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 1 Une circulation thermohaline intérieure diabatique

 1.1 Le théorème de Sandström (1908)

Dans un récipient  d'eau de température initialement  homogène,  on chauffe l'eau à une certaine
profondeur  d'un côté  et  on la  refroidit  sur  l'autre  bord à  une  profondeur  différente.  Suivant  la
profondeur initiale relative des sources de chaleur, on génère une faible circulation (schéma du haut)
ou une forte circulation (schéma du bas) via la convection. 

L'atmosphère est chauffée par le bas (la terre) et ressemble plus à une machine thermique (source de
chaleur génératrice de mouvement). L'océan est chauffé sur un géopotentiel plus haut que celui sur
lequel il est refroidit (différence de 1m entre la surface de l'océan à l'équateur et celle des pôles due
à l'expansion thermique, Huang 1999). Bien que l'océan soit souvent considéré comme forcé par les
flux de chaleur, il est plus assimilable au schéma de faible circulation sans convection du point de
vue  de  Sandström,  ce  qui  contredit  les  observations.   Pour  pouvoir  expliquer  la  circulation
thermohaline, un autre forçage doit donc exister si l'on veut respecter le théorème de Sandström
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basé  sur  les  lois  de  la  thermodynamique.  La  circulation  océanique  ne  serait  donc  forcée  que
partiellement par les flux thermohalins de surface.

 1.2 L'équilibre de Munk

On considère  l'équilibre  de  chaleur  de  la  circulation  thermohaline  qu'on  représente  de  manière
simplifiée par le schéma suivant:

Les  flux  atmosphériques  des  hautes  latitudes  pompent  la  chaleur  océanique  et  produisent  par
convection une eau profonde de 4°C à un débit q. Cette eau froide envahit les basins océaniques en
profondeur et remonte petit à petit vers la surface en se réchauffant sous l'effet de l'apport de chaleur
reçu aux basses latitudes.
A un niveau z donné, on a:

∂T /∂ tu∂T /∂ xv∂T /∂ yw∂T /∂ z=∂2 T /∂ x2∂2 T ∂ y2∂2 T /∂ z2

où κ représente le coefficient de diffusion moléculaire. Dans la boîte blanche, du fait des forçages,
les vitesses et les gradients horizontaux sont nuls (faibles par rapport aux gradients verticaux). On a
alors:

w∂T /∂z=∂2T /∂z2 (1)

L'apport de chaleur par diffusion verticale compense l'advection verticale d'eau froide.
La quantité d'eau profonde formée de température inférieure à 4°C vaut q=30Sv (20Sv de NADW et
10Sv de ABBW). On estime alors la vitesse moyenne verticale comme:

w=q /Socéan=8×10−8 m s−1

où  Socéan=4RT
2×70 /100=3.7×1014 m2   avec  RT=6500 km  pour rayon terrestre. En supposant

raisonnablement  que  le  gradient  de  température  observé  dans  l'océan  s'étale  sur  une  épaisseur
h=4000m, l'eqn. 1 donne:
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T
océan~w h=3.2×10−4 m2 s−1

Cette valeur de diffusivité moyenne est 1000 fois supérieure à celle de la diffusion moléculaire
T

moléculaire=1.4×10−7 m2 s−1 .  Ainsi,  si  l'équilibre  de  Munk entre  advection  verticale  et  diffusion
verticale est celui qui régit la stratification intérieure, il faut un mécanisme qui augmente l'efficacité
de la diffusion moléculaire.
Les solutions de l'eqn.  1 s'obtiennent en considérant  l'équilibre de Munk,  la conservation de la
chaleur et de la masse. Ainsi:

QEq=w T fond−T surface0 C p=4 W m−2   avec  T fond=4 ° C  et T surface=15° C

Les solutions sont de forme exponentielle:

T z=Aewz /B

avec A=T surface−B et B=T fond−T surface e−wh //1−e−wh /

Les solutions sont représentées sur la figure suivante:

Les courbes sont tracées pour w calculé précédemment et pour différentes valeurs deT
océan . Plus la

diffusivité est importante, plus la chaleur est transmise de la surface vers les grandes profondeurs. Si
la  diffusivité  vaut  la  valeur  moléculaire,  alors  le  gradient  de  température  est  cantonné  aux 10
premiers mètres de l'océan (c.f. encart), le reste de l'océan étant rempli d'une eau à 4°C. En effet la
diffusion  moléculaire  produit  des flux de  chaleur  importants  uniquement  lorsque le  gradient  de
température est très intense ce qui nécessite d'accumuler les eaux froides dans le bassin équatorial.
Une  valeur  réaliste  de  la  stratification  océanique  est  obtenue  pour  des  valeurs  de  diffusivité
10−5 m2 s−1≤T

océan≤10−4 m2 s−1 .
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En utilisant l'Eqn.1, Munk (1966) estime le rapport /w=770 m  nécessaire pour coller aux profils
de  température  et  salinité  entre  1000m et  4000m (Fig.  1).  En supposant  que  c'est  la  diffusion
moléculaire qui agit, alors: w=S

moléculaire×1.3≈10−4 m/an .  Si l'on utilise ce w avec le coefficient de
diffusion  moléculaire  pour  la  température,  on  obtient  la  quasi-droite  pour  la  température.  La
diffusion moléculaire ne convient donc pas.

Afin de calculer κ à partir du rapport w/ κ  précédemment déterminé, d'autres observations et une
autre équation sont nécessaires. Munk utilise des traceurs radioactifs comme le C14 pour lesquels la
concentration vérifie:

∂2 C14 /∂ z2−w∂C14 /∂ z=C14 (2)

où  λ est la constante de décroissance temporelle radioactive.
En ajustant la solution exponentielle sur les observations (Fig. 5), Munk déduit:
w=1.4×10−7 m s−1 et =1.3cm2 s−1 .

Needler et Heath (1975) utilisent des observations de salinité sur la langue d'Eau Méditerranéenne
afin de déterminer la diffusion horizontale et verticale responsable de l'étalement du panache (Fig.
1). Ils supposent un équilibre entre advection horizontale et diffusions horizontale Kh et verticale Kb.
On a alors:

u∂x S=K h∂xx
2 SK v∂zz

2 S ,  2×10−3≤u≤4×10−3 m s−1

où u est la vitesse d'advection caractéristique de l'anomalie de sel.
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En ajustant les paramètres aux courbes (Fig. 5 ci-dessus), Needler et Heath (1975) trouvent:

K h~1.5−3×103 m2 s−1

K v~3.5−7×10−5 m2 s−1

Les observations ont donc tendance à montrer des valeurs de diffusivité nettement supérieures aux
valeurs moléculaires. Ces valeurs sont estimées à partir de la stratification observée. 
Dans les modèles de circulation générale, la valeur de la diffusivité a un impact non seulement sur
la stratification, mais aussi sur l'intensité de la cellule méridienne de circulation. Bryan (1987) a
montré  la  sensibilité  de  cette  cellule  en faisant  varier  le  coefficient  de  diffusivité.  Il  utilise  un
modèle aux équations primitives à basse résolution (~4°) représentant un secteur sphérique de 60°
de large et d'une profondeur constante de 5000m. Une tension zonale de vents moyens est appliquée
en  surface  de  même qu'un  rappel  en  température  et  salinité  vers  Levitus.  La  sensibilité  de  la
circulation méridienne après 1200 ans est illustrée ci-dessous:
 

L'intensité  de  la  cellule  de  circulation  vaut  7.5Sv,  10Sv,  27.5Sv  pour  des  diffusivités  valant
respectivement 0.1, 0.5 et  2.5cm2 s-1.  La diffusivité influence directement l'énergie cinétique du
modèle.  Pour  bien  comprendre  les  échanges  d'énergie,  il  faut  regarder  les  équations  d'énergie
cinétique et potentielle. 
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 1.3  Transferts d'énergie

 1.3.1 Equation d'énergie cinétique

0 [∂t uu⋅∇ f k∧u ]=−∇ pgo∇∇ u (1)

où    est  la  viscosité  moléculaire.  L'équation  d'énergie  cinétique  est  obtenue  en  prenant  le
produit scalaire de l'Eqn.1 avec le vecteur u. 

u⋅[u⋅∇u ]=∇ e u/0 où e=0 u
2v2w2/2

u⋅ f k∧u=0 car  la  force  de  Coriolis  ne  travaille  pas  puisque  par  définition  elle  est
perpendiculaire au mouvement

u⋅∇ p=∇ p u car ∇ u=0
u⋅∇ ∇ u=∇ ∇ e−[∇ u2∇ v2∇ w2 ]

=dissipation0

On obtient:
∂t e=∇ −e u

advection

−pu
travail des forces de pression

∇ e
diffusion




divergence=redistribution spatiale de l ' énergie

−g w
conversion EcE p

− 0
dissipation

avec e=0u
2v2w2/2

Bilan sur un volume V délimité par une surface S:

∂t E c=∬S
−e u− pu∇ e⋅n dS−∭V

g w dV−∭V
dV

Le premier terme correspond aux forçages par la surface: advection d'énergie cinétique (frontière
ouverte,  injection  de  quantité  de  mouvement),  champ  de  pression,  diffusion  de  quantité  de
mouvement (tension de vents). Le deuxième terme correspond au transfert réversible d'énergie
cinétique en énergie  potentielle.  Le  troisième terme est  la  quantité  d'énergie  cinétique totale
dissipée  sur  le  volume  V.  C'est  un  terme  puits.  L'énergie  est  convertie  en  énergie  interne
(chaleur).

 1.3.2  Equation d'énergie potentielle

∂t∇ u=∇∇ convection (1)

En multipliant (1) par z on a:

∂t  zz∇u=z∇∇  (2)

z∇ u=∇  z u−w
z∇∇ =∇ z∇ −∂z

(2) devient alors:
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∂t z=−∇  z uw∇ z∇ −∂z
> 0

(3)

Le dernier  terme,  positif,  représente  l'effet  de  la  diffusion verticale  moléculaire  sur  l'énergie
potentielle. C'est un terme source: la diffusion moléculaire augmente l'énergie potentielle <=>
elle élève le centre de gravité du système. (A confirmer: la source est l'énergie interne. L'énergie
interne du fluide est constitué d'une partie cinétique (vibrations des molécules <=> chaleur) et
est  conservée,  l'autre est  potentielle (attraction entre les molécules).  C'est  cette dernière qui
diminue et cède son énergie pour élever le centre de masse du système au profit de l'énergie
potentielle).

Sur un volume V délimité par une surface S:

∂t E p=−g∬S
z u⋅n dS

S
advectif

g∭V
w dV
pk

g∬S
 z∇ ⋅n dS
S

diffusif

−g∬
surfacex , y− fond x , ydx dy

me

−convection
cv

p < 0

(4)

Le premier terme correspond à un transfert d'Ep par flux advectifs de masse à travers S (ex.:
forçages par rivière, frontières ouvertes, ...).
Le  deuxième  terme  correspond  au  transfert  réversible  d'Ep en  Ec.  C'est  le  même  que  dans
l'équation d'énergie cinétique au signe près.
Le troisième terme correspond à un transfert   d'Ep par diffusion au travers de S. Il recoupe les
termes de forçages en flottabilité (précipitation, évaporation, flux de chaleur).
Le quatrième terme recoupe le gain global  d'Ep  associé à la diffusion verticale moléculaire.

Illustrations  de  l'influence  de  la  convection  et  de  la  diffusion  moléculaire  sur  l'énergie
potentielle:

On considère un volume rempli d'une stratification composée de deux couches qu'on mélange
entièrement.
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Initialement, le contenu en énergie potentielle est:

E pi
=∫
−h2

h1

g z dz=1 g h1
2 /2−2 g h2

2 /2

Après un certain temps, la diffusion moléculaire homogénéise la densité. La conservation de la
masse implique:

=1 h1 /h1h22 h2 /h1h2

Une fois homogène, l'énergie potentielle est:

E p f
=g h1h2h1−h2/2

Le  différentiel d'énergie potentielle vaut:

E p=E p f
−E pi

=h1 h22−1

Si 12 , la stratification est stable. Le mélange diffusif accroît l'énergie potentielle, il élève le
centre de gravité (cf signe dans l'Eqn. 3).
Si 12 , la colonne d'eau est instable. Le mélange convectif diminue l'énergie potentielle (cf
signe dans l'Eqn. 4).

Remarque sur les termes de forçages:

Dans l'équation d'énergie potentielle, on a:

s
diffusif=g∬S

 z∇ ⋅n dS

On suppose: 
• que le forçage est uniquement sur la surface libre z=x , y  (pas de frontières ouvertes) =>

∇⋅n~∂z

• que l'équation d'état est linéaire sur cette surface: 
alors:

s
diffusif=g∬S

x , y−0∂z T |z=0∂z S |z=dx dy

avec pour conditions aux limites:

∂z T |z=n=Q /0 C p   et  ∂z S |z==S0 E−P 

On peut aussi considérer que (E-P) est un forçage advectif pour lequel:

s
advectif=−g∬x , yw dx dy=−g∬x , yE−P dx dy
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Dans l'équation d'énergie cinétique, on a:

S
diffusif=∬S

∇ e⋅n dS    avec   e=0 u
2v2w2/2

Si le forçage est situé sur la surface libre ( z=x , y ) :

S
diffusif=∬S

0∂z u |z=∂z v |z=∂z w |z=dx dy

avec pour conditions aux limites:

∂z u |z==
x /0    et   ∂z v |z==

y /0

où x  et y  sont les tensions de vent zonale et méridienne.

 1.3.3  Energie potentielle disponible

L'énergie  potentielle  peut  être  partitionnée  entre  énergie  potentielle  disponible  Ea et  énergie
potentielle  de  référence  Er.   L'Ea  correspond  à  la  partie  d'énergie  potentielle  pouvant  se
transformer en énergie cinétique.

On  construit  la  stratification  de  référence  à  partir  de  la  stratification  observée  x , y , z  en
réarrangeant  les  parcelles  d'eau  de  manière  à  ce  que  les  isopycnes  s'alignent  sur  les  lignes
géopoentielles et  que la stratification soit  hydrostatiquement stable.  A une isopycne est  alors
associée une profondeur unique et réciproquement.
L'équation d'évolution de l'énergie potentielle s'écrit (Eqn. 4 section 1.3.2):

∂t E p= forçages
p

<0 ou >0

 pk
<0 ou >0

me
>0

−cv
<0
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A partir de cette équation, Winters et. al.(1995) et Huang (1998) dérivent les équations pour Ea et
Er:

∂t E r= forçages
r

<0 ou >0

mr
>0

cv
>0

où: mr=g∭V
−dZ /d ∂z

2 dVg∭V
−dZ /d [∂x

2∂y
2]dV

et avec Z x , y=Z   donnant la profondeur de l'isopycne dans le système de référence.
mr >0:  la  diffusion  horizontale  et  verticale  augmente  l'Er.  En  effet,  lorsque  la  diffusion
homogénéise le fluide observé, elle agit de même sur le système de référence. On retrouve donc
le même signe que pour l'équation d'énergie potentielle totale.
cv

r >0: la convection augmente l'Er car elle homogénéise le fluide dans le système de référence.

∂t Ea=∂t E p−E r = forçages
a

<0 ou >0

 pk
<0 ou >0

me−mr
<0 ou >0

−CV
a

<0 

Le mélange vertical peut créer ou détruire l'Ea.
La convection détruit l'Ea.

Illustrations:

Cas d'un mélange horizontal:

L'énergie  potentielle  est  estimée   en
considérant  que  la  masse  est  au  centre  de
chaque maille, ce qui donne:

E p=g h 313234

Avant  mélange,  l'énergie  potentielle  vaut
Ep=16gh.  Pour  obtenir  l'énergie
correspondant  au  système  de  référence,  on
réarrange  les  parcelles  d'eau  et  on  obtient:
Er=12gh.  La  différence  entre  les  deux
correspond à l'énergie potentielle disponible
qui vaut: Ea=4gh.
Après  mélange  horizontal,   Ep=Er=16gh,
Ea=0.
=> le mélange horizontal n'augmente pas  Ep,
augmente Er, et réduit l'Ea.
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Cas d'un mélange vertical complet:

Avant mélange, on a: Ep=Er=12gh, Ea=0.
Après mélange, on a: Ep=Er=16gh, Ea=0.
Dans ce cas, le mélange vertical augmente Ep,
augmente Er, et n'altère pas l'Ea.

Cas d'un mélange vertical partiel:

Avant mélange, on a Ep=Er=12gh, Ea=0.
Après  mélange,  on  a:  Ep=14gh,  Er=13gh,
Ea=gh.
Dans  ce  cas  le  mélange  vertical  partiel
augmente Ep, Er, et Ea.

Diagnostiques énergétiques dans un modèle:

Huang (1998) a diagnostiqué pour différentes valeurs de diffusivités verticales Kv les échanges
d'énergie dans un modèle aux équations primitives. Le domaine représente un bassin carré de 60°
x60°, a fond plat, avec une résolution horizontale de 4° et 15 niveaux sur la verticale. La salinité
est constante et une relaxation vers une climatologie est imposée sur la température.
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On peut analyser les modifications engendrées par l'augmentation de Kv comme suit:
Accroître le mélange vertical signifie fournir  plus d'énergie au système =>  me = « Mixing »
augmente avec la diffusivité verticale.
Comme il y a plus de mélange, ce dernier ayant tendance à homogénéiser l'océan, la température

16
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devient plus froide à l'équateur et devient plus chaudeaux hautes latitudes. Le terme de rappel en
SST travaille alors plus pour ramener l'océan de surface vers la climatologie. Les flux de chaleur
océan-atmosphère sont intensifiés = « Thermal forcing ».

Les flux océan-atmosphère Q déterminent les
transports de chaleur méridiens F dans un système
stationnaire (pas de stockage de chaleur):

{F AB=QA×S A

F BC−F AB=QB×SB

où  Sx représente l'aire de l'interface air-océan de la
boite x. Comme les flux de chaleurs augmentent avec
la diffusivité, le transport de chaleur doit également
augmenter.
Le transport de chaleur à travers une section zonale
vaut:

F y0=0 C p∬xz 
v x , y0, zT x , y0, zdx dz

F~0 C p V S T surface−T fond

où V est la vitesse moyenne vers le sud (compensée par la vitesse moyenne vers le nord) à travers
la demi-section de surface S (en gris sur le schéma), Cp est la capacité calorifique.
Lorsque la diffusivité augmente, le gradient méridien de température à tendance à diminuer, or
comme  F doit  augmenter  =>  V augmente,  c'est  à  dire  que  l'énergie  cinétique  augmente
(« TKE »), la cellule de circulation méridienne devient plus intense. La dissipation de l'énergie
cinétique  s'accroît  en  conséquence  (« dissipation »).  Par  géostrophie,  l'énergie  potentielle
disponible (« APE ») doit s'accroître pour supporter cette intensification des courants moyens
(« conversion »). La partie dissipée par diffusion horizontale (« Hmix ») et verticale (« Vmix »)
s'accroît en conséquence.

La diffusion verticale a des impacts majeurs sur le comportement des modèles de circulation
océanique  générale.  D'où  la  nécessité  de  bien  connaître  ce  paramètre,  son  intensité,  sa
distribution géographique et bien sûr, les mécanismes qui le sous tendent.

 1.4 L'équation  d'évolution  de  la  variance  des  fluctuations  de  température  -  Notion  de  flux
turbulents - Relation d'Osborn-Cox

L'équation d'évolution de la température s'écrit:

∂t Tu∂x Tv∂y Tw∂z T=moléculaire ∂xx
2 T∂yy

2 T∂zz
2 T convection

et la continuité: ∇ u=0

En dehors des zones de convection:
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∂t T∇uT =∇ 2 T (1)

On fait l'hypothèse de vide spectral pour utiliser la décomposition de Reynolds:

{T=TT '
u=uu '

où  x  représente  une  moyenne  d'ensemble  et  x' une
fluctuation par rapport à cette moyenne. En pratique, la
moyenne  est  calculée  sur  un  échantillon  spatial  ou
temporel.  Par  exemple  u  représentera  la  vitesse  de
l'écoulement moyen.

∂t TT ' ∇ uu ' TT ' =∇2 TT '  (2)

En prenant la moyenne x '=0 , il reste:

∂t T∇uTu ' T ' =∇2 T (3)

∂t 0 C p T ∇ u0 C p T =∇  ∇ 0 C p T
flux de chaleur diffusif moléculaire

 0 C p u ' T '
flux de chaleur turbulent

 (4)

(2)-(3) donne:
∂t T '∇uT 'u ' Tu ' T '−u ' T ' =∇ 2 T ' (5)

En multipliant (5) par T', on a:
∂t T

2 /2 '∇uT '2/2u ' T '∇ T∇u ' T '2/2−T '∇u ' T ' =T '∇2 T ' (6)
∇2 T '2=2T '∇2 T '2∇ T ' 2

On prend la moyenne de 2 x (5):

∂t T '2=∇−u T '2−uT '2∇ T '2
divergence=redistribution spatiale

−2 uT '∇T−2∇ T '⋅∇ T '
>0=dissipation=T

(7)

Comme ∂z T≫∂x T ,∂y T  , on a: −2 u ' T '∇ T~−2 w ' T ' ∂z T

Par analogie avec les flux moléculaires (cf éqn. 4): w ' T '=K z
T ∂z T

Kz
T est le coefficient de diffusion turbulente par analogie à   pour la

diffusion moléculaire.

Lorsqu'un  tourbillon  agit  sur  un  profil  initialement  stable  en
température,  l'énergie  cinétique  turbulente  du  tourbillon  déplace  le
fluide lourd vers le haut et léger vers la bas créant ainsi des corrélations

w ' T '0 :  le  tourbillon  produit  de  la  variance  des  fluctuations  de
température.
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Lorsque l'énergie cinétique turbulente du tourbillon est dissipée, on assiste à des phénomènes de
restratifications  par  convection  locale.  En  se  restratifiant,  les  corrélations  sont  cette  fois-ci

w ' T '0 . La restratification détruit la variance des fluctuations de température.

La relation d'Osborn-Cox (1972)
Dans un écoulement  stationnaire,  et  si  les  termes de divergence de  l'éqn.  7  sont  faibles (on
exporte autant de variance qu'on en importe), alors il reste:

−2 u ' T '∇ T=T

Que l'on réécrit avec les simplifications précédemment introduites:

K z
T ∂z T 2=T /2  C'est la relation d'Osborn-Cox (1972).

Cette relation est souvent utilisée pour estimer les coefficient de diffusion turbulente à partir de
mesures  microstructures  de  température.  Dans  ce  cas,  on  utilise  souvent  l'approximation:
T≈6∂z T '⋅∂z T '

 1.5 L'équation  d'énergie  cinétique  moyenne  et  d'énergie  cinétique  turbulente  -  Relation
d'Osborn (1980)

 1.5.1  Energie cinétique moyenne
On part des équations de quantité de mouvement et de la continuité:

{∂t uu⋅∇u=−∇ p /0g /0∇∇ u
∇ u=0

(1)

On utilise la décomposition de Reynolds:

{p=p p '
u=uu '
= '

On introduit cette décomposition dans le système 1 et l'on prend la moyenne.

 On obtient alors:

{∂t u∇ u⋅u∇ u '⋅u '=−∇ p / 0g /0∇∇ u
∇ u=0

(2)

En prenant  le  produit  scalaire  de  (2)  avec  u on obtient  l'équation  d'évolution de  l'énergie
cinétique de l'écoulement moyen:

∂t ui
2=∂ j ui

2 u j−p u j∂ j ui
2−u j ' ui ' ui−g /0 w ui ' u j ' ∂ j ui−∂ j ui⋅∂ j ui (3)

Le premier terme de droite correspond à une divergence. C'est donc une redistribution spatiale de
l'énergie cinétique moyenne. Le deuxième terme correspond au transfert en énergie potentielle.
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Le  troisième  terme  est  une  perte  vers  les  petites
échelles  (cf  schéma  ci-contre)  et  le  quatrième
correspond  à  la  dissipation  d'énergie  cinétique
moyenne. Ce dernier est négligeable car les gradients
de vitesse grande échelle sont faibles.

 1.5.2 Energie cinétique Turbulente (TKE)
 
On  obtient  une  équation  pour  la  variance  des
fluctuations  de  vitesses,  c'est  à  dire  pour  l'énergie
cinétique turbulente, d'une façon identique à celle dont
on dérive l'équation de variance des fluctuations de température.  L'équation d'énergie cinétique
turbulente (TKE) est obtenue à partir de l'introduction de la décomposition de Reynolds dans (1)
de laquelle on soustrait l'éqn. (2). On obtient alors l'équation d'évolution de u':

∂t u 'u '⋅∇u 'u '⋅∇uu⋅∇u '−u '⋅∇ u '=−∇ p ' /0 ' g /0∇∇ u ' 

En  prenant  le  produit  scalaire  de  l'éqn.  (4)  avec  u' puis  en  prenant  la  moyenne  on  obtient
l'équation TKE:

∂t ui '
2=∂ j −ui '

2 u j '−ui '
2 u j∂ j ui '

2− p ' u j ' /0−g /0 ' w '
B

−ui ' u j ' ∂ j ui
P0

−∂ j ui '⋅∂ j ui '
0

Cette équation est similaire à celle gérant l'énergie cinétique moyenne. On y retrouve des termes
de divergence (advection de TKE par la turbulence, advection de TKE par l'écoulement moyen,
diffusion de TKE, travail contre les fluctuations de pression), un terme de transfert de TKE en
énergie  potentielle  (B),  un  terme  source  (P)  identique  au  signe  près  à  celui  de  l'éqn.  (3)
correspondant à l'apport de TKE par l'écoulement moyen, et un terme de dissipation   . Cette
fois-ci la dissipation n'est pas négligeables car la viscosité agit sur des gradients petite échelle
pouvant être très intenses.

 1.5.3 Relation d'Osborn (1980) - Efficacité du mélange
De l'équation TKE, on ne sait pas mesurer grand chose car pour mesurer les corrélations il faut
avoir accès à des mesures simultanées de paramètres à des échelles voisines de la microstructure
(de  l'ordre  du  millimètre!).  Dans la  pratique  on  ne  mesure  à  ces  échelles  que  les  gradients
verticaux de température et de vitesses horizontales. Il n'est donc pas possible de déterminer les
flux de TKE à la surface d'un volume V produits par les termes de divergence. Aussi, en faisant
l'hypothèse qu'ils restent faibles dans une turbulence stationnaire (autant de flux entrants que
sortants), alors l'équation TKE devient:

−ui ' u j ' ∂ j ui
P

=g /0 ' w '
B

∂ j ui '⋅∂ j ui '


que l'on peut résumer à: P=B (1) 

Ainsi, sous réserve que les hypothèses soient correctes, la production de TKE par le cisaillement
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de l'écoulement moyen (P) est partiellement transféré en énergie potentielle (mélange), le reste
étant dissipé. 
L'efficacité du mélange est liée à la partition de TKE en B et  . Intuitivement on peut s'attendre
à ce que: B/   <1 car on dissipe suivant les 3 directions alors que l'on convertit TKE en énergie
potentielle que suivant z. 
On définit le nombre de Richardson flux par: Rf =B/P.
En paramétrant le flux de flottabilité turbulent par un coefficient de diffusion turbulente:

g /0 ' w '=−g /0 K ∂z=K N 2

En divisant (1) par B, on obtient:

K =
R f

1−R f

N−2=N−2 Relation d'Osborn (1980)

=R f /1−R f =B /  est l'efficacité du mélange.

D'après les expériences en laboratoire (turbulence générée par des grilles) et numériques, une
valeur communément acceptée est ≈0.2 .
Ainsi, la grande échelle qui comporte des cisaillements de vitesse produit de la turbulence. Sur
100% de TKE produite, 85% sera dissipée et seulement 15% sera convertie en énergie potentielle
via le mélange. Même si l'essentiel de l'énergie est dissipée en énergie interne, c'est à dire en
chaleur,  ce n'est  pas pour autant que la dissipation produit  une augmentation de température
significative.
Une valeur typique de dissipation dans l'intérieur de l'océan est de  ≤10−10 W/kg . Dans des
régions à forte turbulence on parvient à des extrêmes valant: ≈10−6 W/kg . L'augmentation de
température correspondante est:

 ⇔T :10−6 W/kg /4200 J kg−1 °C−1=2.4×10−10 °C s−1=7×10−3 °C/an

On vérifie bien, vue la capacité calorifique de l'eau, que « mélanger son café ne le réchauffe pas
(guère) ».

 1.6 Source d'énergie disponible pour le  mélange intérieur:  Flux de chaleur,  flux  géothermal,
vent, marée

 1.6.1  Energie nécessaire pour le mélange intérieur

La quantité d'énergie nécessaire pour soutenir la circulation thermohaline peut-être calculée à
partir de la relation d'Osborn (1980). On a vu à partir de l'équilibre de Munk que pour maintenir
la circulation thermohaline il nous faut une diffusion verticale de: K ~3×10−4 m2 s−1 . A partir
de la relation d'Osborn, on peut calculer l'énergie dissipée sur tous les océans correspondant à la
diffusion nécessaire. On suppose que la stratification vaut en moyenne N=10−3 s−1 . La quantité
d'énergie totale dissipée est alors:

E=∭V
−1 K  N 2 dV~−1 K N 2 V

E=103×0.2−1×310−4×10−6×3.71014=2×1012 W
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Ainsi, avec 2TW d'énergie dissipée ( = 85% de TKE) , on maintient la stratification dans l'état
actuellement observé. La question est: « d'où vient l'énergie qui donne à la turbulence les 2TW
de dissipation » ?
Remarque: Si en certains endroits K 

*=100 K   alors V *=1%V  suffit pour obtenir les 2TW =>
importance de connaître la distribution spatiale de la diffusion turbulente.

 1.6.2 Flux géothermal

Le flux  géothermal  est  un  candidat  possible  permettant  de  réchauffer  les  eaux profondes  et
contribuer ainsi à fermer la circulation thermohaline. Le flux géothermal total est estimé à 30TW,
soit  un  flux  moyen  de  80mW m-2.  Ce  flux  est  hétérogène,  intense  dans  l'axe  des  dorsales
(200mW m-2),  il  décroît  au fur  et  à  mesure que l'on s'éloigne de celle-ci  et  que  le plancher
océanique vieilli.
L'apport de 30TW est inefficace pour chauffer 25Sv d'eau profonde inférieur à 4°C du fait de la
capacité calorifique de l'eau:
T= Q A

flux géoth. intégré

/C p D
débit

=3012 /1000×4200×25  106~0.3°C

Le réchauffement dû au flux géothermal (0.3°C) est négligeable par rapport au refroidissement
(10°C) par les flux de chaleur océan-atmosphère. C'est pour cette raison qu'il est souvent négligé.

En revanche, si l'on considère sa contribution sur les eaux de fond:
∂t T=Q A /C p V =Q /C p h=2×10−8/h  °C s−1=1.17/h  m°C/jour=0.63/h  °C an−1

Ainsi,  si  l'on considère que le flux géothermal  s'applique aux couches les plus profondes,  il
contribue de manière non négligeable au réchauffement sur de longues périodes (1000 ans).

C'est  ce que Adcroft  et  al. (2001) ont  vérifié  en utilisant  un modèle de circulation générale
auquel  ils  ont  ajouté  un  flux  géothermal  moyen  de  50mW m-2.  Ils  utilisent  un  modèle  aux
équations primitives basse résolution (2.8°) et effectuent deux runs, un sans flux géothermal et
l'autre avec flux. L'impact sur la cellule de circulation méridienne est illustrée sur leur figure 4.

L'essentiel des modifications après 3000 ans d'intégration du modèle concerne des profondeurs
supérieures à 1000m. La différence maximale de température entre les deux runs est de 0.5°C
dans le bassin Indo-Pacifique.
Si le flux géothermal a certain impact sur la circulation de fond, il ne permet pas de fermer la
boucle de la circulation thermohaline. Il faut donc chercher d'autres sources d'énergie capables de
mélanger les masses d'eau via la turbulence.
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 1.6.3  Marées et vent

Munk et Wunsch (1998) examinent l'apport d'énergie et les sources de dissipation de la marée.
Si les marées apportent 3.7TW (soit à peu près la production électrique mondiale, faible comparé
au 175 000TW d'énergie  solaire  incidente ou au 2000TW de chaleur  transporté  par l'océan)
d'énergie à l'océan, il reste que seuls 0.9TW sont disponibles pour le mélange à l'intérieur des
océans.  L'essentiel  de  l'énergie  des  marées  est  dissipée  dans les  mers  peu profondes  car  les
courants y sont intenses (dissipation proportionnelle à la vitesse au cube). Sur les 0.9TW qu'il
reste, une partie de l'énergie est radiée dans l'intérieur de l'océan en marée interne et produit le
mélange  canonique  de  10−5 m2 s−1 .  Le  reste  est  dissipé  localement,  le  long  des  structures
topographiques  responsables  de  la  conversion  de  la  marée  barotrope  en  marée  barocline,  et
produit un mélange nettement plus intense.
Avec cette partition de l'énergie de marée, il manquerait donc un peu plus de 1TW pour fermer le
budget de la circulation thermohaline. Munk et Wunsch (1998) proposent le vent comme autre
source de mélange possible pour l'océan profond.
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La  partition  de  l'énergie  de  marée  par  le  schéma  proposé  par  Munk  et  Wunsch  (1998)  est
cependant à relativiser. Les chiffres ont une incertitude de 100% (dépendance au choix de la
dissipation  dans  les  mers  peu  profondes,  conversion  marée  barotrope-marée  barocline  mal
connue, ...).
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 2  Une circulation thermohaline intérieure adiabatique

 2.4 L'impact du passage de Drake

Jusqu'à présent on a supposé que les 30Sv d'eau inférieure à 4°C formée aux hautes latitudes sont
réchauffés par diffusion verticale de chaleur de la surface vers le fond. C'est l'équilibre de Munk.
Cependant, si l'on observe une carte en densité (ci-dessous en température) on constate que si l'EAF
semble piégée au fond, l'EPNA refait surface dans le courant circumpolaire. Ainsi, une deuxième façon
de  fermer  la  boucle  de  la  circulation  thermohaline  est  de  considérer  que  les  mouvements  sont
adiabatiques et suivent les isopycnes (surfaces neutres). Dans ce cas, on n'a plus besoin d'invoquer le
mélange à l'intérieur de l'océan puisque le mélange aurait lieu en surface via les flux de chaleur, le
vent, les tourbillons, ...

Le fait que l'océan austral puisse avoir un impact sur l'EPNA et donc sur la convection en mers du
Groënland et de Norvège est lié à 3 éléments comme l'ont montré Toggweiler et Samuels (1995):

• le courant circumpolaire, comme son nom l'indique, n'a pas de frontière méridienne
• les tensions zonales de vent créent une zone de divergence aux latitudes sud de la Terre de Feu (cf

schéma ci-dessous, en flèches noires la tension zonale de vent, en flèches rouges le transport d'Ekman).
• Le seuil Cap Horn-Antarctique à une profondeur voisine de celle de l'EPNA.
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Pour mettre en évidence la relation océan austral-EPNA, Toggweiler et Samuels (1995) utilisent un
modèle global aux équations primitives forcé par des champs climatologiques en moyenne annuelle.
Un rappel vers la climatologie de température et salinité de Levitus est mis en place en surface. La
résolution horizontale est de 4.5°x3.75° et le modèle comporte 12 niveaux sur la verticale. Un régime
stationnaire est atteint après 2000 ans d'intégration.

La circulation méridienne globale obtenue est illustrée sur leur figure 1.
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Le modèle forme 20Sv d'EPNA et à peu près 10Sv d'EAF. Les tensions zonales de vent utilisées sont
illustrées sur la figure 2.
Le  vent  appliqué  pour  la  circulation  une  est  le  vent  classique  d'Hellerman  et  Rosenstein  (1983)
« 1.0x ». Au sud du Cap Horn, ce vent comporte une zone de divergence du transport d'Ekman, puis
une zone de convergence au nord du Cap. La zone de divergence produit un pompage d'Ekman vers la
surface  (« upwelling »)  alors  que  la  convergence  produit  un  pompage  d'Ekamn  vers  le  fond
(« downwelling »).

Afin de tester  si  le lien entre EPNA et  océan
austral  existe  dans  ce  modèle,  Toggweiler  et
Samuels (1995) font varier le vent au niveau du
courant circumpolaire (tensions zonales « 0.5x »
et  « 1.5x »),  modifiant  ainsi  l'intensité  des
pompages d'Ekman.
Les  circulations  méridiennes  obtenues  pour
l'océan Atlantique  seul  sont  illustrées  sur  leur
figure 3.

Plus  la  tension  de  vent  zonale  est  forte,  plus
l'export d'EPNA et la convection en Atlantique
nord sont importants. Ce résultat est résumé sur
la figure 4 représentant l'export d'EPNA au sud
de 35°S en fonction du transport d'Ekman (vers le nord) à la latitude de la Terre de Feu.

L'accroissement de la tension zonale de vent augmente le transport d'Ekman vers le nord et augment la
divergence et donc le pompage d'Ekman vers la surface au sud de la Terre de Feu. Ce pompage doit
être nourri par un courant venant du nord qui équilibrera ainsi le transport d'Ekman vers le nord.

Comme la particularité de l'océan austral est de ne pas avoir de frontières méridiennes au dessus du
seuil Cap Horn-Antarctique, il ne peut donc pas y avoir de courant géostrophique  net (des courants
géostrophiques  existent  mais  ils  sont  compensés)  dans  cette  bande  de  latitude  pour  compenser  le
transport d'Ekman vers le nord:

∫
xW

xE

- f vgéos dx=−1
0
∫
xW

xE

∂x p dx=−1
0

 p xE−pxW =0   si  xE=xW

Donc sans bathymétrie, aucun courant géostrophique net vers le sud ne peut s'établir pour compenser le
transport  d 'Ekman vers le  nord .  La  bathymétrie  la  moins profonde dans la  bande de latitude  du
passage de Drake se situe vers 2500m au niveau de ce passage, ce qui correspond approximativement à
la profondeur de l'EPNA. C'est pourquoi lorsqu'on augmente le transport d'Ekman vers le nord, le seul
courant géostrophique permettant de rétablir l'équilibre étant celui qui trans porte l'EPNA, le transport
d'EPNA doit  augmenter ce qui force la convection des hautes latitudes de l'hémisphère nord. C'est
« l'impact du passage de Drake ».
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Remarque: Le modèle est basse résolution et la dynamique principale est la géostrophie. Cependant, du
fait  de  cette  basse  résolution,  la  viscosité  du  modèle  est  forte  et  des  courants  agéostrophiques
compensent également l'augmentation du transport d'Ekman vers le nord. C'est ce qui est illustré sur la
figure 6 où l'on voit que le gradient de pression est nul au dessus du seuil du passage de Drake et que la
friction compense la force de Coriolis.

 4.2  Forçages thermohalins et « impact du passage de Drake »

L'effet du passage de Drake a été remis partiellement en cause par Rahmstorf et England (1997). Plus
précisément, ces auteurs mettent en cause le lien direct entre divergence des trans ports d'Ekman dans
l'océan austral et la convection dans l'hémisphère nord montré par Toggweiler et Samuels (1995).
Pour ce faire,  Rahmstorf et England (1997) utilisent un modèle global similaire à celui utilisé par
Toggweiler et Samuels (1995). La différence essentielle tient dans la prescription du flux de chaleur de
surface Q qui prend en compte un couplage simple océan-atmosphère:

Q=T *−T 0−∇
2T *−T 0 (1)

où  T* définit un climat sans transport océanique,  T0 est la SST,    est une constante de relaxation
radiative et   est une constante liée à la diffusion de chaleur atmosphérique. Avec cette formulation,
la SST peut s'ajuster en fonction des transports de chaleur océanique car elle n'est plus simplement
rappelée vers une climatologie. Toggweiler et Samuels (1995) n'utilisaient qu'un terme de rappel vers
une climatologie (premier terme du membre de droite) qui implique un ajustement instantané des flux
de chaleur aux modifications de circulation océanique changeant la SST.
Rahmstorf et England (1997) réalisent des expériences en variant l'amplitude du vent aux latitudes de
l'océan austral en quasi-équilibre (variations lentes).

Leur figure 10 compare l'intensité de la circulation
méridienne et l'export d'EPNA du modèle hybride
(éqn.  1)  avec  le  modèle  avec  terme  de  rappel
uniquement. Ils constatent que le modèle hybride
est moins sensible aux changements de vents (i.e.
de transport d'Ekman). En dessous d'un transport
d'Ekman  de  20Sv  à  la  latitude  du  Cap  Horn,
l'export  d'EPNA  et  l'intensité  de  la  circulation
méridienne du modèle hybride restent à peu près
constants.
Cela  s'explique  par  la  rétroaction  thermique
stabilisant contenu dans le modèle hybride comme
l'illustre  leur  figure  11.  Cette  dernière  montre
l'évolution de la température moyenne de la SST
dans la bande de latitude 49°N-65°N en fonction
de  l'intensité  de  la  cellule  méridienne  de
circulation en Atlantique. 
Dans le cas du modèle hybride (à gauche), la SST décroît de 2°C pour une diminution de 10Sv de la
circulation méridienne. Lorsque la circulation méridienne décroît suite à une diminution du vent aux
hautes  latitudes  australes,  le  transport  de  chaleur  vers  le  nord  baisse.  Cela  a  pour  conséquence
d'amoindrir le contenu thermique des couches de surface de l'Atlantique Nord et donc de faire baisser
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sensiblement  la  SST.  La  SST baissant,  la  convection  devient  plus  importante  ce  qui  contribue  à
maintenir la cellule de circulation méridienne et l'export d'EPNA (figure 10).
Dans le cas du modèle où la SST est rappelée vers une climatologie, la SST décroît de 0.3°C pour une
diminution de 10Sv de  la  circulation méridienne.  Ici,  lorsque  le  transport  de chaleur  vers le  nord
commence à baisser, la SST diminuant aux hautes latitudes de l'Atlantique Nord, le terme de rappel du
flux  de  chaleur  augmente  pour  préserver  la  SST  climatologique.  Cela  interdit  le  mécanisme  de
rétroaction d'intensification de la convection comme observée dans le modèle hybride.
Ainsi, Rahmstorf et England (1997) estiment que sur les 10Sv d'export d'EPNA, seuls 3Sv sont dus à la
connexion avec l'océan Austral. Les 7Sv restants correspondent à la partie « incompressible » forcée
par les flux thermohalins.

 4.3 L'intensification de la circulation thermohaline par le vent

A l'aide d'un modèle aux équations primitives, Tsujino et Suginohara (1999) mettent en évidence
l'effet de l'upwelling des gyres cycloniques sur l'intensité de la circulation thermohaline. Ils utilisent
une configuration simplifiée représentant un bassin rectangulaire à fond plat de 80°x60° (leur figure
1). La résolution est de 2°x2° avec 32 niveaux sur la verticale. 
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L e modèle est forcé en surface par un rappel de 60jours sur le profile de densité de la figure 2. La
densité en surface s'accroît  de 20°S à 40°S et  est  constante plus au nord.  Ce forçage constitue
l'expérience I (« case I »). Dans les expériences II (resp. III) la tension zonale de vent de la figure 2
(resp.  son opposé) est  appliquée. Les circulations méridiennes obtenues sont  représentées sur la
figure 3.

La figure 3 montre que le  vent augmente l'intensité de la circulation méridienne dans le cas II
comme dans le cas III. Il couple « l'upwelling » du pompage d'Ekman des gyres cycloniques à la
circulation profonde. Le mécanisme rapporté par les auteurs est le suivant: l'upwelling des gyres
cycloniques font remonter des eaux froides des profondeurs ce qui intensifie le flux de chaleur de
surface du fait que le forçage se fait sous la forme d'un rappel. Comme la thermocline est pincée
vers la surface dans cette gyre, la diffusion verticale du modèle est plus efficace pour transmettre la
chaleur de la surface vers les grandes profondeurs, ce qui augmente la température des masses d'eau
profondes. L'eau profonde étant relativement plus chaude, la convection est plus intense, l'eau de
surface  des  zones  de  convection  étant  soumise  à  des  déperditions  de  chaleur  plus  importantes
(l'intégrale des flux de chaleur de surface = 0 en état stationnaire).
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Tsujino et  Suginohara (1999) reproduisent l'impact du vent sur l'intensification de la circulation
thermohaline  dans  leur  modèle  en  remplaçant  le  vent  par  une  zone à  diffusivité  verticale  plus
intense là où se situerait la gyre subpolaire. L'intensification de la circulation obtenue étant similaire
à  celle  due  au  vent,  ils  concluent  que  l'impact  du  vent  n'est  pas  direct  (intensification  de  la
circulation par continuité avec le pompage d'Ekman dans gyre subpolaire) mais bien indirect (effet
thermohalin via l'impact accru de la diffusion verticale).

 4.4 Le rôle de la méso-échelle australe
A complèter par papiers de Marshall, Karsten, Saenko, Radko, Hughes, Gnanadesikan & Co.
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