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La circulation océanique extrémement schématisée

(en rouge, la circulation de surface, en bleu, la circulation profonde)
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Caractéristiques spatiales

Répartition des terres et des mers :
mers = 361.059.000 km? = 70,8%

terres = 148.892.000 km? = 29,2 %
(total ~ 510.000.000 km?)
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Hémisphere NORD (Mer = 60,7 %
(Terre = 39,3 %

Hémisphere SUD  (Mer = 80,9 %
(Terre =19,1 %

surface des mers = 70,8 % de la surface du globe

hémisphere continental hémispheére maritime
o Terre = 120 millions km? =29 millions km?
e (céan= 135 millions km? = 226 millions km?
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Fonds océaniques
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e Plateau continental 0a200m 7,6 %

(200 a 1000 m 4,3 %)
Talus continental (1000 a 2000 m 4,2 %) 15,3%
(2000 a 3000 m 6,8 %)

¢ Bassins océaniques (3000 a 4000 m 19,6 %)
(4000 a 5000 m 33 %)
(5000 a 6000 m 23,3 %) 77 %
(6000 a 7000 m 1,1 %)
. Fosses > 7000 m 0,1 %

volume océan ~ 1370 millions de km?

Océan = 97% du volume d’cau libre sur Terre, atmosphere = 0,001%
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La place de I’océan au sein du cycle de I’eau dans 1’ensemble océan-atmosphére



profondeur moyenne des océans = 3800 m

fosse des Mariannes (Challenger) = 11000 m

altitude terrestre moyenne = 840 m

altitude Everest = 8882 m

océan plus « profond » que la terre n’est « élevée »

profondeur moyenne des océans = 3800 m

(rayon moyen Terre = 6370 km)

océan = trés mince pellicule d’eau salée

dimensions verticales de I’ordre de 1

_dimensions horizontales 1000

L’océan est un tout

et ’océan = immense réservoir de chaleur

pour I’ensemble océan-atmospheére (Fieux, 2010) 10



Caractéristiques physiques de I’eau

- seul composé naturel existant sous les 3 états =>

- chaleur spécifique™ la plus ¢levée (1 cal/(g .°C))

- chaleur de fusion élevée (80 cal/g)

- chaleur de vaporisation élevée (537 cal/g)

- conductibilité thermique faible

- Refléte peu le rayonnement solaire, forte absorption
— Forte inertie thermique

- faible viscosité

- peu compressible

- augmentation de volume a la congélation => glace flotte

- bon solvant
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Photo Michele Fieux

* Chaleur spécifique = capacité thermique massique (J K—1 kg—1) |
capacité du matériau a emmagasiner la chaleur par rapport a son
poids. Elle est définie par la quantité de chaleur a apporter a 1kg
du matériau pour élever sa température de 1°C.

Photo Claudie Marec

Composition chimique de I’eau de mer

chlorure de sodium (NaCl) ou (Na* CI) 77,8 %
chlorure de magnésium (MgCl2) 10,9%
sulfate de magnésium (MgSO4) 4,7%
sulfate de calcium (CaSO4) 3,6%
sulfate de potassium(K2SO4) 2,5%

carbonate de calcium, bromure de magnésium et autres sels 0,5%
(Les sels sont sous forme d’ions, car I’eau a la plus grande capacité diélectrique)

Composition complexe, mais stable
Concentrations variables, mais proportions relatives constantes

Equilibre de composition par processus régulateurs :
- circulation océanique
- facteurs de solubilité
- activité biologique (sels solubles => sels insolubles)

Schéma de la circulation thermohaline
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La salinité

La salinité est le poids de sels contenu dans 1 kg d’eau de mer

(La salinité est la quantité totale des résidus solides (en grammes) contenu dans 1 kg d'eau de
mer, quand tous les carbonates ont été transformés en oxydes, le brome et 1'iode remplacé par le
chlore et que toute la matic¢re organique a été oxydée).

(environ 35 g pour 1 kg) que I’on notait : 35 9/, ;

Concentrations en sels variables, mais proportions relatives constantes

Il suffisait donc de mesurer la concentration d’un des sels ( le chlorure de sodium) par
une méthode chimique pour obtenir la salinité

Puis mesure (plus facile) la salinité d’un échantillon d’eau de mer en mesurant sa
conductivité par rapport a un échantillon étalon a la méme température, c’est donc un
chiffre sans unité, mais on garde parfois 35 psu (per standard unit)

maintenant (TEOS10) mesures puis calcul de la Salinité absolue
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Les sels dissous dans I’eau de mer,
caractérisée par sa salinité,

modifient certaines caractéristiques comme :
- la température du point de congélation

- la température du maximum de masse volumique (densité)

- la conductivité (ce qui permet d’en déduire la salinit¢)

14



Température (°C)

Température (°C)
/F

Influence des sels dissous
sur la température du point de congélation de I’eau de mer
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http://lecalve.univtln.fr/oceano/fiches/tiche3C .htm

EOS-10

uation thermodynamique de leau de mer - 2010
ermodynamic Equation Of Seawater - 2010)

La Commission Intergouvernementale Océanographique (IOC, “Intergovernmental Oceanographic
Commission™), avec l'appui du Comité Scientifique de Recherche Océanographique (SCOR,
“Scientific Commitee Oceanic Research”) et de lAssociation Internationale Des Sciences Physiques de
I'Océan (IAPSO, “International Association of the Physical Sciences of the Oceans”), a adopté 'Equation
> Thermodynamique de leau de mer 2010 (TEOS-10, “Thermodynamic Equation of Seawater - 20107)
/ comme définition officielle des propriétés de leau de mer et de la glace en science de locéan. Il est d’hors
et déja fortement conseillé aux océanographes d’utiliser les algorithmes et variables définis par TEOS-10
pour rapporter leurs résultats.

(1) lutilisation de la Salinité Absolue (Absolute Salinity Sy) pour décrire la salinité de leau de mer;
« la Salinité Absolue prend en considération la variabilité spatiale de la composition de leau de mer.
i En pleine mer, 'usage de cette nouvelle salinité a un effet non trivial sur le gradient horizontal de

ll E \! Les différences fondamentales de TEOS-10 par rapport 4 EOS-80 sont :

masse volumique, et ainsi sur les vitesses calculés via I€quation du “vent thermique”

(2) lutilisation de la Température Conservative (Conservative Temperature ®) pour remplacer
l'utilisation de la température potentielle 6. Ces deux températures sont des grandeurs déterminées
a partir d’'une expérience de pensée (a savoir, grandeurs ramenés a la pression de surface de maniere
adiabatique et isohaline). La Température Conservative présente l'avantage de mieux représenter la
capacité calorifique de l'eau de mer, avec une précision supérieure par deux ordres de grandeur
a celle de la température potentielle.

(3) Les propriétés de leau de mer définies par TEOS-10 découlent toutes mathématiquement d’'une
fonction de Gibbs (notamment par différenciation) et sont ainsi compatibles les unes avec les autres
(contrairement a 'approche EOS-80 désormais obsoléte, dans laquelle différents polynémes



AVANT (Température) Température potentielle

TEOS 10 Température Conservative (notée aussi CT ouTC)

Ces deux grandeurs sont déeterminées a partir d'une expérience de pensée.

Température potentielle = température qu'aurait la masse d'eau ramenée a la surface (pression p=0)

Température Conservative = enthalpie potentielle divisée par la capacité de chaleur Cp
(Cp=3991.867 957 119 63). J o1 K-

* Rappel : enthalpie =¢nergie totale d'un systéme thermodynamique.
= ¢énergie interne (énergie nécessaire pour créer le systéme)
+ travail que ce systéme doit exercer contre la pression extérieure
pour occuper son volume.

L'enthalpie est une fonction d'état. dont 1'unité de mesure est le joule (J). 1ci en J.kg'l

L'enthalpie potentielle peut étre évaluée de la méme facon que la T potentielle (a savoir. enthalpie
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La Température Conservative présente l'avantage de mieux représenter la capacité calorifique de
I'eau de mer, avec une précision supérieure par deux ordres de grandeur a celle de la température
potentielle .

Les processus turbulents détruisent la température potentielle mais généralement laissent intacte
I'enthalpie : du coup l'enthalpie est plus conservative que la température potentielle par
généralement deux ordres de magnitude

---------------- ¥ v S A S e R b 08 R S S v v v 4

C'est pour cela que l'utilisation de la Température Conservative est recommandee par TEOS.

Les nouvelles fonctions pour calculer ces valeurs peuvent étre récupérées sur le site
http:/www.teos-10.org/software.htm#1 (Note :Si vous utilisez des programmes de la GSW

A AP AT 2w AAPAAAIRB, AP d I s - T M ZR AR

__________________________________ ) S S A St
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Tpot— TC =-1.4°C pour de l'eau douce tres chaude (T = 30°C).

Pour les eaux océaniques classiques. cette différence est beaucoup plus faible, de I'ordre de +/- 0.1
°C.
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Figure A.17.1. Contours (in °C ) of the difference between potential temperature
and Conservative Temperature §—0. This plot illustrates the non- 21
conservative production of potential temperature € in the ocean.

Masse volumique de I'eau de mer ( kg/m3) 800 fois celle de I'air
1025 kg/m3 1,29 kg/m3
Poids de la colonne d’air a la surface = 1 bar ou 10° Pascal

Atmosphere

Dans 'océan : pression augmente de 1 bar tous les 10 métres . . . X
ar = épaisseur de I'atmosphér,

Pression hydrostatique = poids de la colonne d’eau (dp = pgdz)

La masse de I'océan = 250 fois la masse de 'atmosphére
1400.10% kg - 5,6.108 kg

chaleur spécifique* de 1’eau = 4 fois celle de I'air
(* quantité de chaleur nécessaire pour élever 1 kg d’eau ou d’air de 1°K
appelée aussi chaleur massique)

==> premiers meétres de I'océan ont autant de capacité thermique
que toute la colonne d’air qui les surmonte

= océan = immense réservoir de chaleur pour 'ensemble océan-atmosphéfe :
(exemple suit)

22

volant thermique
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Conséquence du rdle de volant thermique de I’océan
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Variabilité saisonniére de la température de 1’air au sol
(isolignes tous les 4°C du blanc au vert foncé >40°C)

En raison de la chaleur spécifique tres élevée de 1’eau,

- la mer se refroidit et se réchauffe beaucoup moins vite que la terre.

Les variations sont beaucoup plus faibles sur I’océan
et dans la zone tropicale ou les variations saisonnieres de T sont faibles.

= L’océan tempeére les variations de température sur la planéte 23
Roéles de 'océan
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Fonctions de I’océan a I’échelle climatique



A la pression atmosphérique P,, elle varie entre environ 1022 et 1029 kg/m?
(par exemple : pour T=10°C, S=35psuetP =P, —p,=1026,97 kg /m?)

La gamme de p étant faible, les océanographes utilisent

La masse volumique de I'’eau de mer p dépend
de la température, de la salinité et de la pression

p=1(T,S,P) | (équation d’état de I’eau de mer)

p, :siT\ousiS/ ousiP 7

I'anomalie de masse volumique o = p - 1000 kg /m?

et les océanographes prennent la liberté de 'appeler « densité »

o augmente d’environ une unité

- quand T diminue de 5°C,

-ou quand S augmente d’une unité ,

- ou quand la pression augmente de 20 bars (environ 200 m)

DIFFERENCES de DENSITE : effets des échanges avec 1’atmosphére

(dans 'exemple précédent : 6, = 26,97)

Causes de la circulation océanique

=> formation de masses d’eau => circulation thermohaline

VENT : transfert d’énergie mécanique => 1) circulation d’Ekman

rayonnement rayonnement
solaire infrarouge

vent

i

stockage
de chaleur

transfert de chaleur d'une région a l'autre

— conduction
€ précipitations
V F évaporation

transport échanges avec

chapitre 1
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=> convergence, divergence
=> gradient de pression

=>2) Courant géostrophique

=> circulation des grandes

de chaleur I'atmosphére gyres OCéaniqueS
A A « <

en SURFACE

26



Les flux de chaleur et d’eau douce a la surface entre 'atmosphére et 'océan
agissent sur la dynamique interne de 'océan.

Par exemple, sous I'effet du refroidissement hivernal associé a une forte évaporation
(soit directe, soit indirecte par formation de glace de mer),
la densité de I'eau de surface augmente,
ce qui entraine des mouvements de convection
plus ou moins profonds, atteignant parfois le fond.

——36,0
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3000
349

4000 » '

‘ - \ 3497
5000 — — 3 L} \

50°S 40°S 30°s 20°S 10°S 0° 10°N 20°N 30°N 40°N 50°N 60°N

Cette circulation profonde, engendrée par des modifications
de la température et de la salinité en surface, est appelée circulation thermohaline
(exemple de I’océan Atlantique) 27

[E PROFOND

(o} 90°E 180°E 90°'W

Schéma tres simplifié de la circulation thermohaline (ou « Conveyor belt » )

+ zones de downwelling (formation d’eau dense)
« zones d'upwelling lent et diffus (remontée par diffusion et mélange par ondes internes)

28
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Schéma de la circulation thermohaline un peu plus complexe

que nous allons étudier 2

COURS D'OCEANOGRAPHIE REGIONALE

INTRO (JLD 12)

GENERALITES (AP 4)
Caractéristiques de I'océan

Echanges de chaleur et d'eau entre I'océan et I'atmosphére
Masses d'eau - analyse hydrologique

Circulation océanique

Rdle du vent

Changement climatique (JLD 2)

OCEANS ANTARCTIQUE (JLD 4), ATLANTIQUE (AP 4), ARCTIQUE (AD 2),
INDIEN (JLD 2), PACIFIQUE (AP 2), MEDITERRANEE (AD 6)

e Caractéristiques géographiques

Climatologie : Pressions, régime des vents, précipitations

Circulation de surface

Hydrologie, masses d’eau

RESUME (AD 2) “



Comme pour toute science géophysique, la compréhension de la
dynamique de I'océan est basée sur des observations intensives et
sur I'¢laboration de modeéles théoriques qui permettent
l'interprétation de ces observations.

Sections hydrologiques du programme international WOCE
(World Ocean Circulation Experiment) 1990-1995

Echanges entre I'océan et ’atmosphére

31
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océan-atmosphére = immense machine thermique

Echanges continuels :
rayonnement/chaleur, eau, quantité de mouvement
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L’océan stocke de la chaleur, la transporte ailleurs et la transmet a I’atmosphere

Bilan énergétique moyen du systéme atmospheére-terre-océan
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Question : pourquoi y a-t-il une diminution de [’énergie absorbée en surface au nord de I’équateur ?
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circulation Schéma de circulation atmosphérique théorique sans continent
atmosphérique
théorique
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ZCIT = zone de convergence

. . 37
intertropicale

indice pour la réponse:

janvier

juillet

(Mosaique de photos satellites)

— ZCIT Zone de Convergence Intertropicale (nuageuse)
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Sensiblement paralléles mais. ..

la diminution de I’énergie absorbée un peu au nord de I’équateur

est due aux nuages situés dans la zone de convergence intertropicale

(décalée au nord de I’équateur) qui limitent I’arrivée de I’énergie solaire a la surface. “

500

250 €énergie émise par infrarouge

Rayonnement (W. m'z)

O 11 1 1 1 1 1 1 1 1 1 11
90° 60°N 30°N o° 30°S 60°S 90°S
Le rayonnement infrarolagizédss vers 1’atmospheére est
fonction de la température de surface

IR =cT*
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QUESTION
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Le rayonnement infrarokagizédss vers 1’atmospheére est
fonction de la température de surface

IR =cT*

Pourquoi I’énergie émise est-elle plus faible au péle Sud qu’au péle Nord ?
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Le rayonnement infrarouge émis vers I’atmosphére est

fonction de la température de surface IR = cT*

Pourquoi [’énergie émise est-elle plus faible au péle Sud qu’au péle Nord ?
la température de surface au pole Sud est beaucoup plus basse qu’au pdle Nord
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Bilan radiatif
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. Energie inégalement répartie => déséquilibre
=> transport de chaleur par les 2 milieux fluides océan et atmosphere
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carte des vents movyens

Principaux centres de pression atmosphérique et vents associés
HP en rouge et BP en bleu

a) ‘u’ents en janvier
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Regarder d’ou viennent les vents d’ouest aux moyennes latitudes nord
(a caractere continental, ¢’est-a-dire froids et secs en hiver) 45
—3p Intensification des échanges océan-atmosphére

Les pertes ou gains de chaleur par conduction (chaleur sensible) dépendent principalement
de la vitesse du vent et de la différence de température entre I’air et ’eau

50°N g~ Flux de chaleur sensible
. (W/m?2)
Rt 1984-2004

O-D
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Bilan des échanges de chaleur = rayonnement solaire - IR - chaleur latente - chaleur sensible
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Résultat des échanges de chaleur avec I’atmosphére

Température de surface moyenne de ’océan

90N

60N

30N

EQ

30S

60S

90S

OAfluxes turbulent (lat/sens) fluxes and ISCCP surface radiation

25°
T 2 decas” st
: surface ('C) o P 20°
15°
10°
.
o°C

Quelle est I’autre influence sur la température de surface ? 48



Amplitude annuelle de la température de surface
Elle est liée a la latitude, aux influences continentales et aux variations des courants
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Distribution spatiale
des échanges d’eau entre I’océan et I’atmosphére

Photo Arthur Miller
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Evaporation et Précipitations (cm/ an)
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Moyenne zonale
du taux d’évaporation
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Moyenne zonale
de I’évaporation

Moyenne zonale
des précipitations
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Evaporation et Précipitations (cm/ an)

Evaporation et Précipitations (cm/ an)

Salinité (psu)
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Distribution spatiale des précipitations moyennes (en mm/j)

Précipitations moyennées sur 1979-2007 (GPCP Version 2)

60°E 1206 . 180° ©1200W

Longitude
en mm/jour {(minimum= 0.00, maximum= 9.95, Intervalle= 0.5)
0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
1 mm/j = 365 mm/an 55

Distribution spatiale du taux d’évaporation moyen (en mm/j)
Ev:aporatir::m moyenne 1958-2001 (ECMWF ERA40)

60°E ~120°E 180° 120°W 60°W 0°
Longitude
en mm/jour (minimums= 0.00, maximum= 7.33, Intervalle= 0.50)
0 1 2 3 4 5 6 7 8

Fonction de la vitesse du vent et de la différence de T entre ’air et ’eau 56



Bilan moyen évaporation - précipitation (en mm/j)
E\gaporatipn_{ECMWF ERA40) - Précipitations (GPCP) 1979-2001

50°

T120°E

. 180°  120°W oW 0°
Longitude
en mm/jour {(minimums= -6,64, maximum= 5,66, Intervalle= 1.00)
6 -4 -2 0 : 2 4 6
Gains d’eau pour 'océan Pertes d’eau pour I'océan

Les variations de masse de 1'océan correspondantes sont faibles,
mais les variations de salinité en découlant

. .. j .. 57
ont un 1mpact tres important sur la dynarmgue oceanique

Résultat des échanges d’eau avec I’atmosphére =>

Distribution spatiale de la salinit¢ moyenne de surface

900N L) | I 1 1 I I 1 | I 1 | | 1 | | I | | I 1 | |

60°N Salinité de :

L surface v

30°N 1
EQ

30°S

60°S

920°S

1 1 | - 1

1 1 1
180° 120°W

1 | —

1
60°W 0°

1
60°E 120°E

——— 3 undes aspects de I’interaction entre I’océan et le climat
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Distribution de I'anomalie de masse volumique moyenne de surface (o,)
(appelée « densité »)

90N |

60N anomalie de
densité de surface v

30N

EQ

305

605

905

| | |
180° 120W

| | | |
60E 120E 60W 0°

T et S permettent de calculer la densité
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Transfert de chaleur vers 'intérieur de I’océan

Evolution du profil de température au cours de 'année
(aux moyennes latitudes)

Tempeérature (°C)

0 2 4 6 8 10 12 14 16
T T P T T F§|___> T 1
E 20 L » MEL 'JU] JAOU
— E v e
3 40 - Sep
2
60 |-
O
e
a 80 -

Réchauffement saisonnier => formation progressive de la thermocline saisonnicre
= zone de fort gradient vertical de température

Le réchauffement stabilise I’océan (c’est I'inverse pour I'atmosphére, qui est
chauffée par le bas)
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Profondeur (m)

Profondeur (m)

Profils moyens des températures au sein de I'océan

Température potentielle (°C)
9 ? L 1p i =

B .. Région tempérée
= " ’ 2000 —
— 3000 —

= 4000 —

T Régbnjw """"" L '

\ Région tropical 2 -

1000 —

Profils moyens des températures au sein de I'océan
thermocline principale et thermocline saisonnicre

Température potentielle (°C)
0 5 10 15 20 25

~« Région polaire f R
\

Thermocline 1000
saisonniere

L The_rmf)cline 2000
principale
ou permanente
= 3000 —
i 4000 —

-1,9°C<T<32°C
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-1,9°C<T<32°C

Pourquoi ’inversion de température en région polaire reste stable ?

La thermocline principale
est le résultat de:
--subduction T\

- -advection verticale T

- - diffusion verticale l
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Profondeur (m)

Profils moyens de température, salinité et densité

Température potentielle (°C) Salinité G
9 5 1 15 2 2 3¢ 3 36 ¥ 23 % 24
+ Région polaire ~ éte R r I Rf, c/;c,_),g}
P . Région Région tropicale =
Région tropicale rro%ica/e g
B Région tempérée 1000 T° Région polaire B Région rempére'e'
Région
i 2000 Jrempéree 2000
L 3000 T —3000
- 40004 T —4000
o o
-1,9°C<T<32°C 0<S<42 0<0,<29,5
90% 34 <S<35
50% 34,6 <S<34,7
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GENERALITES

e Caractéristiques de I'océan
Echanges de chaleur et d'eau entre I'océan et I'atmosphere

Masses d'eau - analyse hydrologique |

Circulation océanique
Réle du vent
Techniques d’observations

OCEANS ANTARCTIQUE, ATLANTIQUE, INDIEN, PACIFIQUE, MEDITERRANEE

Caractéristiques géographiques

Climatologie : Pressions, régime des vents, précipitations

Circulation de surface

Hydrologie, masses d’eau

EN CONCLUSION

e Particularités de chaque océan

e Role de 'océan dans le systéme climatique 64



Causes de la circulation océanique

DIFFERENCES de DENSITE : effets des échanges avec 1’atmosphére

=> formation de masses d’eau => circulation thermohaline

VENT : transfert d’énergie mécanique => 1) circulation d’Ekman

de chaleur

LLL

rayonnement rayonnement

solaire infrarouge
A
’ vent
4 3
’ 3
1
’ —
L4 AL
stockage )

— conduction

€ précipitations
V F évaporation

transport
de chaleur

<

échanges avec
I'atmosphére

2y

<

transfert de chaleur d'une région a l'autre

chapitre 1

=> convergence, divergence
=> gradient de pression

=>2) Courant géostrophique

=> circulation des grandes

gyres océaniques
en SURFACE
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Les flux de chaleur et d’eau douce a la surface entre I'atmosphére et 'océan
agissent sur la dynamique interne de 'océan.

Par exemple, sous I'effet du refroidissement hivernal associé a une forte évaporation
(soit directe, soit indirecte par formation de glace de mer),
la densité de I'eau de surface augmente,
ce qui entraine des mouvements de convection
plus ou moins profonds, atteignant parfois le fond.

1000

2000

Eau Profonde Nord Atlantique

349

S

v

3000

\*

O’?d

4000

34,9 ~

A

5000 X
60°S 50°S 40°S 30°S 20°S 10°S 0° 10°N 20°N 30°N 40°N 50°N 60°N

Cette circulation profonde, engendrée par des modifications
de la température et de la salinité en surface, est appelée circulation thermohaline
(exemple de I’océan Atlantique) 66




Distribution des températures Distribution des salinités

— Fronts subtropicaux

60°N_ 90°N
NN
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e

La distribution de densité
est dominée
par la température
sauf dans
les régions polaires

Distribution
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67
5000

Généralités sur les masses d’eau

Une masse d’eau est caractérisée par une gamme de température et une gamme de salinité
correspondant a un volume d’eau dont les éléments ont

Une masse d’eau acquicre ses caractéristiques (T, S, o) en surface sous I'effet des échanges
avec I'atmosphére, puis (selon les conditions) est entrainée en profondeur en suivant les
surfaces d’égale densité (ou isopycnes o) (= trajet demandant le moins d’énergie)

Des qu’elle a quitté la surface, ses caractéristiques évoluent alors seulement par mélange.

68



MASSES D’EAU
Le nom des masses d’eau s’écrit avec une MAJUSCULE.
En général, il comporte I'information :

= du lieu de sa formation ( par exemple : Antarctique, Arctique, Nord Atlantique, Sud Pacifique,
mer de Norvége, mer du Labrador, Subtropicale, Subantarctique, Equatoriale ....),

= du niveau ou elle se trouve (par exemple : Surface, Centrale, , Profonde, de Fond),
(attention: on différencie dans la plupart des régions, 'Eau Profonde et I'Eau de Fond)

- parfois du mode de formation comme les Eaux Modales (couche de surface homogene de
méme température et de méme salinité), mais la plupart des masses d’eau sont des eaux modales,
sauf quelques-unes, par exemple I'Eau Profonde de I’Atlantique Nord qui est un mélange de
plusieurs masses d’eau d’origines différentes.

Exemples : ,
Eau de Fond de 1a mer de Weddell,

Eau Centrale de I'Indien Sud,

Eau Modale Subtropicale,

Eau Méditerranéenne.......
69

convergence subtropicale

zone de S
convergence §
= due au vent 3.
= A D M E
. n o o lg-- T : 4
convection ——» couche 19 = e
en hiver mislangee ; 1 1 ;
puis subduction =~ — R e
le long des isopycnes . =
— Eaux Modales
- T=8°C \ ~_ ) Subtropicales
= S=34,7 ~107 ,
K=, , o B Formant
E 0=27,04 8° I’Eau Centrale
s
¥

Schéma des mécanismes de convection et de subduction concourant a la formation
des Eaux Modales Subtropicales formant I’Eau Centrale (ou Eau de la thermocline),
dans la zone de convergence subtropicale
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Profondeur (m)

Convection hivernale et subduction des Eaux Modales :
Formation de la thermocline principale (ou permanente)
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71
Formation d'une couche de surface homogéene
sous 'effet des échanges avec I'atmosphére
Soit par augmentation de salinité, soit par diminution de température,
soit, les deux ajoutées a la turbulence induite par le vent
Profils de température Profils de salinité
1 1 1 n 1 1
eau modale : 13
en formation T 1 T eau moda_le
en formation
- 2004 L
E
%
- T 4004 -
=
S
L & 6001 -
! :
. . . i 800 : ;
10 15 20 25y 34 34.5 35 355
Salinité

Température potentielle (°C)

Schéma de formation d’une Eau Modale
(méme T et méme S)
Evolutionde 1 a 3
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QUESTION

Quels sont les profils qui correspondent a une Eau Modale en formation ?
et ceux sur lesquels on trouve une Eau Modale subductée ?

0 : : o : :
3 /""l B R ! 3
4 T 4
__ 200 -~ — 200
>
9 40 / S 4
2 / S
S / S | /
< 60 ., T 6 - s
800 = : 800 :
a) 10 0 25 ) 34 ' 345 35 ' 35.5
Température potentielle (°C) Salinité
Profils de température Profils de salinité
73 %
Traces d’Eau Modale en profondeur (subductée)
hors de son lieu de formation ou de son moment de formation
(= zone ou les gradients verticaux de T et S sont faibles)
0 1 1 1 G 4 1 1
— 20071 eau modale - y £ 200 |
E subductée <....eaumodald T eau modale -
5 subductée 2 subductée 7
2 400- - T 4001 -
E :
o
& 600- L & 6001 .
£ -
3
i 3
800 ; . . ; r ; A
a) 10 15 20 25 b) - 34.5 35 355
Salinité

Température potentielle (°C)
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Les différentes masses d’eau de I’hémisphere sud
et leurs processus de formation
par convection (plus ou moins profonde) puis subduction

— Front
ron "
Continent  Divergence polaire subtropical
Antarctique  Polaire (o oance) (convergence) o
0 o
S 20°C
: % 10°C
S Gh”"t:ﬁ‘me permanente
,l, 2 q% NZe Y cenrpace --|5%¢
1000 S O(\ b 4!‘{4 o =
m 1?; G N?;qn -y [ 0\
Z3 %, === TQUE e -~
a S 2 —_—
oo
- m

\gdlw anNO
S
f

EAU de FOND ANTARCTIQUE

chapitre 1 75

L’analyse hydrologique

¢tude des masses d’eau et de leur évolution dans 1'espace océanique

3

ﬁﬁw (ANO4 P NVt

EAU de FOND ANTARCTIQUE

Gains et pertes de chaleur ou d’eau douce se font en surface.

Dés que la masse d’eau quitte la surface (par convection et/ou subduction),

ses caractéristiques T et S ne se modifient alors que lentement par mélange.
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Outil de représentation des caractéristiques d'une masse d’eau :
Diagramme température potentielle - salinité

| DIAGRAMME 0 -S|
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N
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Température (T) et salinité (S) permettent de calculer la densité (o).
A la température potentielle (0) correspond la densité potentielle ( G,)

E 15 25,
T 0 28,0
8 my / - / /
Q
3 | 202 . / 8.5
-.g 3 29,0
qE_, V B isopycnes /
— 0 \
v Wi A 4
33,5 34,0 34,5 35,0 35,5 36,0 36,5
Salinité

on peut donc tracer des isopycnes (isodensité) sur le diagramme 6 -S

N
o

|

—
9]

&

Température potentielle (°C)
o

Température (T) et salinité (S) permettent de calculer la densité (o).
A la température potentielle (8) correspond la densité potentielle ( G,)

240
7_4,5

L—
25° // /275/
26 90% des eaw / / 8,5
- océaniques
50% / ’}_910
V = isopyc\nes /
33,5 34,0 34,5 3':']:,.0 35,5 36,0 36,
Salinité

on peut donc tracer des isopycnes (isodensité) sur le diagramme 6 -S
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ordre de grandeur :

N
o

Température potentielle (°C)
(9]

—
9]

—

=)
I

w2
o
(=)

N

G , augmente d’environ une unité
- quand 0 diminue d’environ 5°C,
— quand S augmente d'un peu plus d’une unité

— quand la pression augmente d’environ 20 bars (environ 200m)
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Chaque couple de valeurs 0-S est représenté par un point sur le diagramme 0—-S

POINTS REPRESENTANT LES CARACTERISTIQUES DE L’EAU A ET DE L’EAU B
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LE POINT REPRESENTANT LES CARACTERISTIQUES
DU MELANGE DE A + B SE TROUVE SUR LA DROITE AB

/

Température potentielle (°C)

_ isopycne,

i

34,5 35,0 5,5 36,0 36,5
Salinité
car T et S sont conservatifs dés que la masse d’eau a quitté la surface %3
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MELANGEDE 2/3 DEAET1/3DEB=C (CB=2/3DEAB)
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La non linéarité de la densité en fonction de la T et de la S est plus accentuée
AUX BASSES TEMPERATURES

Fah
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=
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Température potentielle (°C)
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AUX BASSES TEMPERATURES
C = MELANGE DE /. ET B EST PLUS DENSE QUE ' ET B
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Processus de « cabelling » 87

Me¢élange de 3 eaux types I, II, 1]
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Un élément d’eau de mer est caractérisé par une T et une S
chaque couple de Tpot () et S est représenté sur le diagramme par un point,
en plagant toutes les valeurs (6-S) mesurées sur une verticale,
on obtient le diagramme 6-S de la station hydrologique (profils de T et S)

station hydrologique Diagramme 6-S

| L 1 L |

l Surface de 'océan / i
T 2
FO Tl, Sl, Gl --------------------------- 2
P—* --'-mI
S XL
o = I
=) G,~> 0, &z
o o R
a Q. S
:
(1] IS G e ©- I
v
Q.
C,~> 0, & %
a :
: a8
1] Tl Sy O el mereremrceec:) S 0 :
30 .. .35 40
{ Salinité
oY

Sous l'effet de la pesanteur, I'océan est stratifi¢ en densité

Station hydrologique: avec les anciennes bouteilles de prélévement d’eau (avant les années 70)

= seulement 12 points de mesures sur la verticale

"

Le navire est stoppé.
On installe les bouteilles
de prélevement d’eau
équipées de leurs
thermometres

le long du cable lesté

BQUTEILLE DE
PRELEVEMENT

BOUCHON
OUVERT

CABLEPORTEUR P ' |

\\
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photo Micheéle Fieux

N/O Jean Charcot 1969



BOUCHON SUPERIEUR FERME
S

4o o

THERMOMETRES A
RENVERSEMENT

g e
BOUCHON INFERIEUR FERME

CAPTEURS DE LA BATHYSONDE [ -

Ou est la surface ?
le fond ?

1,

b- 2
- |

= Profils continus instantanés
car cable électroporteur

dans les années 70

< Avénement de la bathysonde
(comportant capteurs de T, C, p)
associée a une rosette de bouteilles de
prélévement

Photo Michéle Fieux

DEBUT DE STATION:

BOUTEILLES OUVERTES

Exemple de diagramme T-S pdt Phybio 2018
(analyses des mesures faites en OPB201 par les étudiants)
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Station KS2
1000 m
(Legrand, 2018)
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Différents outils de I'analyse

hydrologique

A Profils de
Température potentielle,
Salinité
Oy
d’une station
hydrologique

Diagramme 0-S

A

correspondant

(intégrant les 3
caractéristiques)

Remarquer le resserrement
des points en profondeur
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Sur un diagramme ©@-S on_perd I’information de profondeur mais on gagne 1’information de densité



Simulation du mélange
de 3 eaux types

A (T=10°C, S=34,8)
B (T=2°C, S=34)
C (T=2°C, S=34,8)

- profil température -~
- profil salinité

Avant mélange des
3 eaux types A, B, C

A (T=10°C, S=34,8)
B (T=2°C, S=34)
C (T=2°C, S=34,3)

Température (°C) Salinité
a) o_2 8 10 o_34 344 348
200} 200
£ 400} A 400f A
5 600r 600k
o
é 800} B oot B
1000t 1000F
1200} & 1200} C
14004 1400k
Température (°C) Salinité
b) © 2 4 6 8 1@ o 344 348
T T T T T T T T
200 200
E 400 400F
£ 600 600}
o
é 800 800t
1000 1000F
1200 1200
1400 1400k
Te mférature %] Salinité
c) o2 6 8 10 o_34 344 348
T T T T T T T T
200 200
E 400t 400+
2 600r 600
-]
& 800t BOOF
B
S1000F 1000
1200t 1200+
1400t 1400
Température (°C) Salinité
a o 6 8 10 o_34 344 348
200} 200}
= 400 A 200k A
S 600f 600}
o
£ soof B sook B
&C1000f 1000}
1200 o 1200} C
T400L 1400L
Température (°C) Salinité
b) ° 2 46 81 o 344 348
200+ 200
E 400+ 400F
5 600F 600}
o
é 800F 800t
000 1000}
1200+ 1200
1400- 1400
Temférature {°Q) Salinité
c) o2 6 8 10 o 34 344 348
200t 200
£ 400t 400+
3 s00f 600
o=
& 800t BOOH
5
51000 1000
1200t 1200+
1400t 1400

Diagramme T-5

12
10F
g
w8
2 6
g
E 4
7]
= ok
| R S "
34 344 348
Salinité
12
10F
g
o 8
=
® 6F
g
E 4
T
- 2k
G Il L L 1 1
34 344 348
Salinité
12
10F
g
il
ger
a
E4r
2
2_
0 1 1 1 1 1
34 34,4 348
Salinité
Diagramme T-5
12
il 21’.?0-620
a A
g 8
2 6
g
E ar
& _| 001000 1000-1400
2t .-B °
G 1 1 1 1 IC
34 344 348
Salinité
12
10r
g
g B
=
® 6F
g
E 4
Q
| 2k
G 'l L L 1 1
34 344 348
Salinité
12
10F
g
e°f
meF
i
g4
2
2_
0 1 1 1 1 1
34 344 348
Salinité

QUESTION

Placer les points
correspondants aux
3 masses d’eau
sur le

diagramme T-S
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.. diagramme T-S
correspondant
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Avant mélange des
3 eaux types A, B, C

A (T=10°C, S=34,8)
B (T=2°C, S=34)
C (T=2°C, S=34,3)

Début du mélange des
3 eaux types A, B, C
profils correspondants

Début du mélange des
3 eaux types A, B, C

profils

Température (°C) Salinivé
a o 6 8 10 o _34 344 348
200¢ 200r
= 400t A a0k A
5 600r 600F
=
S soot B soof B
10001 1000F
1200 € 1200 C
14004 1400k
Température (°C) Salinité
b} o 2 4 8 8 10 6.3 344 348
T T T T T T T T
200r
400F
L 600F
800r
1000
12001
1400
Témférature =] Salinité
C) o 2 6 8 10 0__34 344 348
T T T T T T T T
200¢ 200F
£ 400t 400t
S s00r 600
=
& soo} 800+
k=]
S-1000p 1000
12001 12001
14004 1400
Température (°C) Salinité
a) 2 4 6 8 10 o0 34 344 348
T T T T T T T
200¢ 200F
£ 400¢ A 400} A
g 600r 600F
é 800F B 800k B
&1000F 1000}
1200t C 1200} L
14004 1400k
Temférature (°Q) Salinité
b) 0 2 6 8 10 0o_ 34 34,4 34,8
T T T T T T T
200+ 200¢
£ 400t 400}
3 600F 600
2
S 800f 800F
S
2-1000f 1000r
1200 1200r
Temférature O Salinité
c) o_2 6 8 10 o0_34 344 348
T T T T T T T T
200¢ 200r
E 400+ 400¢
3 600 600+
©
S 8oof 800+
®
410001 1000¢
1200t 1200¢
1400 1400~

Diagramme T-S
12
| 200600
U A
g B
2 6
-3
x
& _}oo-1000  1000-1400
2+ .B .C
1 1 1 1 1
0 34 344 348
Salinité
12
10F
g
g B
=2
B 6fF
T
£ ar
Q
- 2k |
0 Il ' L 1 1
34 344 348
Salinité
12
10F
o
e°[
=114
4
g
2
2_
G 1 1 1 1 1
34 344 348
Salinité
Diagramme T-S
12
200-600
101 [
)
o8
— |
® 6fF
2
£ 4
¥ _l600-1000 1000-1400
2F B [ )
G 1 1 1 1 IC
34 344 348
Salinité
12
101 )
o
e 8
2 6} -
2
£ 4
U
= 2 ® )
G 1 1 1 1 1
34 344 348
12
101
g
g8
=
8ol
a
E4r
U
- ok
ob——+ v v
34 344 348
Salinité
Salinité

QUESTION

Placer les
points
correspondants
sur le
diagramme T-S

97 %

points T-S
correspondants
aux 3

eaux types
encore présentes
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Début du mélange des

3 eaux types A, B, C

profils

_—

Début du mélange des

3 eaux types A, B, C

profils

e

Température (°C) Salinité Diagramme T-5
a) 0 _2 4 6 8 10 o_34 344 348 &
T T T T T T T L]
200-600
200} 200F 10F o
o
£ 400} A 400f A o 8Bl
5 600} 600F 2 st
= ‘g
£ aoof B 800t B 2 4t
B & _|g00-1000  1000-1400
a1000F 1000F - e .
12004 C 1200k C 0 ' BI Lt |C
34 344 348
14004 1400t Salinité
Température (°C) Salinité Q
b) °_ 2 4 6 8 10 o0_34 344 348 UESTION
) T T T T T T T ¥ 12
200+ 200r 10t e
T \
= 400+ o :é ol ou se placent
= =}
5 600t 600t £ ef < les eaux de
o= ~u
L 800k =3 R J4
& 800 4 mélanges
5 k3] —
<9 000F 1000F 2.8 eanls T 9
1ntermed1a1res !
1200t 1200} » I
34 344 348
1400~ 1400 Salinité
7'I"emfératu re {V°Ei S;a iinité
c) o_2 6 B 10 o0 _34 344 348
T T T T T T T T 12
200} 200 10
£ 400t 400} d
E S8r
2 600f 600 56—
= ~u
soo} 800t a
5 ear
1000f 1000 .l
1200 1200} " BRI
1400+ 1400 > a4 .34'8
Salinité 99
Température (°C) Salinivé Diagramme T-S
a o 6 8 10 o _34 344 348 54
200-600
200k 200F 10r A®
A o
£ 400} A 400f s 8
5 600r 600} 2 6r
o U
£ goo} B 800F B g 4+
s 2 _|oo-1000  1000-1400
&£1000r 1000f 2t e ®
1200F C 1200F C ol— BI L |C
34 344 348
14004 14 Salinité
Température (°C) Salinité
by o2 46 810 o 3 344 348 ¥4
200 200t 10t S
o
400 400} S 8t 0 di
- P 2o o . diagramme T-S
5800 800} . correspondant
o 1]
= L = | 10 1200-1 § _
89000 1000 2Iao8 8o 1100
1200 1200t P
034 322 348
1400 1400 Salinité
Temférature =] Salinité
c) o_2 6 B 10 o0 _34 344 348
T T T T T T T T 12
200} 200 10
- 400r 400¢ &
E S8r
2 600f 600 56—
= ~u
soo} 800t a
2 Ear
1000f 1000 .l
1200 1200} " BRI
34 34,8
1400t 1400 a2
Salinité

100



Température (°C) Salinité Diagramme T-5
a) o_2 4 6 8 10 o_34 344 348 £
T T T T T T T L]
200-600
2005 200} _or A®
o
£ 400 A 400} A = 8r
5 600 600} 2 6r
= B
£ goo} B soot B g at
] & _| 001000 1000-1400
&1000 1000t 2t .B .
1200 C 1200k C ob—— 1+ |C
34 344 348
1400 1 Salinité
Température (°C) Salinité
b) o2 46 810 o 344 348
T T T T T T 1 12
200+ 200} _10p wWee
== s 500,
£ 400t 400 = 8l
5 coor s00f 2 st 504,
o U
5 =8 b=
éﬁm- 800 E 70
= L = L 10 1200-1
89000 1000 LS 1100
1200+ 1200F L 1 I L L
038 322 348
1400L 1400t Salinité
Température {(°C) Salinité
g o DT . oo M QUESTION
. , 12
Poursuite du mélange i 0k
10F
des = 400} 400} 2.l Placer les points
E = )
5 soot 600 5 sur le diagramme
3 eaux types A, B, C 3 5% 26t &
é soot BOOH '“gta_
___—* %000} 1000 |
Profils 1200 1200t il wieos 5 oo
) ) 34 344 348
I1 n'y a plus d’eau type B 1400 oy Salinité
mais il per51ste un 101
. e e eir
minimum de salinité
Température (*C) Salinité Diagramme T-5
a) 2 4 6 8 10 o0 34 344 348
T T T T T T 1 12
200-500
200 200t _1of ®
(%)
£ 400} A 400 A = 8r
3 6001 6001 E 6r
E B B
5 800r B 800 E 4
< 2 _loo-too0 10001400
a1 000t 1000 2r .B .
1200¢ C 1200F C 0 | S | ST ST |C
34 344 348
1400 1400k Salinité
Température (*C) 3 Salinité
by o2 4 6 810 o 34 344 348 4
200 200 10 e
e 500,
— 400 400f £ al
E g ®
5 600 600F & 6f o
o L
5 =3 |-
éam 800 E 70
A L = a0 1o 1200-1400
84000 1000 5ol 200 1100
1200 1200+ P S —
034 324 348
1400 1400L Salinité
T'emférature {°Q) Salinité
c) o_2 6 8 10 o _34 344 348
T T T T T T T T
12
200} 10}
=, | @]
E 400 s
g 600F 24l Le minimum
= = v ey,
é 800} ;.t A de salinité
&1000¢ P persiste
1400
1200¢ 0 5 5 1 ' L
34 344 348
TR Salinité
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Température (*C) Salinité Diagramme T-S
a) 2 4 6 810 o _34 344 348 12
200t 200t _of A
E 400¢ A 400F A % al
% 600 600F E &
Simulation du mélange 8. o i - ) P
&1000 000k Ie .
de 3 eaux types A, B, C ' C B C
T200r C 1200 032 344 348
au cours du temps sur : 1400- 1400t Salinité
Température (*C) Salinité
b) o 2 4 6 810 o 34 ~344 348 i
200F 10 w0y
- les profilsde T et S o | gl 00,
g
600t g 6f o
. oot -
- le diagramme T-S B g
1900y RELET 1100
1200 037342 348
1400t Salinité
T'emqpérature {°C) Salinité
c) o 2 6 8 10 o 34 344 348
L 200
_Tor 4004300
| ]
LS_ .
g <« diagramme T-S
57 7o complet
[ n’y a plus d’eau type B E4 b
. . X - .-:BDD“-'IOUO 1400
mais toujours un bl i g
. . . eir 34 344 348
minimum de salinité Salinité
= trace de I’eau B 103

Evolution dans I'espace océanique de la trace d’'une masse d’eau
caractérisée par un minimum de salinité

10
—_—
O
N 8.
QUESTION : 2
2
—
< 6
Quel est le diagramme ©-S S
correspondant a la station la plus proche 8_ .
du lieu de formation de la masse d’eau Q 4 minimum » ’
caractérisée par un minimum de salinité ? -.E de salinité
G 0
Q 2 #
£
S =
et la plus éloignée ? 0
-2 : [ .
33.5 34 34.5 35 35.5
Salinite

Attention chiffres des stations dans 1’autre sens dans diapos suivantes s



Evolution dans I'espace océanique de la trace d’'une masse d’eau
caractérisée par un minimum de salinité
(exemple de I'Eau Antarctique Intermédiaire)

[ 10 . 1 L Il L 1
60°N W %] 0
& (i\@ -
30°N - 1000m O
@
T 6 i
—
S
EQ o Minimum ®
= 2000m % 4 desalinité -
5
e
o
30°S \8. 2 I
£
- s000m @
0
60°S § “ K
: N ]
< g N S
i ) g
- 4000m -2 - - ; - - -
80°'W 60°'W 40°'W 20W 0°  20° 335 34 34.5 35 35.5
Salinité
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Evolution dans I'espace de la trace d’'une masse d’eau
caractérisée par un minimum de salinité
(exemple de 'EAAI)

. 10 " 1
190
8 L
— 1000m O on
@
T © [
)
=
L - A
] Minimum
| 2000m o 44 desalinité -
§ de I'Eau
© Antarctique
'8 2] Intermédiaire L
IS
- 300om @
§ ? 9 E
g "] £
g N F
: A §
: - > - - o 4000m 2 ——r ——F
80'W 60'W 40'W 20'W 0  20°E 335 34 34.5 35 355
Salinité
0 et S sont utilisés comme des_traceurs, et I'analyse hydrologique permet d’accéder
indirectement aux caractéres généraux de la circulation a toutes les profondeurs | 196
a l'aide de simples profils verticaux de 6 et S




Variation en volume des caractéristiques T et S des
masses d’eau profondes pour T <4°C (environ 1500 m sauf aux hautes latitudes)

;o7

90% 34 <S <35
50% 34,6 <S <347
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Variation en volume des caractéristiques T et S des
masses d’eau profondes pour T <4°C (environ 1500 m sauf aux hautes latitudes)

Peut-on retrouver la signature de chaque océan ?
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Variation en volume des caractéristiques T et S des masses d’eau profondes
’océan global

®-S en
volume
pour les
eaux dont la
température
est
inférieure a
4°C

~
346

Pic en volume
34,68-34,69
1,1 -1,2°C

Tous les océans

109

salinif

Tous les océans

Indien
(T de ’Eau de Fond intermédiaire
entre 1’ Atlantique et le Pacifique,
plus salé que le Pacifique )

Pacifique
(Pic d’Eau Profonde homogéne,
faibles salinités, T Eau de Fond
la plus élevée)

Atlantique
(influence Eau Méditerranéenne
tres salée et T min de I’Eau

Antarctique de Fond)
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INTRO (JLD 12)

GENERALITES (AP 4)
Caractéristiques de 'océan

Echanges de chaleur et d'eau entre I'océan et 'atmosphére
Masses d'eau - analyse hydrologique

Circulation océanique

Rdle du vent

Changement climatique (JLD 2)

OCEANS ANTARCTIQUE (JLD 4), ATLANTIQUE (AP 4), ARCTIQUE (AD 2),
INDIEN (JLD 2), PACIFIQUE (AP 2), MEDITERRANEE (AD 6)

e Caractéristiques géographiques

Climatologie : Pressions, régime des vents, précipitations

Circulation de surface

Hydrologie, masses d’eau

RESUME (AD 2) 0

Causes de la circulation océanique

DIFFERENCES de DENSITE : effets des échanges avec 1’atmosphére

=> formation de masses d’eau => circulation thermohaline

VENT : transfert d’énergie mécanique => 1) circulation d’Ekman

=> convergence, divergence

A &

transfert de chaleur d'une région a l'autre

de chaleur

I'atmosphére

L_V

<

chapitre 1

z 7 Z Z
rayonn'ement rayonnement < % g == gradlent de pI‘eSSlon
solaire infrarouge = :g ‘g
A 3 2 s Z 2
7 itz e 5 = => 2) Courant géostrophique
7 7 5 .l. ] ) g phiq
’ )
' i |
L/ A7, HH17 47, Asir” i
stockage ) Z . Z
de chaleur transport échanges avec > circulation des grandes

gyres océaniques
en SURFACE

112



La circulation océanique

lois générales de la mécanique
associées aux lois de la thermodynamique

forces entrant en jeu:

- force de gravite

- forces dues aux gradients de pression

- forces de frottement interne et externe (vent)

- forces astronomiques engendrant les marées

- force de Coriolis intervenant dés qu’il y a mouvement

113

Force de Coriolis
force due a la rotation de la terre

The effect of the Coriolis force
Nonrotating Earth
MNorth Pole

launch site

NORD
Vents et courants

Forces de Coriolis déviés vers la droite

Equateur

SUD
Vents et courants Earth rotating 15° each hour
déviés vers la gauche Pt Pole

Direction initiale

Direction résultante

actual destination target  actual destination—Zj5*

Force présente quand il y a mouvement
. P — — —
sur des distances assez grandes Fc =-2m Q" V

© 2008 Encyclopadia Britannica, Inc. Path of poxata™

—_

Masse m V(u,v,w)

Vecteur rotation dg la terre €2
Vecteur vitesse V (= vitesse relative car la terre tourne et notre référentiel, généralement

( x vers est, y vers nord, z vers zénith), tourne aussi 114



Equation de Navier-Stokes

dV - — N —e 2 —
p —=—gradp+p g—2p QA Vv +H Vv
at t
_ Gradient Force de Coriolis
Derlvee. de pression
lagrangienne
(terme local + Pesanteur Frottements
terme du avec L viscosité
a I’advection) moléculaire dynamique
en [kg.m'.s]
ou dv 1 v - "= =2
— = —=xVp+ 7 —20xV +,vV'¥
dt P / 115

v viscosité moléculaire
cinématique en [m2.s!]
on note v=W /p

Ne pas mélanger v
et vecteur vitesse v

Force de Coriolis

Si repere terrestre, X vers est, y vers nord et z vers z€nith,
la force de Coriolis peut se simplifier en:

O Referenticl
L, terrestre &

E =fv /-__‘ o
E, = —fu [~
F'Z —i} ff. III 1

Avec f facteur de Coriolis =2 Q sin(lat)
lat = latitude
Q2 norme du vecteur vitesse de rotation angulaire terrestre (2p/(24*60*60) rad/s)

L
A
_'l"r |
/&fén‘:nh’cl
geocentrigue &

s

ATTENTION ne pas mé¢langer la Force de Coriolis vecteur avec 3 composantes
Fx, Fy et Fz indiquées ci-dessus
et le facteur de Coriolis f scalaire (= juste un nombre >0 dans HN et <0 dans HS)



Equation de Navier-Stokes

dv 1 =3
dt

Si repere terrestre, x vers est, y vers nord et z vers zénith,
I’€équation de NS s’écrit donc:

Du_ du 1 0 [ 0% u 6 u

= —5Vp + 2 - 20xv + vV*%

2
6

U

— — ___YP L 2 A I 4
Di  dr Pax F IV TV Ge e,
Dv_dv _ 13dp -621' 5 v,

Dt dt Fﬁ}-’ _6x 51*

Dw _dw 1 3p O w Fw
+ +

Dt dt ?5: ax2 @.1.'2

Causes de la circulation océanique

1) DIFFERENCES de DENSITE : effets des échanges avec I’atmosphére

=> formation de masses d’eau => circulation thermohaline

rayonnement

: rayonnement
solaire

infrarouge

vent

- ..‘
_) conduction
—
Y r évaporation

stockage
de chaleur transpor !' echanges avec
I'atmosphére

de chaleur
M —_—

transfert de chaleur d'une région a l'autre
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Causes de la circulation océanique

1) DIFFERENCES de DENSITE : effets des échanges avec 1’atmosphére

=> formation de masses d’eau => circulation thermohaline

rayonnement rayonnement

solaire infrarg :
\ ~
r
r
&
7
’
. e — 4
stockage — >

de chaleur transport échanges avec
t de chaleur I'atmosphére
-

transfert de chaleur d'une région a l'autre

& Dprécipitations
r évaporation

3 conduction
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Causes de la circulation océanique

1) DIFFERENCES de DENSITE : effets des échanges avec I’atmosphére

=> formation de masses d’eau => circulation thermohaline

2) VENT : transfert d’énergie mécanique, circulation d’Ekman

Circulation d’Ekman génere un gradient de pression

et la mise en place -si équilibre- d’un courant « géostrophique »

Geénéral

— circulation des grandes gyres océaniques en « surface »
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a) Vents en janvier

| i ﬁﬁ/lﬁ ” dt“ﬁ‘ cﬂ/ - =
EQ I._ bassF_s |n'lErl!ﬂq'Jl e -
s
lle Pagues j i / ste Helane

ﬁ-_‘__*-"‘m\_"vm.d__&s__ﬂ - *(’ _ﬂb-ﬁ-u_m___’i—-h ____-___h

180°W 90" W

60°N r _.
‘- mmﬁﬁfﬁ@)

=2 :&11., W

30°S ile Péques
5 "’ = ok :
T - ventsd'ouest
= o————

sos | . T s T
e Sy

Principaux

centres de
pression

atmosphérique
HP en rouge
BP en bleu

et vents moyens
de surface
associés

(Fieux, 2010)
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Les deux équilibres qui permettent de comprendre
une grande partie de la circulation océanique

et en particulier la circulation de surface

|Cas de Péquilibre d’Ekman (vent) : (en intensité)

force de frottement = force de Coriolis

Cas de Péquilibre géostrophique : (en intensité)

force due au gradient de pression = force de Coriolis
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Norvege (1861-1930)

Vagn Walfrid Ekman Spirale d’Ekman

hémisphere Nord

(

>
!

-q-T--

-
o
3
8
o

L intégré

)

<« couched’Ekman —

L
]

(Suéde 1874 — 1954) 124



Effets du vent local Transport d’Ekman (t/f)
Tension du vent (1) B ®  f=20s
équilibrée par (t=c,p, , I= sin ¢ )
force de Coriolis (f) est perpendiculaire au vent
hémisphére Nord A droite dans I’hémisphére Nord

vent

courant
W de surface
T
transport
G intégré
=
[4~]
£
4
Ld
o
[eF)
il oy
v
=
8
He ¥
(@)
125
Principaux
centres de
pression
atmosphérique
HP en rouge
BP en bleu

et vents moyens
de surface
associés

(Fieux, 2010)
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Dans les cas des BP (basse pression)
ex Basses pressions d’Islande
au nord de I’ Atlantique

Vent vu de dessus 127
dans I'hémisphere nord
et ool Dans les cas des BP (basse pression)
o4 q - ex Basses pressions d’Islande

au nord de I’ Atlantique

Vue de dessus
\ﬁ‘“‘

divergence
a) transport '
d’Ekman
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @
Dans les cas des BP (basse pression)

V“‘i ; ex Basses pressions d’Islande

au nord de I’ Atlantique
‘ Vue de dessus

divergence Stryg,
s
V ”

couche
d’Ekman

divergence

a) transport
d’Ekman

b)

Vue de coté

upwelling
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @

‘L Dans les cas des BP (basse pression)
ex Basses pressions d’Islande
h o au nord de I’ Atlantique
& Vue de dessus
e :
divergence Stirg
V e

couche
d’Ekman

\ q‘?'“t

divergence

b)

Vue de coté

upwelling
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @
.y HP
y \’ 4 .

BP

divergence Vuededessus o A W =
a) transport ' Ax
d’Ekman (
rot t/£>0 ¢ Vue|de coté
a toute profondeur Z
divergence St
e (
M cha ) force de gradient horizontal
u ~ 14 . —
d'Ekman Vue de coté de DreSS'ﬁn =-pgtan@
b) |
upwelling + i +

Dans quel sens va le courant géostrophique ? .

(Fieux, 2010)

dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @ COURANT GEOSTROPHIQUE

vﬂti v @ courant P

divergence BP (face _______._-
) ‘ Vue de dessus —— W il
/

a) transport
d’Ekman

Vue de coté

NE

a toute profondeur z
divergence Sty
e &
AN il couche force de gradient horizontal
u AL i = -
FEkman Vue de coté de preSSI?n =-pgtanB
b)
upwelling * < +

la force de Coriolis
dévie le courant vers la droite
dans I'hémisphére nord 132




Les deux équilibres qui permettent de comprendre
une grande partie de la circulation océanique
et en particulier la circulation de surface

Cas de Péquilibre d’Ekman (vent) :

force de frottement = force de Coriolis

as de I’équilibre géostrophique : (en intensité)

orce due au gradient de pression = force de Coriglis

La force de Coriolis est due a
la rotation de la Terre qui dévie les mouvements 133
Le parametre de Coriolis f=2Q sin ¢
(Q vitesse de rotation de la Terre et ¢ la latitude)

Les deux équilibres qui permettent de comprendre
une grande partie de la circulation océanique
et en particulier la circulation de surface

Cas de Péquilibre d’Ekman (vent) :

force de frottement = force de Coriolis

as de IPéquilibre géostrophique : (en intensité)

orce due au gradient de pression = force de Coriglis

0:—16p+p§—2§‘2><$‘

134

A I’horizontale: 36 p= —2 QAXVy = (fv, -fu) avec f facteur de
Coriolis 2Qsin(¢)



dans I'hémisphére nord

vent cyclonique ¥+) COURANT GEOSTROPHIQUE
. | HP
IV 7 BP @ courant g
- _______.——'-:
divergence Vue de dessus horzontale A W |
a) transport ' Ax
d’Ekman <—
rot T/£50 : Vue|de coté
a toute profondeur z
divergence Strg,
3 {_
Muche ¢ force de gradient horizontal
FEkman Vue de coté de preSSI?n =-pgtanB

b)

upwelling

4

¥

A

la force de Coriolis
dévie le courant vers la droite
dans I'hémisphére nord

dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @

N qeﬁti
divergence
a) transport
d’Ekman
divergence St
e
=
couche
d’Ekman
b)
upwelling

135
r— - -
p HP
B __.__-__.——'-
ace :
Vue de dessus _t](_)rizontale A W Az i
/
Ax
5t
S cote
<

fo
Vue de coté

4

a toute profondeur

!

rce de
de pre

gradient horizontal
ssion=-pgtan©

f

< ) 4

Pa=-pgz

Pg=-pglz+ Az

AP /Ax = (Pg_Pp) /Ax = - p g Az/Ax

-]
Sur I’axe x : Fp = -1/p AP/Ax = -g|Az|/Ax= -g tan(0)
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Dans le cas de 1'équilibre géostrophique :

gradient de pression = Coriolis
a I’horizontale

Z verticale

A

7

gradient de
ession_
)

for

lg
Composante
rizontale du

o

ression

radient de
/

Décomposition du gradient de pression
(perpendiculaire aux isobares)

- composante horizontale équilibrée par la
force de Coriolis

- composante verticale équilibrée par la
force de gravité

- Le courant est perpendiculaire au gradient de
pression et a la force de Coriolis et donc paralléle

gci;cveitge aux surfaces isobares
//
137
dans I'hémisphére nord
vent cyclonique ¥+) COURANT GEOSTROPHIQUE
yﬁ:“ti V HP
X
divergence & Vue de dessus b e A WT
3 yanspor <«
( 2 coté
E— a toute profondeur z
Ivern 5 (
= mu::fce force de gradient horizontal
AEkmah Vue de coté de pre55|?n =-pgtanB
b)
upwelling * < +

= Tp+Fe=

Pr=-pgz Pe=-pg(z+A2)
AP /Ax = (Pg_Pp) /Ax = - p g Az/Ax

Sur ’axe x : Fp =-1/p AP/Ax = -g|Az|/Ax= -g tan(0) et Fc = fv donc v = g/f tan(0)
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La force de Coriolis est toujours
perpendiculaire au courant

situation initiale |

hemisphere nord
gradient
de pression

_b.

-

courant *.

force de :
Coriolis .
force de : gradient
Coriolis  *de pression
Vue de
dessus courant

| situation finale)|

Le courant est perpendiculaire
au gradient de pression (a droite, hémisphere nord)
et paralléle aux isobares

situation initiale |

hemisphere nord
gradient
de pression

_b.

Evolution du courant en
équilibre géostrophique en
présence d’'un gradient de

pression :

-

courant "*.

force de :
Coriolis .
force de : gradient
Coriolis  *de pression
Vue de
dessus courant

| situation finale)|

Gradient de pression

Vue de
| coté

Evolution du courant jusqu’a
équilibre géostrophique en
présence d'un gradient de pression :

la force de Coriolis
dévie le courant vers la droite
dans 'hémisphére nord
(vers la gauche dans I'hémisphére sud)
et le courant tourne autour
du centre de pression // isobares
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Gradient de pression

@ courant

la force de Coriolis
dévie le courant vers la droite
dans 'hémisphére nord
(vers la gauche dans I'hémisphére sud)
et le courant tourne autour
du centre de pression // isobares
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @

‘V“"’““i "

divergence I Vue de dessus

HP

BP

A i Vue de coté

Dans quel sens va le courant géostrophique ?

a) transport '
d’Ekman
rot />0
divergence Sty
“e
V i 3
couche AT
d'Ekman Vue de coté
b)
upwelling
(Fieux, 2010)
dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @
N ,,,ef“i

divergence I Vue de dessus
a) transport '
d’Ekman
rot t/f>0
divergence Ttprr
e
V i e
couche Atd
dEkman  Vue de coté
b)
upwelling
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HP @ courant
Surface BP
A i Vue de coté

Sens du courant geostrophique

(Fieux, 2010)
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @
“‘AL

-
Al

divergence Vue de dessus

a) transportT
d'Ekman
rot />0
divergence Sty
TN
d’Ekman Vue de coté
b)
upwelling

COURANT GEOSTROPHIQUE ?

BP

_t](_)rizontale A

B

HP

—— ]

(face
W

fo

4

NE

a toute profondeur

!

rce de gradient horizontal
de pression=-pgtan©0

f

Vue de coté

¥

A

la force de Coriolis
dévie le courant vers la droite
dans I'hémisphére nord

dans I'hémisphére nord
vent cyclonique @

‘VM‘L "

divergence

Vue de dessus

a) transportT
d'Ekman
rot /£>0
divergence Sty
TN
d’Ekman Vue de coté
b)
upwelling
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COURANT GEOSTROPHIQUE
HP
@ courant B
BP qurface e
horizontale A W Az :
/
Ax
Vue|de coté
ue€|ae cote
<
a toute profondeur z
force de gradient horizontal
de pressi?n =-pgtanB
¥ < 4

la force de Coriolis
dévie le courant vers la droite
dans I'hémisphére nord
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @
q?/“"i

d ivergence

‘ Vue de dessus

a) transport '
d’Ekman
rot t/f>0
divergence Sty
Yce
AN Ol )
couche .
d’Ekman Vue de coté
b)
upwelling
dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @

\,e“‘i
v

d ivergence

; ‘ Vue de dessus
a) transport '
d’Ekman

rot />0
divergence Sty
Yce
AN Ol )
couche Aot
d’Ekman Vue de coté
b)
upwelling

) BP 3

A( Vue de dessus
S——y

transport

d’Ekman T

Dans les cas des gyres subpolaires
ex Gyre subpolaire de I’ Atlantique Nord

Dans les cas des gyres subpolaires
ex Gyre subpolaire de I’ Atlantique Nord



dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @
\\e“‘i V
A 7
Adivergence & Vue de dessus
a) transportT

d’Ekman
rot t/£>0
divergence Sy,
= 7 couc:cp
d’Ekman Vue de coté
b)
upwelling

\\e“‘i
v AT
(lou\'an 7

\(
c) ( BP ;
Vue de d
& ue de dessus

transport
d’Ekman

N

Vent vu de dessus

Dans les cas des gyres subpolaires
ex Gyre subpolaire de I’ Atlantique Nord
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Dans les cas des HP (haute pression)
ex Hautes pressions des Acores
(au nord de I’équateur)

) Islande ﬁ e |
/ HP A
Wl Acore
=
has =
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @ vent anticyclonique 6

‘V@MA - ,{T)x

divergence =¥ convergepce
transpart< ‘w

d’Ekman
a) transport '
d’EknEan d)
rot t/f>0
divergence Stare
“e
TR o
couche
d’Ekman
b)
upwelling

43“"'1
v A
(_.ooran( v

c) ( BP ‘)

= ‘ ) o &
transport

d'Ekman T

dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @ vent anticyclonique 6

qeﬂti
¥ el ST ' pS
divergence =¥ convergepce
A & transpart< ‘w

d’Ekman
a) transport '
d’EknEan g}
rot t/f<0
rot t/f>0
EB convergence
divergence St /\
(/e /"
W i LA o
couche
d’Ekman
b) e)
upwelling downwelling

transport
d'Ekman

Dans les cas des HP (haute pression)
ex Hautes pressions des Acores
(au nord de I’équateur)

Dans les cas des gyres subtropicales
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ex Gyre subtropicale de I’ Atlantique Nord

(au nord de I’équateur)
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @ vent anticyclonique @

e\""i
dwergence =¥ convergepce
A & trgnspart( iew

T d’Ekman
transport
d'Ekrhan ) rot /<0
rot t/f>0
HP
BP EB convergence
divergence Sty
(~/& q
W e SV o
couche
d’Ekman
b) o)
upwelling downwelling
43“"'1
c) ( BP ‘)
e ) Ss— &
transport
d'Ekman T
dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @ vent anticyclonique @

‘Ve“ti Al /\T

divergence converg
A & transport i W

d’Ekman

a) transport d)

d’Ekman rot t/f<0
rot />0
HP
convergence
dlvergence Strg, /\
couche
d’Ekman

b) e)

upwelling downwelling

E
o“ra"t‘ ; &
v
>

( HP
transport

transport d’Ekman

Ekman

(Fieux, 201 O)

Dans les cas des gyres subtropicales

ex Gyre subtropicale de I’ Atlantique Nord

(au nord de I’équateur)

Dans les cas des gyres subtropicales
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ex Gyre subtropicale de I’ Atlantique Nord

(au nord de 1’équateur)
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dans I'hémisphére nord

vent cyclonique @ vent anticyclonique @ .
Dans les cas des gyres subpolaires

43"‘14{ & .
" v M A des gyres subtropicales

3 de I’ Atlantique Nord

divergence =¥ convergepce
A & transpnrt( iw

d’Ekman
a) transportT d)
d’Ekma rot /<0
Tot T/£>0 BILAN FINAL
BP i nVI;IrEen - Ekman courant a droite du vent
i 5 + A M
W W 4 WP = Geosztrophle
couche
d’Ekman COURANT dans le méme sens
b) &) que le VENT INITIAL
upwelling downwelling
,@\'\ti Valable pour toutes les circulations
> TN o A %N a grande échelle
0 ( BP j £ HP* (gyres subtropicales ou subpolaires)
ik h ~ & transport
transport d’Ekman k
d’Ekman T 153
(Fieux, 2010)
g T nsamapire niokd Exemples Atlantique nord

vent cyclonique @ vent anticyclonigue 6
4eﬂ‘.£ Pressions
‘/ 7 EA ‘A et vents

A

divergence =¥ convergegce
A & lrampcrt( i :

d’Ekman
a) r
dEkman d)
HP Topographie
BP convergence de la surface
divergence Seari, Aﬂ courants deduits
v Sk & B =
couche
d’'Ekman
b) a)
upwelling downwelling
et Schéma de
Aoy N o AL % la circulation |
'C] ( BP j f} " HP
', A\ THenan ..f

it ¥ (Fieux, 2010)




Distribution des densités
et pente de la surface
Pour I’hémisphére nord

La vitesse du courant est fonction de
la pente des isopycnes

HP

convergence

O . 5,
775
\ )
isopycne O eau dense _———

circulation
anticyclonique

Le courant tourne autour du centre de pression
- vers la droite autour d’'une haute pression dans I'hémisphére nord,
- et vers la gauche dans I’hémisphére sud
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Distribution des densités

La vitesse du courant est fonction de
et pente de la surface

la pente des isopycnes

pour l'hémisphére Nord

courant®

eau dense
®coura nt
%o

. . . e
circulation cyclonique /\

e gere
X
' ' courant @
circulation isopycne © cau dense

anticyclonique

Le courant tourne autour du centre de pression
- vers la droite autour d'une haute pression dans I’hémisphére nord,
- vers la gauche autour d'une basse pression dans I’hémisphére nord

- et inversement dans I'hémisphére sud 156



Distribution des densités

La vitesse du courant est fonction de
et pente de la surface

la pente des isopycnes

pour l'hémisphére Nord

courant®

eau dense
®coura nt
%o

. . . e
circulation cyclonique /\

() s>
circulation isopycne © cau dense

anticyclonique

Le courant tourne autour du centre de pression
- vers la droite autour d'une haute pression dans I’hémisphére nord,
- vers la gauche autour d'une basse pression dans I’'hémisphére nord

- et inversement dans I'hémisphére sud 157
circulation Schéma de circulation atmosphérique théorique sans continent
atmosphérique
théorique

A cause des cellules

atmosphériques Zoon vents polaire d'est
V% > X
Notez : _~Vents d'ouest

Basse pression polaire
Haute pression subtropicale
Basse pression équatoriale

(=ZCIT = zone de
CONVEIgENCEe | NI o ot s ot s e et oo s s o e S . i
Intertropicale

mais ou 'air monte)

Hautes pressions Subtropicales 30°N

vents de surface



Principaux

centres de
pression

atmosphérique
HP en rouge
BP en bleu

et vents
de surface
Associés

Notez sur les
continents

Hiver : HP
(air froid lourd)
Ete : BP
(air chaud léger)
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Vents
(juillet)
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& . ———
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60°S — =

% \-'s d'est
R =

Circulation Générale

comparaison

<P )
Subpolaire
r—rrrr/
ific dri

0°N
Courants g
Moyens E — > e . 3 N
(juillet) B S g _ P 5Ty ) D) >
Encart pour : NP : ‘
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Wind-Driven Surface Currents in February and March
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Notez
Les courants rouges chauds : vont de I’équateur vers les poles

Les courants bleux froids : vont des pdles vers 1’équateur 16



Topographie du niveau de la mer obtenue par altimétrie
et courants déduits de cette topographie

| | | | | | | ] cm
I I I I I I I I
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100110120130140150160170180

La mesure de la déformation de la surface de la mer (ou topographie dynamique)
par rapport au géoide permet de calculer le courant de surface géostrophique

163

QUESTION

¢ Ah Calcul du rapport entre la pente de la surface et la
4 pente de la thermocline ( sachantquep=pgh).

h
1
l Compensation en profondeur de la pente de la
A surface dans un océan a 2 couches de densité
différentes: - les pressions P, = P, en profondeur

2 - lamasse volumique p , = 1024 kg/m?
- la masse volumique p,= 1026 kg/m?
v - Ah = pente de la surface
A - h, = pente de la thermocline
hs - Calcul de h , par rapporta Ah
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Pression P = pgh
Ah P1=P2
(p,(h,ThytAh)+p,h,)g = (p,h,+p,(h,+h;))g
l hy Ahp,+ p,h,=ph,
Ahp,=h,(p,-p,)
{ Ahp /(p,-p;) =h,

h AN. Avec p,= 1024 et p,= 1026

5
h,=1024/2 Ah soit environ 500Ah
! h, = environ 500 Ah
h La pente de la thermocline est environ 500 fois
3

plus forte que la pente de la surface
et donc mesurable plus facilement
(attention: elle est en sens inverse

de celle qui est vue par les satellites)
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Topographie du niveau de la mer obtenue par altimétrie
et courants déduits de cette topographie

- - = - e =
5 - L - e e
______

......

T T T T T e, o
1 | I 1 I I I I
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100110120130140150160170180

La mesure de la déformation de la surface de la mer (ou topographie dynamique)

par rapport au géoide permet de calculer le courant de surface géostrophique 166




COURS D'OCEANOGRAPHIE REGIONALE
- ’ﬂ:m - ~

INTRO (JLD 12)

GENERALITES (AP 4)
Caractéristiques de 'océan

Echanges de chaleur et d'eau entre 'océan et I'atmosphére
Masses d'eau - analyse hydrologique

Circulation océanique

Role du vent pres des cotes

Changement climatique (JLD 2)

OCEANS ANTARCTIQUE (JLD 4), ATLANTIQUE (AP 4), ARCTIQUE (AD 2),
INDIEN (JLD 2), PACIFIQUE (AP 2), MEDITERRANEE (AD 6)

e Caractéristiques géographiques

e Climatologie : Pressions, régime des vents, précipitations
e Circulation de surface

e Hydrologie, masses d’eau

RESUME (AD 2)
167
Effets. du vent local Transport d’Ekman (t/pf)
Tension (.i:l vent (T) (t=c,p, U , £=2Qsin)
force de Coriolis est perpendiculaire au vent
hémisphere Nord A droite dans  hémisphére Nord
vent
courant
35 of de surface
transport

intégré

.j90°

= P
e transpoit |
4 .
© Vintégré '
w ' Q o
7l o \ IR
[} -
[®. e
S i -
He W A gauche dans

hémisphere Sud
(a) (b)
168



Equations horizontales - Géostrophie et spirale d’Ekman

18y . 8y, DUy
I P o +8:(‘4:8:)_0

ox
lop d dv
- = 49 49%) =
I = ey a:( 0)

Soit, en considérant une masse volumique homogene :

fv—pL§+F_:0

X

—fu—pia—p+F,:0

o JOE,

oT,

on F =5—— et
Po 9z D, oz
dont I'influence se répercute a I'intérieur de 1’océan (selon la direction Oz) par viscosité turbulente, avec

T, et T, lescomposantes horizontales de la tension de frottement (stress ou tension de frottement).

sont les composantes de la force de frottement du vent horizontale

169

Solu tion intésrée

On considére Ia Solutmn du probfa}le comme la somme des solutions de deux problémes séparés_

On prend v= V&—I- VE . avec Vi 5 Vvitesse géostrophique et VE vitesse due an forcage du wvent.
respectivement solutions des deux S}rstém es suivantes :

i

. 1 ¢ : ) § 1 ct,
Eguations géostrophiques —ﬁ"G = _D‘_., f Eguations dEkman + fv, = . - =
1 ep 1éT,

+fi, = ——— —fug = —

Jug p, Cy P gz

En intégrant les équations dEkman dune profondeur -z o 'effet du vent est négligeable, usqu'ala surface
on obtient

9 L ¢ 31'1- 1: 1 1
+fj_:_ ""Ed:':_p:_[__ a5 p;[—'cx]o_:__ Z—D—OTI{O}
ot

g 1 b s 1 ¥ o
_fJ-—_-. “zd::_p:j__ - i E[_TJ']E:.:_ETJ-{OJ

avec (T,(0),t,(0))oulT,0,T,0) frottement duvent ala surface .

0 T,
On écrit le résultat sous la forme : M_ = j Cugdz=—* 0
' o P f
o Tyo
_'Ml. — p9 " ¥ I == —_—
] .[—__. a paf

f_i:rj'E{ M, M | s'appellele transport dEkman, en unité de Y
Mote : Il peut aussi étre calcule comme f_ll:’fE{ o.M, o M | enunitéde ML



Effets du vent local Transport d’Ekman
Force d t (F
u vent (F) (t=cpyU® , £=2Qsing)

équilibrée par
force de Coriolis est perpendiculaire au vent

A droite dans I’hémisphére nord

Ty(0) Ty (0 P, =12kgm
Mx A 4 My= _ (0) g
pr pr C.~10"
=
fie=10""7"

Peau = 1028 kg/m3

HN si le vent souffle du Nord a 10m/s quel est le transport d’Ekman ?
Et dans quelle direction ?
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Effets du vent local
Tension du vent (1)
équilibrée par
force de Coriolis (f)

Profondeur de la couche d’Ekman

hémisphére Nord A droite dans ’hémisphére Nord

vent

courant

25 de surface
w
transport

| ﬁ —_ H. e o intégré

e -'\h..trans:poét . . o

B L —— Adimmensionalisation

o ' : Cintégré .

2 \\ P N egre [scaling]

g ERPP LGl Profondeur de la couche d’Ekman
A Lo = D~ (Az/|f])"?

AN si Az=0,0lm2.s' et f=10%s a 45°
D =10 m
Attention, c’est un ordre de grandeur

(a)
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Tension moyenne
du vent
a la surface de I'océan
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Effet d’un vent soufflant parall¢lement a une cote

hémisphére nord
Nord

transport d’Ekman
courant de
surface A o

Vue de dessus 45 &
tension
du vent
a)
Sud
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Vue de dessus

Vue de dessus

Effet d’un vent soufflant parallé¢lement a une cote

hémisphére nord

Nord Ouest ‘{E_N\T Est
transport d’Ekman : surface \J
upwelling o
courant de =
f 50ma |@
suriace 45° ‘& 200m |2
& =
o
tension o
du vent
a) b)
Sud
Effet d’un vent soufflant parallélement a une cote
hémisphére nord
VENT
Nord Ouest g i Est
transport d’Ekman surface \2J
5 R p— cote

upwelling
com*rant de 50 ma
surface
45° @ 200 m
&
tension
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a) b)
Sud

courant nul

d)

Ouest Est

profondeur

profondeur

upwelling

Vue de coté
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upwelling

Vue de coté

Vue de coté
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Effet d’un vent soufflant parallé¢lement a une cote

hémisphére nord
Nord Ouest

transport d’Ekman
courant de
surface A o

Vue de dessus 45 &
tension
du vent
a)
Sud

Dans la couche d’Ekman,

gr

ent de ppession

€nte de la surface

profondeur

Dans la couche d’Ekman,
le courant géostrophique
sort du tableau

©

courant

dans quel sensvale |/ 3
r . J4 r_r  kesssssssmssessssssssssssnssneses courant nul S
courant geostrophlqu.e genere ) £
par gradient de pression ? | S
d)
Ouest Est
Effet d’un vent soufflant parallélement a une cote
hémisphére nord
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transport d’Ekman : surface \J e
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< °
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a) b)
Sud
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upwelling
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upwelling

Vue de coté

Vue de coté
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Effet d’un vent soufflant parallé¢lement a une cote

hémisphére nord

Nord Ouest V,E_IiT Est
transport d’Ekman ~<_~_surt’ace O
upwelling o
courant de ‘ 5
surface A . ggén - E
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& Y=
o
tension o
du vent
a) b)
Sud
‘transport d’Ekman
courant de & .
surface ko) =
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Vue de dessus Feepeaniasnas shunmarasntansny s courant nul %
........................... =
_courant_
géostrophique
C) d)
plan horizontal Ouest Est

RAPPEL

Température de surface moyenne de I'océan

upwelling

Vue de coté

Vue de coté
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Voyez-vous des traces d 'upwellings cotiers ?
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aJ 'v.-"ents en janvier
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Schéma de la circulation a I'équateur sous un vent d’est

vent d'Est

S>

Sud - Nord
surface

Equateur
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Schéma de la circulation a I’équateur sous un vent d’est
dans I’hémisphére nord déviation a droite du vent
dans I'hémisphére sud déviation a gauche du vent

ce qui entraine une divergence a 1'équateur

vent d'Est

S>

Sud divergence Nord
surface
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Schéma de la circulation a 1’équateur sous un vent d’est
la divergence en surface entraine une remontée (upwelling équatorial) des eaux
sous-jacentes a I’équateur

vent d'Est

S>

Sud divergence Nord

upwelling

surface

Equateur

L'upwelling apporte en surface des eaux de subsurface plus froides
(et plus riches en sels nutritifs)
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Pompage d’Ekman
induit une vitesse verticale d’Ekman de valeur:

T‘x
Vue de coté

Exemple AN divergence Stz
v 0(@

w =

T, = -3 102 kg m! s couche
®=25"-f = 2Qsin® = 610 °[s] d’Ekman
Ay = 510°[m]
p, = 10°[kgm ] b)
vitesse verticale d’Ekman wy, : .
i upwelling
—-310 -~ -5 -1 5
We = ——5———F—— = 10 ‘'ms = lmpar jour
100 610 ° 510
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Note dans cette formule simplifiée, seule la tension de vent a un signe (convention + vers 1’est)



Température de surface moyenne de I’'océan

90N

60N

30N

EQ

305

605

90S

surface (°Q) -

| | | | | | | |
120E 180° 120W 60W 0°

Voyez-vous des traces d’upwelling équatorial ?

A I’équateur méme ( f=2wm sin ¢ = 0) la force de Coriolis est nulle ,

le courant est dans le sens du vent

Structure équatoriale sous un vent d’est (alizés de SE)
(valable pour les océans Pacifique et Atlantique)

HP BP

Ouest w

‘gradient = frottement CC?UChG% mélangée
> < e surface
pression vent )
— ourant équatoria thermocline

—
—=
-

25°

. 20°

g 15°

10°

e 5°
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Schéma de la circulation a I'équateur sous un vent d’ouest

v a-t-il divergence ou convergence a l’équateur ?

Vent d'Ouest

©,

Sud - Nord
e surface
Equateur
189
Schéma de la circulation a I'équateur sous un vent d’ouest
dans I'hémisphére nord déviation a droite du vent
dans I’hémisphére sud déviation a gauche du vent
ce qui entraine une convergence en surface a I’'équateur
Vent d'Ouest
SUd convergence Nord
surface

Equateur
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Schéma de la circulation a I'équateur sous un vent d’ouest
dans I’hémisphére nord déviation a droite du vent
dans I’hémisphére sud déviation a gauche du vent

ce qui entraine une convergence a I'équateur

Vent d'Ouest

O,

SUd convergence NOfd
T N — surface

Equateur

Y a-t-il downwelling ou upwelling sous [’effet de la convergence a [’équateur ?
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Schéma de la circulation a 1'équateur sous un vent d’ouest
la convergence entraine un downwelling équatorial

Vent d'Ouest

O,

SUd convergence
o~ Nord

surface

down\:!velling

Equateur
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pour I'hémisphére Nord

30°N

20°N

60°y

Ay .-4&-43_ o AR iﬁ
=N e

couran

40°W

Vent en vert
30°N reIatlyement
symetriques

20°N
Courant en bleu

10°N

Intensification des courants sur le bord ouest de 'océan

Schéma de « Stommel » (1948)

Vorticité planétaire: £
f=2wmsin¢

Vorticité relative = rotV

dans le plan horizontal

Vorticité absolue =
f+rotV

Vorticité potentielle =
Vorticité absolue/H =
f+rotV)/H
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Explication de |’intensification du courant sur le bord ouest des océans
par la conservation de la vorticité potentielle d’un élément fluide
= conservation de son moment angulaire, en I’absence de frottement
augmentation (hémisphere nord)
@ de bord est
frottement
faible
COTE 20 vorticité ll l COTE
OUEST transmise EST
par le vent @
il <0
frottement Y
fort
courant ( > 0
de bord ouest o
intensifié e
de latitude

En augmentant de latitude , f augmente vers le nord. Pour conserver la vorticité potentielle il faut donc que

le rot V diminue, si H reste constante.

Pour qu’il y ait équilibre entre la vorticité négative transmise par le vent, la vorticité négative
due au changement de latitude, il faut que le frottement, qui transmet une vorticité positive soit forp4
donc que le courant soit plus fort a I’ouest qu’a I’est.
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Michéle Fieux
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