être dues, dans le golfe à deux causes : l'intrusion d'eau d'origine médi­

terranéenne et les courants barotropes excités par les perturbations atmosphériques. 

Citons aussi, pour mémoire, l'énergie propagée par les ondes internes générées à la 

surface. Madelain (1967, 1972) a étudié la circulation de l'eau méditerranéenne, 

nous n'y reviendrons pas ; les courants barotropes seront brièvement discutés au 

paragraphe 6. 

Les phénomènes régissant les modifications de la couche homogène sont assez 

bien compris. Ils ont lieu suivant des échelles de temps très variables, allant du 

cycle diurne au cycle annuel. Le vent fournit à l'océan de l'énergie dont la plus 

grande part se retrouve dans les vagues et les courants ; une partie de cette éner­

gie est disponible pour effectuer un brassage des eaux superficielles. Dans certai­

nes conditions, ce brassage est suffisant pour incorporer de l'eau venant de sous 

la thermocline ; on assiste alors à un accroissement de l'épaisseur de la couche, 

une diminution de sa température et un renforcement des gradients inférieurs. 

D'autre part, le rayonnement solaire tend à avoir l'effet inverse : échauffement 

et par conséquent diminution d'épaisseur de la couche. 

De la compétition de ces deux influences, naissent les variations saisonniè­

res de la structure superficielle. On observe, au printemps, une formation rapide 

de la thermocline dont la profondeur est minimale au début de l'été. La température 

continue cependant à croître et n'atteint son maximum que vers la fin de l'été. On 

assiste alors, en automne, à une décroissance rapide de la température, tandis que 

la couche homogène s'approfondit. 

Ces phénomènes sont décrits par les équations établies au paragraphe 3 et les 

modèles exposés au paragraphe 4. Pour être applicables, ces théories nécessitent 

l'évaluation de certains paramètres ("drag coefficient", coefficient d'extinction, 

etc ... ) ; une discussion et revue bibliographique de ce sujet est présentée au 

paragraphe S. 

Bien entendu, d'autres influences agissent sur la couche de surface, princi­

palement diverses sortes de courants. On peut distinguer l'advection et la convec­

tion qui sont les transports par les courants moyens (géostrophiques) et fluctuants; 

les transports liés à la couche d'Ekman : convergences et divergences associées à la 

distribution du vent à la surface et les vitesses verticales qu'elles induisent. 

Ces phénomènes sont passés en revue au paragraphe 6. 

Nous concluons, au paragraphe 7, par une brève discussion des résultats pré­

sentés et des orientations possibles pour l'exploitation des résultats des mesures 

effectuées au cours des campagnes saisonnières. 
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3 - EQUATIONS 

Nous étudierons différents modèles à une dimension de la couche homogène 

de surface, c'est-à-dire que nous négligerons toute variation horizontale. 

Ceci implique entre autres choses, que l'advection par les courants moyens 

est négligée (voir discussion paragraphe 6), de même que la convection et les phé­

nomènes secondaires, tels que la circulation de Langmuir (Kraus, 1972), divergence 

d'Ekman, etc ... 

Dès lors, les éléments susceptibles de modifier la température de l'eau sont 

les apports du rayonnement solaire, les pertes par rayonnement _ infrarouge à la 

surface, les transferts turbulents à la surface liés à l'évaporation, aux précipi­

tations (chaleur latente) et aux transferts de chaleur sensible, et finalement, 

lorsque l'épaisseur de la couche homogène s'accroît, l'incorporation d'eau de tem­

pérature différente par entraînement. 

On admet que le rayonnement d'intensité I subit, sur une distance infini­

tésimale dz, une absorption donnée par : 

r-1 d I 
dz = - B ( 1) 

où Best le coefficient d'absorption du milieu. On prend généralement B = constante 

et on a la loi exponentielle 

I = r* e-Bz 
0 (2) 

où la surface est donnée par z = 0 et z est positif vers le haut. L'échauffement 

dû à l'absorption au niveau z est alors donné par 

Q* * Bio Sz e (3) 

Si nous désignons par H; et H; les flux de chaleur sensible et latente, et par - B* 

les pertes par rayonnement infrarouge, le flux de chaleur, vers le bas, à la surfa­

ce, dû à ces effets sera 

p* = H* + H* + B* 
s 1 (4) 

Dès lors, les équations régissant les variations de la température et de 

l'épaisseur de la couche homogène peuvent être établies en considérant les bilans 

d'énergie et de quantité de chaleur. Nous suivrons essentiellement Denman (1973) 

et Kraus et Turner (1967). 

En plus des hypothèses déjà mentionnées, on suppose que : 

- l'océan est incompressible, stratifié stablement et satisfait à l'approxi­

mation de Boussinesq, 

- seules les variations de température contribuent aux variations de densité, 

- la couche homogène, d'épaisseur h, est de densité constante, la densité pou-

vant être discontinue en z = - h, 

- l es apports de chaleur et d'énergie sont répartis instaatanément et unifor­

mément sur toute la couche, par diffusion turbulente, 
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- pour z < - h, il existe une vitesse verticale d'advection w (induite par la 
couche d'Ekman), 

- les processus de diffusion moléculaire et la dissipation de chaleur par 
viscosité sont négligeables. 

Suivant uHe méthode classique dans les études de turbulence, on peut écrire 

l'équation de conservation de la chaleur 

sous la forme 

pc dT * 
P dt= Q 

aT + w il 
3t az + i_ (w' T') 

clz 
* .JL 

pep - Q (5) 

où la température et la vitesse ont été séparées en parties moyenne et fluctuante 

T = Ï + T', w = w + w' ; p est la densité et cp la chaleur spécifique à pression 

constante. 

Le terme cl(w'T')/clz est la divergence du flux calorifique turbulent : il 

assure la distribution sur toute la couche de la chaleur échangée aux limites. 

L'entraînement au bas de la couche se détermine en intégrant l'équation (5) de 

z = - h - E à z - h + E et prenant la limite E • 0 en supposant le mélange tur-

bulent w'T' nul sous le niveau z h, on obtient 

w'T' 1 = - (w+dh) H(w+dh )1 (T -T ) z=-h dt dt s -h (6) 

où H est la fonction échelon de Heaviside et Ts la température de la couche de 

mélange. 

A la surface, z = 0, on peut égaler le flux calorifique turbulent au trans­

fert de chaleur et écrire 

* w'T' (0) -F / PC = -F p (7) 

Une première équation fondamentale peut maintenant être obtenue par intégra­

tion de (5) sur l'épaisseur de la couche homogène 

dT ( h _s + H +dh) 
dt w dt (Ts-T-h) = F+Io(1-e-Sh) (8) 

où l'on a utilisé (3), (6) et (7) et posé r; = pcpr 0 . 

La seconde équation nécessaire pour déterminer Ts(t) et h(t) exprime la 

conservation de l'énergie mécanique. Suivant Phillips (1966), on peut écrire l' équa­

tion donnant le bilan d'énergie turbulente 

l 1.__ v2 
2 at 

(a) 

v2 = u'2 + v'2 + w'2 

-u'w' au 
3z 

(b) 

:, [ w• ( fo • {_:il -ag w'T'- E ( 9) 

(c) (d) (e) 
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Les différents termes ont la signification physique suivante 

a - variation de l'énergie cinétique turbulente moyenne du mouvement 

b - interaction des tensions de Reynolds avec le cisaillement du courant moyen 

c - transport d'énergie turbulente ; en assure la redistribution instantanée 

d - travail des forces de poussée 

e - d issipation. 

De nman (1973) montre que le premier terme a) est négligeable pour des condi­

tions océaniques typiques ; intégrant (9), en posant 

on a 

G (ag)-l rr u'w' ;~ d, ,w' ( ~ • v:J ] 
h z=O 

D 1 JO - (ag)- E dz 

J° w'T' dz 
-h 

-h 

D - G 

Le membre de gauche s'évalue par une double intégration de (5) 

finalement: 

dT r j s 2 -1 -1 - h 
-- = - -(G-D) + hF + I (h-S + S e S) 

dt h2 0 

( 1 0) 

( 11 ) 

( 1 2) 

on obtient 

(13) 

Aux équations (8) et (13) nous devons adjoindre la relation régissant les varia­

tions de température juste sous la thermocline ; réécrivant ces équations pour 

que l'on puisse s'y référer plus facilement : 

d 
dt 1-h 

dTS 

dt 

BI . -Bh _ ( w+dh ) lI 
O e dt az 

1 z=-h 
( 14) 

hj [ -cc-ni • hF • 10 (h-s- 1 • s-1 .-sh )] ( 1 3) 

h(Ts-T-hJ H (w+~ ) = 2 r (G-D) + la s- 1 (1-e-Sh) l - h r ( F+Io (l+e-Sh) ) 1 (15) 

tandis que les variations de température sous la thermocline sont donnés par 

clT -Bz aT 
- = BI e - w -at o az (15.b) 

Les effets régissant .les modifications de la couche de surface sont, rappelons le, 

G, le taux de production d'énergie par le vent agissant à la surface, D, la dissi­

pation au sein de la couche, r 0 , le rayonnement solaire incident et F, le net 

transfert de chaleur à l'interface air-mer. 
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4 - SOLUTION DES EQUATIONS 

Il ne semble pas possible de trouver de solution analytique des équations 

(13) à (15) sous leur forme générale ; on sera donc amené à faire des simplifica­

tions e t des approximations. Les modèles ainsi obtenus devront bien entendu être 

alors confrontés aux observations effectuées dans la situation particulière que 

l'on désire étudier. Nous nous proposons de passer en revue quelques uns de ces 

modèles. 

I - Dans le cas très simple où il n'y a ni échanges thermiques à la surface, ni 

dissipation et ni vitesse verticale d'advection, Denman (1973) obtient une solution 

analytique pour un vent constant et un profil de densité linéaire (I 0=F=D=w=O). 

Il trouve que pour t grand 

l 

h ~ U t 3 

où U est la vitesse du vent ; il s'en suit que 

Ts ~ è 

( 1 6) 

Ces résultats sont en accord avec ceux de Kato et Phillips (1969), qui ont étudié 

expérimentalement la pénétration d'une couche turbulente dans un milieu stratifié, 

sous l'action d'une tension exercée à la surface. Leur argument peut se résumer 

comme suit : par analyse dimensionnelle on écrit 

dh = v* f (Ri*) dt 
( 1 7) 

où v* est la vitesse de friction définie, à partir de la tension T exercée par le 

vent, par 

T = Po 

et où le nombre de Richardson 

R. 
l* 

2 
V* 

g(clp/az) 0 h 2 

2 
2 Po V* 

Nz hz 
0 

2 v 2 
* 

( 1 8) 

( 1 9) 

En égalant l'augmentation d'énergie potentielle au travail du vent, on a 

e t 

dh 3 
hg Il p dt ~ p v * 

dh -1 
- ~ V R. 
dt * l* 

( 2 0) 

pour un profil de densité initial linéaire, on aura a insi successivement 

p a z + Po a=~ 
cl z 

f 

1 
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ti p p (h) - h - 1 
h 

J p(z) dz 
ah 
2 

0 

Substituant dans (20) 

2 dh 3 
ga h dt ~ p v * 

dh3 ~ E.__ v3 = N-2 v3 
dt ga * 

et 
2 1 

h ~ N-T V* t T (21) 

Une telle situation, où l'approfondissement de la couche est dû exclusive­

ment à l'action du vent, sans échanges thermiques à la surface, pourrait se produire 

lors d'un coup de vent, l'été, dans le Golfe de Gascogne. Tabata et coll. (1965) 

observent dans le Pacifique subarctique une relation linéaire entre la profondeur 

de la couche et la vitesse du vent, mais Turner (1973) nous avertit des l i mitations 

du modèle. Il remarque que pour les couches épaisses, la vitesse v* n'est plus 

nécessairement la vitesse caractéristique à considérer, parce que l'échelle de la 

turbulence générée par les vagues est bien moindre que celle de la couche et l'en­

traînement à travers la thermocline sera bien moins effectif. 

II - Le modèle développé par Kraus et Turner (1967) se rapporte aux variations 

saisonnières de la thermocline; il est stimulé également par une expérience de 

Turner et Kraus (1967). 

Après une discussion qualitative des équations, d'où se dégagent les carac­

tèr~s essentiels des modifications de la thermocline, ils considèrent un cas parti­

culier où la dissipation est négligée (D = 0), l'action du vent est const ante 

(G = cte) et la pénétration du rayonnement solaire supposée négligeable (S = 00). 

Pour le transfert de chaleur à la surface, ils considèrent une variation temporelle 

en "dent de scie". Leurs résultats reproduisent remarquablement bien les variations 

de la profondeur et de la température de la couche homogène observées, par exemple 

dans le Pacifique nord et au large des Bermudes. 

Nous discuterons plus loin les effets de l'hypothèse d'un vent constant ; 

l e s résultats analytiques montrent que cette hypothèse n'est pas trop restrictive~ 

rejoignant ainsi les conclusions de Denman et Miyake (1973). Ces deux auteurs 

discutent aussi l'approximation s= 00 (en fait Sh >> 1) ; nous y reviendrons. Une 

conclusion intéressante de Kraus et Turner est que l'évolution de la thermocline 

est essentiellement la même selon que le transfert de chaleur est appliqué de 

manière continue ou par échelons, pourvu que le bilan final soit identique. 

III - Reprenant les hypothèses de Kraus et Turner (1967) nous avons résolu les 

é qu a tions qui en découlent afin d'étudier et de comparer l'évolution de la couche 

homogè ne lorsque l'action du vent est constante au cours du cycle étudié, et lors­

qu' e lle va rie sinusoïdalement. Dans les deux cas le net transfert de chaleur à la 



surface varie suivant la loi 

où ~ = 1 an. 
w 

r 0 + F 

- 1 0 -

N sin wt (22) 

En posant D = 0, B = oo, w = 0, les équations (13) et (15) se réduisent à 

et 

Notons que lorsque 

dT s - 2 
dt - h2 f - G+h(F+I 0) 1 

h (Ts-T-h) H ( ~~ ) = 2 G-h (F+Io) 

dh < O, H 
dt 

h 2G 
F+IO 

0 et on a 

dîs 
dt 

(F+Io)2 

2G 

(23) 

(24) 

de sorte que si le vent s'annule, la couche disparaît et sa température devient 

infinie. Cette singularité est une conséquence de nos hypothèses (pas de dissipa­

tion). On devrait donc imposer la condition Gr O. 

A - L'énergie fournie par l'action du vent est constante 

G = cte 

Lorsque ~~ < 0, (24), (22) et (23) donnent 

Intégrant (26), 

h 

dTS 
dt 

Ts 

2 G 
N sin wt 

N2 sin 2 wt 
2 G 

N2 
4G ( t - i w sin 2 wt ) 

( 2 5) 

( 2 6) 

( 2 7) 

On a supposé qu'à l'instant initial la température est uniforme et prise égale à 

zéro. La profondeur atteint un minimum 

hmin = 2 G/N 

en t = tm 1T / 2 w ( 2 8) 

à ce moment Ts TsM N2 1T/8Gw. 

Lorsque la thermocline descend, ~~ > 0, l'entraînement représenté par le membre 

de gauche de l'équation (24) doit être pris en considération. Les équations se 

prêtent à une résolution plus aisée sous forme intégrale. Puisque l'on néglige la 

pénétration du rayonnement solaire, la température Th(z) à un niveau z sous la 
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thermocline est celle de la couche homogène au moment où celle-ci était à ce niveau: 

Th (z) Ts(t') 

et en part iculier Th(h) = Ts(t') 

où z = h*(t') 

h = h* (t') 

0 < t' < t 
m ( 2 9) 

1 Il importe ici 

de la "descente" 
de distinguer la "montée h* (t ') (donnée par (25)), 0 < t' < t , 

m 
h ( t) , tm < t ) . 

Combinant (23) et (24), on a 

dTs 
dt 

2(F+I 0) 

h 

) dh 
(Ts - Th dt 

2G 
h2 

2G _ (F+IO) 
h 

Intégrant ces deux relations et faisant la sonune, on obtient 

h Ts - hm TsM = Jt (F+Io) dt+ Jt Th dh 

= ft (F+I 0) dt+ Jt Ts ~~* dt 
tm tm 

(3 0) 

( 31 ) 

(32) 

où la transformation de la dernière intégrale se justifie par (29) et où h*(t) = h. 

Une seconde relation intégrale peut être dérivée de (30) et (31) et se mettre sous 

la forme 

où à nouveau 

l (h 2T -h 2 T } 2 s m sM 

h 
J h Th dh = 

hm r tm 

h 
Jh h Th dh + 

m 

h*(t') T (t') 
s 

r G dt 
tm 

* dh dt' 
dt' 

(33) 

(34) 

On notera que (32) représente le bilan thermique depuis t = tm et (33) le bilan 

énergétique. Après substitution dans ces expressions des valeurs hm, tm, TsM (28), 

h * (t) = 2G (25) et t = w -l . 2G 
N sin wt arc sin Nh 

et après intégration, on obtient deux expressions pour T s 

T _ N2À ( f arc sin> + 2 \) 1 - À 2 - 4 cos wt) s - 8GW 

N2 
( 2w> 2t • ; 2 ) ( 1- 2\ 2) sin À - À v 1 T = - arc -

s 4Gw 

À = lÇ_ - NH 
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Egalant ces deux valeurs, nous dérivons une relation implicite entre À et t 

1 

Àwt + cos wt = (1-À 2) 2 + À arc sin À (3 6) 

Nous reportons la discussion des racines de cette équation à plus tard et examinons 

d'abord le cas d'un vent variable. 

B - Nous supposons maintenant que 

F + 10 = N sin wt 

G = J_ ( 1- sin wt) 
2 

( 2 2) 

(3 7) 

Si t = 0 correspond au début du printemps, on voit que l'action du vent est minimale 

et nulle l'été et atteint un maximum l'hiver. La montée de la thermocline est dé­

crite par les équations (23) et (24) où nous substituons (22) et (37) ; on en tire 

h = J_ 1 - sin 1 ( = t) 
N sin 1 ' 1 - w (38) 

dîs N2 sin 2 1 

n- - y (1 - sin1) ( 3 9) 

Intégrant (39), avec T s (t = O) = 0, 

Ts ~~ [cos 1- T + tg (TI/4 + 1/2) - 2] ( 4 0) 

Quand 1+1T /2, h + 0, T 
s 

+ 00 cette singularité n'est pas grave et serait évitée 

avec un modèle tel que 

G = i (2 - sin wt) 

Il faut remarquer que le contenu thermique hî reste fini et que, comme il se s 
doit : 

lim hîs = 0 

T+TI/2 

Pour étudier la descente de la thermocline, les expressions intégrales (32) 
et (33) peuvent être utilisées à nouveau, de même que le changement de variable 

(29). Pour ce faire, nous devons exprimer Ts (eq. 40) en fonction de h (eq. 38) 

n - Nh 
y 

T 

On a alors 

y w 
N2 [~ 

1 + n 

2n}½ 

r T dh 
J 

- arc sin (1+n)-l + 2+n -(n 2+2n)½ 

- n + (n 2+2n) ½ 
_, l 

N { .l -1 } w 2(n(n+2) ) 2 -n arc sin (1+n) - 2n 

( 41) 
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et f h T dh y { 1. w 117-~ i (172+217)2 1 z . -1 z} 2 (11 +1) arc sin (1+ 17 ) - 17 

Les équations (32) à (34) fournissent alors, après substitution de ces 

dernières expressions, deux relations entre Ts(t) et (t) 

Nz 
nTs + yw 1 Zn +17 arc sin 

l 

-1 2 2 1 (1+Q) - 2(17 +217) COS T j 0 ( 4 2) 

n 2T + Nz r 211 2 + (11 2+1) arc sin (1+17)- 1 + (1-217) (n 2+Zn) 2 - ,-cos , I= 0 (43) 
s yw l J 

et en éliminant Ts' 

T + (17+1) COS T 
-1 2 ½ arc sin (1+17) + (11 +Zn) 

Finalement, le changement de variable 

µ = ( 1 +17) - 1 
+ Nîi7y 

conduit à 

µ,+cos,=µ arc sinµ+ (1-µ 2)½ 

Cette relation est identique à (36) 

( 4 4) 

( 4 5) 

( 46) 

Il ne semble pas possible d'obtenir la dépendance fonctionnelle explicite 

µ = µ (,). Nous ne considérons pas la solution triviale 

µ = sin T 

qui constitue une racine double de (46) et n'est autre que la solution (38). 

Cependant, si l'on supposeµ<< 1, le membre de droite de (46) peut être développé 

en série 

d'où 

µT + COS T 

µ oe 1 - COS T 

T 

1 + ~ 
2 

[ 1 ' 

+ µ 4 

z3.3 
+ 

- cos Tl + 2 ••. 
2 T 

( 4 7) 

Il est facile de vérifier que pour;< T le terme (1-cos ,)/2, 2 n'apporte qu'une 

faible correction. 

Les courbes obtenues pour h et Ts dans les cas A et B sont données figures 1, 

2, 3. Un résultat remarquable est que dans les deux cas les variations de h sont 

identiques, bien que décalées, puisque 

hB = hA - 1, 

où hB est donné par (45) et (46) et hA par (36) et celles de Ts sont très sembla­

bles. Comme le fait remarquer Turner (1973), 

"It is clear that whatever assumption is used, surface cooling and not mechanical 

mixing eventually has a dominant influence on the deepening process, though the 

time a t which the deepening occurs does depend on the other factors". 
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IV - Denman (1973) a résolu numériquement les équations (13) à (15) sous leur forme 

générale et discuté l'influence des variations de différents paramètres. 

En accord avec Turner (1969), il définit une quantité m qui est la fraction 

de l'énergie dissipée par le vent à la surface de l'océan qui est disponible et 

utilisée effectivement pour le brassage de la couche homogène 

où 

m = (G * - D J /Ea 

E = T a 
-3 

U10 = Pa C10 U10 

(48) 

( 4 9) 

Tétant la tension exercée par le vent à la surface, u10 la vitesse moyenne à 10 m, 

Pa la densité de l'air et c10 le "drag coefficient". On peut alors définir une 

vitesse caractéristique pour l'eau 

1 

w* = (T/po)z 
l ½ -

(pa/Po) 2 c10 °10 (50) 

et le travail fournit au milieu fluide 

l 1 

EW ~ W*T = (pa/p0)2 C1o Ea (51) 

Po est la densité de l'eau et (51) justifie ainsi (48). 

A cause de la fonction de Heaviside dans l'équation (15), l'évolution de 

la thermocline sera très différente selon que ~~ ~ O (on suppose w = O). Denman 

distingue ainsi le "wind dominated regime" pour ~~ > O et le "heat dominated 
. " dh O 1 d ~ . . ~ . t -reg1me pour dt< ; nous es es1gnerons respectivement par reg1me avec en ra1-

nement et régime thermique. 

a - Pour le régime avec entraînement, et pour des données constantes, les 

équations sont résolues pour un intervalle de temps de 48 heures ; Denman peut 

ainsi conclure que : 

- en doublant mon augmente h de~ 30 %, en accord avec (16), (48) et (49), 

- diminuer la stratification initiale de moitié augmente la profondeur 

1 im i t e ( 2 1 ) , 

- si on tient compte du rayonnement absorbé et perdu à la surface, on ne 

modifie guère les résultats. 

b - Pour le régime thermique, l'équation (15) implique que h est constant dans 

le temps et par conséquent (13) que T augmente linéairement, si les données sont 
s 

constantes. Le résultat le plus important est que d'une diminution de S d'un fac-

teur deux résulte un accroissement de l'épaisseur de la couche de 70 %. D'autre 

part, Denman montre que les pertes par rayonnement à la surface ont également un 

effet appréciable sur h. 

Il ressort de cette analyse que la terminologie "wind dominated" et "heat 

dominated" décrit très bien les phénomènes : lorsque le vent souffle suffisamment 

fort pour provoquer de l'entraînement et que la thermocline descend, les échanges 

thermiques sont relativement peu importants et peuvent être négligés. Les hypothè­

ses de Kraus et Turner (1967), paragraphe 4.2, sont alors pleinement justifiées 

et leur modèle, ainsi que le nôtre (paragraphe 4.3) devrait bien décrire la 
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r éalité. Par contre, par vent faible on voit l'importance de tenir compte avec pré­

cision des échanges thermiques et d'utiliser une valeur appropriée du coefficient 

d'ex tinction S (Jerlov, 1968). Ce coefficient peut varier considérablement, par 

exemple par la présence de phytoplancton (Parsons,et coll., 1966). 

VI - Un modèle dominé principalement par les échanges thermiques est proposé par 

Lacombe (1972). Il considère urie situation oil le brassage mécanique dQ à l'action 

du vent n'exerce qu'une influence secondaire et suppose que l'homogénéisation de 

la couche s'effectue par les mouvements de convection générés par le refroidisse­

ment de la surface par rayonnement. Néanmoins, il suppose que cette convection 

n'est pas "pénétrative" ; cette dernière hypothèse qui implique l'absence de 

discontinuité de température au bas de la couche (Ts = T_h dans notre notation), 

est bien confirmée par les résultats expérimentaux de Dake et Harleman (1966) et 

Deardorff, Willis and Lilly (1969) ; voir également Defant (1961, Vol. 1, Chap. 3) 

et Turner (1973). Conformément à ces hypothèses, nous posons 

w = Ts - T_h = 0 

et les équations (8), (14) et (15.b) deviennent 

dT 
h __ s 

dt 

dTS 
dt 

élT 
at 

F + I O ( 1 -e - Sh) 

-Sh dh -1!/ 
Siae -dt azz=-h 

Sla e-Sz 

( 5 6) 

(52) 

(55) 

et permettent de déterminer les trois inconnues Ts, T(z,t) et h(t). L'équation de 

conservation de l'énergie (13) donne alors la valeur de G - D (action du vent moins 

dissipation) nécessaire pour maintenir un tel état de convection "non pénétrative". 

Notons que dans le cas présent, il n'est pas nécessaire de distinguer les 

deux cas~~: O, puisqu'il n'y a pas d'entraînement. Cependant, lorsque la thermo­

cline monte, Lacombe néglige le dernier terme de (53) et obtient ainsi une équation 

algébrique transcendante simple pour h(t) 

eSh 
(l+Sh) r 0 

I O + F 
( 5 5) 

tandis que lorsque la thermocline descend, il résoud le système complet par diffé­

rences finies. Lemagueresse (communication personnelle), utilisant les mêmes appro­

ximations, trouve un excellent accord avec des mesures effectuées en bordure du 

plateau continental ; Lacombe applique sa théorie à un exemple dans la Méditerranée 

et obtient une bonne description (qualitativement du moins) des variations saison­

nières de la structure de la couche homogène. Il ne semble pas que l'on puisse 

généralement négliger le terme 

dh dT 1 
dt dz z=-h 
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bien que dans le cas étudié par Lemagueresse il soit négligeable. En effet, on peut 

estime r des figures données par Lacombe que ce terme vaut, au printemps (avril, 

mai), environ 
dTS 

0,6 dt 

Il serait certainement intéressant d~ reprendre le modèle de Lacombe et de le compa­

rer aux observations, dans une situation où celles-ci sont disponibles. 

VII - Différents modèles (Ekman 1905, Gonella 1971, Nihoul 1972, Nihoul et al. 1972, 

Pellard et al. 1973) étudient plus particulièrement l'approfondissement de la cou­

che superficielle sous l'action du vent, les échanges thermiques jouant un rôle 

secondaire. Ces études n'intéressent que marginalement notre sujet, puisqu'elles 

rendent compte des variations à une échelle temporelle bien plus courte. Nous ne 

les mentionnons donc que brièvement. La théorie d'Ekman (1905) est bien connue ; 

Gonella (1971) l'applique au cas d'un régime de vent impulsionnel et compare aux 

observations faites à la bouée-laboratoire. Ces théories supposent un fluide homo­

gène, un coefficient de viscosité constant et prennent en considération la rotation 

de la terre. La couche d'Ekman résulte d'une balance dynamique entre la force de 

Coriolis et la force de friction visqueuse ; on en déduit une épaisseur caracté 

ristique de l'ordre de h ~ u*/f (u* est défini en (57) et f est le paramètre de 

Coriolis). 

Pollard, Rhines et Thompson (1973) combinent certains éléments propres aux 

théories de Kraus et Turner d'une part et d'Ekman d'autre part. Ils considèrent 

une couche homogène turbulente, animée d'une vitesse moyenne uniforme. Selon ces 

auteurs, l'érosion de la thermocline serait due à l'instabilité de l'écoulement 

moyen à l'interface inférieure, plutôt qu'à l'entraînement turbulent. Ils prennent' 

comme condition d 1 instabilité un critère de Richardson R. = 1, qui, avec les 
l 

équations de conservation de quantité de mouvement et de quantité de chaleur, leur 

permet de déterminer la vitesse moyenne U(t), h(t) et T (t). Ils tiennent compte s 
de la rotation terrestre, mais négligent la dissipation visqueuse. Ils concluent 

que 
.l. • l. 

- initialement (ft << 1) h ~ t 2 , U ~ t 2 

- après un jour pendulaire (ft = TT) l'approfondissement s'arrête eth atteint 

une valeur maximale h ~ u/(fN)~ (N est la stratification initiale) max 

- l'énergie fournie par le vent à la couche modifie non seulement son énergie 

potentielle mais aussi son énergie cinétique. Durant la phase initiale (ft <TT), 

l'énergie cinétique est égale à trois fois l'énergie potentielle. 

- à l' éch_elle saisonnière les échanges thermiques domineront l'évolution de 

la thermocline. 

Nihoul et al. (1972) présentent une très intéressante revue critique de 

plusieurs modèles et proposent une extension de celui donné par Nihoul (1972). 

Ce mod è le néglige les échanges thermiques avec l'atmosphère ainsi que l'influence 

d e l a force de Coriolis ; il étudie l'érosion d'un profil de densité donné sous 

l' a ction d'un vent constant, utilisant des solutions de similitude et des coeffi­

c i e nt s de diffusion turbule~te non constants. L'existence de solutions de similitude 



- 1 7 -

implique une croissance de h proportionnelle à t. Nihoul obtient ainsi les profils 

verticaux de la vitesse moyenne et de la densité. Il souligne également que la 

dissipation joue un rôle important dans son modèle. 
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5 - EVALUATION DES PARAMETRES 

Le succès des différents modèles présentés ci-dessus dépendra, bien entendu, 

de la précision des estimations des grandeurs qui régissent leur comportement. 

Nous passons brièvement en revue ces différents facteurs. 

a - L'action mécanique du vent 

On définit généralement 

où w'v' est la 

de l'océan, TO 
friction", C z 

w'v' - T0 

Pa 

tension de 

2 
u* - c u2 (z) 

z 

Reynolds du vent dans 

la tension du vent, Pa la densité 

le "drag coefficient" à la hauteur 

( 5 7) 

la couche limite sur la surface 

de l'air, u* la "vitesse de 

où le vent moyen U(z) est évalué. 

Le travail effectué par le vent est alors~ TU* mais toute cette énergie 

n'est pas transmise directement à la couche homogène et n'est pas disponible pour 

le brassage mécanique : une partie se retrouve dans l'énergie des vagues et des 

courants générés. C'est pourquoi Kraus et Turner (1967) définissent une vitesse 

de friction dans l'eau 

v; = To/Pe (58) 

et, .en admettant que la tension TO est continue à l'interface, estiment l'énergie 

disponible pour le brassage. 

G* = T 0 v * ( 5 9) 

j, 3 3 -1 
2 c-z u (z) P Pa z e 

Ce résultat, déjà obtenu en (21), est en accord avec Kita~gorodski (1960) il permet 

d'estimer le coefficient m défini en (48) (en négligeant la dissipation D*) 

m "' \J P /P c½ a e z 
0(10- 3 ) ( 6 0) 

Plusieurs auteurs ont avancé différentes formules donnant le coefficient C , z 
généralement évalué à 10 m. De l'étude de la couche limite turbulente, on déduit 

(Kraus, 1972) 

cz r ln ~z/zo) 12 ( 61) 

K = 0,4 est la constante de Von Karman et z 0 la "roughness length" qui est caracté­

ristique de l'état de surface de la mer. La présenc~ de ce nouveau paramètre dimi­

nue considérablement l'intérêt de (61), d'autant plus que certaines relations 

évaluant z 0 font intervenir u* ! Par exemple Charnock (1965) propose 

2 
z 0 ~ u*/g 
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pour un vent fort, tandis que par temps calme Zilitinkevitch (1969) donne 

z 0 ~ v/u* 

On trouvera une discussion de ce sujet dans les étude de Deacon et Webb (1962) 

et Roll (1965). Ce dernier donne des valeurs de 

c10 = 1 ,0 à 2,5.10- 3 (62) 

On admet que pour des vitesses inférieures à environ 17 à 20 m/s, le coefficient 

est indépendant de la vitesse. 

Dans une étude récente, Denman et Miyake (1973, b) déterminent le coeffi­

cient c 10 par une technique préconisée par Deacon (19~9). En supposant que la 

production d'énergie turbulente par le cisaillement au est égale au taux de dissi­az 
pation s, on écrit 

u'w' au az = E 

Reprenant les hypothèses de Kolmogoroff (Batchelor, 1967), le spectre des auto­

corrélations ~uu est donné par 

2 S 

~ (k) ~ s 3 k - 3 
uu 

où k = 2nw/U est la composante du nombre d'ondes dans le sens de l'écoulement 

on obtient ainsi finalement 

2 
u* ~ ( zw) ~ U w~uu(w) (63) 

Utilisant cette formule ainsi que des mesures effectuées à la station météorologi­

que Papa (Pacifique nord-est), ils déterminent c 10 

c 10 = (1,63 ± 0,28).10- 3 (64) 

A cause de la dispersion de leurs mesures, ils peuvent déceler une tendance liné­

aire 
- -3 c 10 = c1,29 + o,o3 u10 ± 0,27) 10 (65) 

pour u10 < 14 m/s- 1 , mais ils recommandent plutôt l'utilisation de (64). Ils décè­

lent également une dépendance sur c10 de l'état de la mer. Leur article contient 

une intéressante bibliographie. 

Cependant tout le travail fourni par le vent n'est pas disponible pour le 

brassage des eaux de la couche homogène et éventuellement pour l'entraînement du 

fluide sous la thermocline. Il importe donc d'obtenir une bonne estimation du 

coefficient m défini en (48). Denman (1973, b) exprime l'énergie disponible pour 

le mélange, G* , en fonction du bilan énergétique de la couche 

.ôSI a a [ - 1 ( llH • ) 1 G = - + ;;,___:_:_ S I + h - - I - F ( 66) 
* lit C 0* lit O* * p 

où les grandeurs du membre de droite (~ est l'énergie potentielle et H le contenu 

thermique) peuvent être déterminées expérimentalement. Utilisant les observations 

météorologiques de la station "Papa", il obtient une valeur moyenne de m : 
-3 m = 1,8.10 
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A partir de (60) et (64), on peut estimer 

-3 
m = 1,2.10 

qui est précisément (peut-être n'est ce qu'une coïncidence) la valeur utilisée par 

Denman et Miyake (1973, a) pour reproduire le comportement de la thermocline. 

Denman déduit des expériences de Kato et Philips (1969) une valeur de 

-3 m = 1, 5. 10 

et rejette celle proposée par Turner (1969), m 

b - La dissipation 

1. 1 o- 2 

La quantité d'énergie dissipée par la turbulence au sein de la couche est 

certainement très difficile à évaluer, c'est pourquoi plusieurs auteurs la négli­

gent purement et simplement. Sa détermination nécessiterait des études fines et 

locales. Nous citerons ici les travaux de Grant, Moilliet et Vogel (1968) qui 

estiment 

E ~ 10- 2 cm s- 3 

On trouvera également une discussion générale et théorique, ainsi que de nombreuses 

références dans la monographie de Phillips (1966). 

La méthode de Denman (1973, b) a le très grand avantage de tenir compte 

implicitement de la dissipation par l'introduction du coefficient met la manière 

dont il le détermine. Il n'est donc pas nécessaire d'évaluer D séparément. 

c - Le rayonnement solaire 

On trouvera une discussion théorique très complète de ce sujet dans la mono­

graphie de Jerlov (1968), tandis que des exposés plus généra~x sont présentés par 

, Sverdrup et coll. (1942) et Kraus (1972). Ces auteurs donnent également une abondan­

te bibliographie. 

Notons simplement que si on admet généralement que le coefficient d'absorb­

tion S est constant, il ne s'agit là que d'une approximation. Poster (1971) trouve 

par exemple que les valeurs données par Sverdrup et coll. (1942, p. 107) satisfai­

saient avec un remarquable degré de précision à la loi 

3 
I(z,t) sin ( 2nt ) H ( sin 2Tit ) I K. exp(-k.z) 

T T i=1 l 1 

où H est la fonction de Heaviside et T = 1 jour. Les amplitudes Ki et les coeffi­

cients d'absorption ki sont alors déterminés pour les quatre types d'eau définis 

par Sverdrup. 

d - Les flux thermiques 

Peu d'études et de résultats satisfaisants existent, particulièrement pour 

les échelles spatio-temporelles qui nous intéressent. Kraus (1972) donne une revue 

du sujet. 
* Le flux de chaleur latente H1 est défini à partir du flux d'humidité Q par 

* H1 = LQ 
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où Lest la chaleur latente spécifique. Le rapport de Bowen 

B 
* Hs 

LQ 

permet d'évaluer l'influence relative des deux effets sur le travail des forces 

de poussée. L'effet du flux d'humidité devient prépondérant quand B < 0,08. Diffé­

rentes formules semi-empiriques sont proposées pour l'évaluation de H; et Q ; les 

plus simples, valable~ pour des conditions de stabilité neutre, sont les ''bulk 

formulae" 
* Hs ~ pep cz u (T 0-T) 

Q ~ pCz U (qo-q) 

où Cz est le "drag coefficient" défini en (57), et T0 et q 0 sont la température 

et le taux d'humidité à saturation. 

Des relations plus élaborées sont proposées par Zilitinkevitch (1969), qui 

donne également des références d'auteurs soviétiques. Il calcule la "vitesse de 

friction" et les flux de chaleur et d'humidité à la surface de l'océan à partir 

des "paramètres extérieurs" : rugosité de la surface, vitesse du vent, différence 

de température potentielle et de taux d'humidité à travers la couche limite atmo­

sphérique. Par des raisonnements dimensionnels l'auteur exprime les résultats à 

l'aide de "fonctions universelles" d'un argument 

µ = k 3 s (T*+0,61 Tq*)/fu* 

où k 0,4 est la constante de Von Karman, S = g/T, une mesure de stabilité, 

H* 
T* = k 5 , q* = -Q/kpu* et f le paramètre de Coriolis. Les fonctions univer-

cp pu* . 
selles ainsi introduites sont alors déterminées à partir des résultats d'observa-

tions (qui peuvent être réalisées aussi bien sur terre qu'à la mer). Un modèle 

théorique est aussi brièvement présenté. 

Nous exprimons des réserves quand à "l'universalité" des fonctions, 

Zilitinkevitch ne les déterminant que pour une seule série de mesures (Lettau et 

Davidson, 1957) et la dispersion des résultats étant considérable. Ces formules 

devraient cependant permettre une estimation de l'ordre' de grandeur des flux 

thermiques, à partir d'informations synoptiques. 
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6 - LES COURANTS 

Un des facteurs les plus difficiles à estimer, à cause du manque d'observa­

tions, et qui pourrait jouer un rôle important dans la variabilité du Golfe de 

Gascogne, est l'existence de différents types de courants : géostrophiques, trans­

ports dans la couche d'Ekman, courants engendrés au passage de perturbations 

atmosphériques, courants de marée, etc ... Bien entendu, les échelles spatiales et 

temporelles varient grandement suivant les différents types et c'est ainsi que nous 

pouvons d'emblée négliger les courants de marée dont la période est bien trop cour­

te pour nous intéresser ici. 

La période saisonnière, qui est de un an, correspond à une fréquence 

w = 2.1~-7 s-1 

Suivant Gill et Niiler (1973), on peut considérer le rôle de l'advection par les 

courants géostrophiques moyens en comparant, dans les équations de mouvement, les 

termes 

aux termes non linéaires 

¾(u 

a 
--w at 

u u a -a) x_r sec <f1 a;;- + v aq, ~ L' L 
X y 

Ici, a est le rayon terrestre,~ et À la latitude et longitude, U et L , U et L 
X X y y 

des vitesses et longueurs caractéristiques dans les directions E-W et N-S, respec-

tivement. Un ordre de grandeur de la vitesse s'obtient en supposant un écoulement 

géostrophique 

u , X . 
g11 

2 n LY sin tf1 
uy &li 

2D Lx sin q> 

où 11 est la hauteur dynamique et n la vitesse angulaire de rotation de la terre. 

Les variations temporelles locales seront comparables à l'advection par le courant 

géostrophique si 

soit 11 - 2 S'lwLx Ly sin ~/g. 

ux 
Lx 

Pour le Golfe de Gascogne 

~ 
Ly 

- w 

L - 6.10 5 m 
X 

9.10 5 m L -y 
~ - 50° 

2n sin = 1,11.10- 4 s- 1 

n - 1,22m 

Defant (1961) et Reid (1961) (cités par Gill et Niiler) rapportent des valeurs 

observées d'environ 30 cm; on pourra donc, en première approximation, négliger 
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l'advection par les courants géostrophiques moyens. Dans le Golfe de Gascogne, les 

gradients horizontaux de température de surface atteignent un ma~imum l'été et sont 

de l'ordre de 1°C/200 km . Une estimation des courants est donnée par Gould (19 7 1,a) 

qui avance.une valeur 1 km/jour. Il faudrait donc 200 jours pour que l'advec-

tion puisse modifier la température de 1°C en un point, mais comme les modifications 

du champ de densité (et par conséquent des courants géostrophiques) ont lieu beau­

coup plus rapidement, cet effet est négligeable. Nous mentionnerons cependant une 

étude de Tabata (1965), qui estime les variations de température et salinité indui­

tes par les transports géostrophiques à la station Papa dans le nord-est pacifique. 

A partir de mesures couvrant une période de cinq ans, il obtient une variation 

moyenne de 0,26°C mois- 1 pour la température et de 0,02°/oo mois- 1 pour la salinité 

due à l'advection. 

Les courants de dérives et inertiaux peuvent être plus forts que les cou­

rants géostrophiques (Lawford, A.L. et Veley, 1956), mais leurs périodicités et 

temps caractéristiques sont tels qu'ils ne nous intéressent pas dans le présent 

contexte. • 

Malheureusement, nous n'avons pratiquement aucune mesure directe de courants 

dans le Golfe de Gascogne ; une seule série d'observations est due au National 

Institute of Oceanography, qui a effectué plusieurs mouillages par 46°N,08°W (pro­

fondeur 4 800 m) tout en suivant des "Swallow floats"; une autre station se trou­

vant en . 47°30'N, 08°W (Gould, 1969, 1971,a,b). On observe ainsi, par exemple, des 

courants moyens (à 350 m de profondeur) atteignant ~ 2,5 cm/s (la moyenne étant 

prise sur deux mois). Gould .(1971,à) observe également une translation d'ensemble 

de la masse d'eau considérée-, la vitesse de translation étant trouvée~ (1 ± 0,5 

km/jour= 1 ,16 cm s- 1 . Il interprète ces observations en fonction d'un modèle de 

Longuet-Higgins (1965) qui étudie la réponse d'un océan stratifié au passage de 

~erturbations atmosphériques. Les vitesses observées dans le Golfe sont compara­

bles à celles prédites par Longuet-Higgins pour la réponse barotrope d'un modèle 

à deux couches. Il ne semble pas que les mouvements puissent être expliqués par 

l'intrusion de l'eau méditerranéenne dans le golfe. 

Si la couche d'Ekman a été l'objet de nombreux travaux théoriques depuis 

la communication d'Ekman (1905), peu d'observations la mette_nt directement en évi­

dence dans l'océan. Gonella (1971) explique la génération de courants d'inertie 

par l'intermédiaire de la couche d'Ekman et trouve un bon accord avec les mesures 

effectuées à la bouée-laboratoire dans la Méditerranée, mais il ne rend pas compte 

d'observations directes de la structure d'Ekman. Lighthill (1971), citant Wu (1968), 

a même pu mettre en doute l'existence de la couche d'Ekman. 

Une longueur typique caractérisant la couche homogène brassée sous 'l'action 

du vent est la longueur de Monin-Obukov 

3 
u* 

Lb= kF 

(k = constante de Von Karman). 

Cette longueur est une mesure des effets respectifs de la tension de Reynolds 

et du flux thermique (Phillips 1966, Turner 1973). A des prof;ndeurs supérieures 

à Lb, la poussée limite le brassage et par conséquent la pénétration. Cependant, 

si l'on tient compte de la rotation, c'est la longueur d'Ekman (en régime station-
•/ 



stationnair e ) 

u* 
Le= f 
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où f est le paramètre de Coriolis qui mesure la pénétration des effets du vent. 

Le rapport 

Lb/Le= f u;/kF 

augmente rapidement avec u*, c'est-à-dire avec la force du vent. Pour un vent suffi­

samment fort ce serait donc la rotation qui limiterait l'épaisseur de la couche de 

surface (voir aussi Pollard et al. 1973). 

Gill et Niiler (1973) donnent pour la vitesse verticale w induite par la 
- 4 -1 couche d'Ekman, des valeurs de l'ordre de w ~ 10 cm s . Cet effet est donc né-

gligeable puisque 

h >> ~ ~ 5 m 
w 

Ils estiment également les transports horizontaux et les trouvent négligeables. 

Ils en concluent que, puisqu'ils ont déjà négligé l'advection par les courants 

géostrophiques, les modifications en salinité et température sont régies exclusi­

vement par les flux à la surface et que ces flux peuvent par conséquent être déter­

minés à partir du contenu de la couche. On réalisera l'importance de cette conclu­

sion pour notre étude. 



I - 25 -

7 - CONCLUS ION 

Nous avons passé en revue plusieurs modèles décrivant l'évolution de la 

structure de la couche homogère. Plusieurs de ces modèles semblent bien reproduire 

les observations, dans les situations où ils ont été confrontés avec les résultats 

de mesures. Ces études peuvent s'appliquer pour des échelles de temps allant du 

cycle diurne au cycle annuel. 

Le travail de plus général et le plus approfondi est celui de Denman (1973) 

qui aboutit à des équations qui se prêtent à une résolution numérique simple. Il 

n'a toutefois pas appliqué son modèle pour des périodes supérieures à quinze jours. 

Il serait donc intéressant de reprendre son étude et de l'appliquer au Golfe de 

Gascogne. 

On devra ainsi d'abord estimer si effectivement un modèle unidimensionnel 

de la thermocline est valable, l'élément essentiel intervenant ici étant la présence 

de courants. Il ressort de notre travail que l'on ne peut décider a priori si les 

transports qui leur sont associés sont importants ou non dans le golfe : ils sont 

"à la limite". Une estimation plus précise s'impose donc et est faisable à partir 

des données dont nous disposons. S'il s'avère qu'effectivement ces transports sont 

négligeables, on pourra conclure que le Golfe de Gascogne ne répond pas tant comme 

un "système" aux excitations saisonnières, mais que _la réponse est localisée en 

chaque point, sans couplage entre les différentes régions. Une étude plus ponctuelle 

pourra alors être entreprise. 

Si l'on trouve qu'un modèle unidimensionnel, tel que celui de Denman, décrit 

bien les variations observées dans le golfe, on pourra conclure que les courants 

ont bien un effet négligeable. Pour mettre en oeuvre ce modèle, on devra déterminer 

plusieurs grandeurs, suivant la discussion du paragraphe 5. 

Nous avons montré que l'on a une connaissance satisfaisante du "drag coeffi­

cient" et de l'action mécanique du vent. Les apports de chaleur par précipitation, 

évaporation, rayonnement solaire sont par contre pratiquement impossibles à déter­

miner puisque nous ne disposons d'aucune mesure. Cependant, il ressort de l'étude 

de Gill et Niiler (1973) que la chaleur fournie à l'océan serait accumulée locale­

ment (pour les échelles de temps et d'espace qui nous intéressent) et que les 

variations du contenu thermique (et salin) sont une mesure des flux de surface. 

Une première étape devrait cependant consister en une estimation grossière 

des différents effets aux diverses saisons, à partir des formules semi-empiriques 

proposées au paragraphe 5 et dans la bibliographie. On pourra ainsi déterminer si 

certaines grandeurs sont a priori négligeables et concentrer son attention sur la 

détermination des paramètres importants. L'application du modèle numérique consti­

tue alors une vérification des hypothèses physiques ainsi formulées. 

Si, par contre, on constate que les transports par les courants contribuent 

appréciablement aux modifications de la structure de l'océan la situation sera 

bien plus complexe à étudier. Nous aurons à faire alors à un système à trois 

dimensions où les perturbations se propagent. Nous ne disposons pas de modèle d'un 

tel système 

possible. 

les courants devront être déterminés avec autant de précision que 
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Une de s cara ctéristiques de la variabilité océanique-et le Golfe de Gascogne 

ne fait pas exception- est l'amplitude des variations. Les différences entre le 

même mois de deux années consécutives peuvent être comparables aux différences 

entre deux (ou plusieurs) mois consécutifs d'une même année. L'étude de la varia­

bilité saisonnière ne pourra donc être entreprises qu'après plusieurs années de 

mesures, ceci afin d'avoir un échantillonnage suffisant et de pouvoir prendre des 

moyenn e s qui ai ent un sens. Au stade actuel du programme on ne peut espérer étudier 

que des saisons particulières, sans que l'on puisse décider si elles sont ou non 

caractéristiques du cycle. 

Pour des études plus fines, plus détaillées, de l'interaction air-mer, il 

est indispensable de disposer de plus de mesures et d'occuper une station pendant 

longtemps (voir la bouée-laboratoire, le point "D" de Woods Hole, la station "Papa" 

des canadiens). 

Il est donc clair que les campagnes saisonnières déjà réalisées et celles 

à venir, ne peuvent et ne doivent pas être considérées comme une fin, mais bien 

comme un point de départ. Un travail considérable tant théorique qu'expérimental 

reste à faire pour tirer de ces mesures toutes les informations qu'elles recèlent 
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