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. GEN BRALIT #S, PROPAGATION, MESURE
DES VAGUES

A. Les vagues

Depuislesrides p la surfaced'une °aque d'eau jusqu'aux deferlartes sur la plage nous avons
tous vu desvagues,sansforcemernt utiliser ce mot. Elles sort familipreset parfois menacantes pour
les navigateurs, constituent un dangerde mort en mer pour lesmarins p&cdeurs, et peuvent exercer
des forcesimportantes : allez donc rester debout dans I'eau, sur une plage, devant une vague de
deux mptres qui d§ferle. Pr@wir les caractristiques desvaguesest donc un besoinimportant pour
lesactivit §smarines, que cesoit pour pr&parerune sortie en mer, dimensionnerun ouvragetel qu'une
digue ou une plateforme p#troligre, dessinerun navire, sansoublier leur e®etdirect ou indirect sur
la circulation de I'ocBan et donc le climat , par le transport de massequi leur est assci§ ou leurs
e®etssur les °ux erntre l'ocBan et I'atmosphpre.

Pour le scierti que, lesvaguessornt desondesde gravit® de surface: il s'agit donc d'oscil-
lations de l'interface air-eau qui sort maintenues par un §cthange ertre §nergiecinfitique et §nergie
potentielle gravitationnelle. On appellera ici "vagues"les ondesqui sort directemert ou indirecte-
ment ggn§rBespar le vent. Cesoscillations sort ggnralemen irr §guligres,avec un temps entre deux
crétes,la p§riode T, qui esttypiquemert inf@rieure p 30 secondespn verra pourquoi. On s'int§ressera
aussiaux ondeslongues,de p#&riode 10 s p 10 minutes, qui sort li§esaux modulations de I'amplitude
desvagues.Pour tous cesmouvemerts la distance moyenne erntre deux crétes, la longueur d'onde
moyenne L, augmene avec la p$riode. Pour les vaguescette longueur d'onde varie de quelques
certimptres g prgsd'un kilomptre.

Si la gravit§ est la force qui entretient les oscillations pour des ondes les plus longues,
une autre force vient la relayer dgs que la courbure de la surface est imoportante, ce qui n'arrive
gue lorsquesort pr§senes desondesd'une longueur d'onde de quelquescertim gtres ou moins. Cette
tension de surfaceexplique que lesgouttes d'eau sort rondes, et cesvaguestr gscourtessort appel§es
ondescapillaires.

A l'autre extréme, les oscillations lentes de la surface font intervenir la force de Coriolis
(Ondesde Kelvin et Poincar®), ellessort engend@espar le mouvemert desastres(commela mar§e)
ou les variations desvents g grande §delle, par un m§canismetr ps di®frert de la g§nration des
vagues.Entre les vagueset cesoscillations trpgslentes, on trouve, heuresemenh raremert, desondes
de gravit § importantes, dont leslongueursd'ondessort de plusieursdizainesde kilomptresau large :
les raz-de-maf§e ou tsunamis. lls sort provoqus par une perturbation initiale de grande §tendue,
qui crent une depressionde la surface ocganique faible mais homogane sur une grande distance.
Cette d®pressionrayonneunetrain d'onde del'ordre de cing vaguessucdissivesde plusieursdizaines
de minutes de p$riode.

En pratique l'ocBan est agit® par tous ces ph&nonpgnes. Fort heureusemeh pour nous, il
est souvert facile des les discerner et de les §tudier sBpaBmen. La sgparation entre les ondesde
Poincar§ est les vaguesest bien justif §e en particulier p causede la grande di®§rencedes§dellesde
temps et d'espace,commelillustre la gure 1.1. Par cortre la sparation avec les ondescapillaires
est assezarti cielle et vise essetiellement p simplier les calculs ci-dessous.Si pour beaucoupde
ph&nonmgnesassais aux vaguesla tension de surface peut etre n§gligie, elle reste tout de méme
trgsimportante pour la dissipation de I'§nergie des vagueset la rugosit® de la surface, et donc la
t®@ddtection.

En oubliant donc la tension de surface,lesvaguessort donc ertretenuespar la gravit§, c'est
un premier point important car celasigni e quela propagation d'une vaguede raz-de-mai§eob@it aux
meémesprincip esque celledu clapot dela rade de Brest. Cesondessort aussiessetiellement dissipges
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Fig. 1.1{ Exemplede pressionau fond de la mer mesueau dansl'anse de Berthaume, le 31 janvier
2004.0n voit la superposition d'une forte houle irr§guligre (Hs = 2;85 m) p la mar§e qui descend
doucemet.

par les meémesph&nongnes,par cortre leur g§neration est di®Brerte. Le vent est responsablede la
gBnration desautres vagues,et c'est tout ce que I'on savait sur la g§nfiration desvaguesjusqu'au
debut du XX ®™€ sigcle. La propagation desvagues$tait d§jag mieux conrue, grace aux travaux de
Rayleigh et Boussinesgau XIX €™€ sigcle et, ertre autres, Rossly dans les annes1930-1945.Les
premiers e®ortsimportants de synthpsede connaissanceslesvaguesont eu lieu pendart la seconde
guerre mondiale, en vue des d§barquemens en Afrique du Nord puis en Normandie, et sort fort
bien resunfis dans les rapports r@digfis par Sverdrup and Munk pour le service hydrographique de
la marine des Etats-Unis (par exemple celui de 1947). La plupart ce qui suit est d§crit dans les
ouvragessuivants :
{ Phillips (1977) sur I'ensenble des processusimportants pour la coude de surface de
I'ocan (vagues,ondesinternes, turbulence ...)
{ Mei (1989) sur lesproblpmesde propagation desvagues.transport de masseet interactions
avec structures, plutdt dan sun cortexte tr gscoétier ou portuaire
{ Komen et coll. (1994), sur la pr§vision num@rique desvagues,essetiellement au large
{ Komar (1998), sur la dynamique littorale et le transport sgdimertaire
{ Young(1999), essetiellement sur desd§veloppemerts r§ceris concernar la pr§visiondes
vagues
Les r@fBrencesoriginales, des articles scierti ques, serort donnfesau fur et mesure, autant que
possible.

De nombreux travaux en cours serort aussi§voqu@s. On assisteen particulier g un regain
d'int®ret pour les interactions entres vagues,courarnts, turbulence, sgdimerts et atmosphgre depuis
I'Bchelle globale jusqu'p I'@delle de la plage. Il faut souhaiter que cette r@conciliation entre les
di®8rertes sous-sialit§sde la ggophysique seradurable car on ne peut comprendrel'environnemert
marin que dans sa complexit§. La red§couerte de r@sultats desann$es1970, en ce d§but de 21gme
sipcle, est salutaire. Elle illustre combien est nuisible la sp@cialisation p outrance des domaines
scierti ques et des institutions, mais elle enseigneaussi qu'il y a beaucoupde travail scierti que
int®ressan aux fronti presdes di®Brertes spfcialit§s.

Aprps les avoir §tudifes sBpaBmert, on verra commert les vaguesinteragissen avec les
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Fig. 1.2{ pressionet vitesseau fond, correspondart g la gure 1.1.

autres mouvemerts de I'oc§an. Le but de cet ouvrage est de d§crire les connaissance®ctuelles sur
la m§caniquedesvagueset le contexte danslequel elles§woluert.

B. Mouv ement des vagues : quelques observations

Lesvaguesdans!|'ocgan sort desmouvemerts dont I'irr §gularit§ a longtemps frein I' §tude.
La "gure 1.1 en donne un bon exemple. Alors que jusqu'en 1945 on formulait les obsenations en
terme de vaguesla plus haute, la variabilit § des vaguesn'a §t§ introduite dans les m$thodes de
pr@vision qu'aprpsla secondeguerre mondiale, avec deux approches.

La premigre est une analyse dite "vague par vague" on on s'int§resseaux statistiques de
vaguesindividuelles d§ nies par l'intervalle de temps entre deux momerts successifsoy, au point
de mesuresurfacetraversele niveau moyen en montant (“zero up-crossing"). Pour chacune de ces
vagueson peut d§ nir une p8riode T, une hauteur H, etc. On trouve alors deslois statistiques pour
les distributions des hauteurs, comme la probabilit§ p(H) qu'une vague ait une hauteur entre H
et H + dH. On rsumesouwert cette distribution p 1 ou 2 nombres: la hauteur moyenneH ;-3 du
tiers desvaguesles plus grossesgce qui correspond g peu prgsaux valeurs donn§espar les marins, on
donneaussisouert la plus grandedeshauteurs, Hnax qui dpend de la longueur de I'enregistremert
avec une limite trgsraremen franchie Hnax = 2; 1H.-3. Au delg de cette valeur on parle de vague
sdirate, dont on commencea expliquer I'existence aujourd'hui.

La secondem@thode, est I'analyse spectrale dont le sucqs doit beaucoupp la di®usionde
l'informatique. L'enregistremert est dgcompd en une superposition d'ondes sinusoidalesdont les
propri§t8s sort trgsbien connues. Le spectre desvaguesest alors la r@partition de I'@nergiesur un
ensenble de frquenceset directions. L'aspect directionnel n§cessitedes mesurescompl§menaires
aux mesuresde pression: par exemplela vitesse(gure 1.2).

Alors que les vaguessort irr§guligres, le spectre est relativemert r§gulier, si on dispose
d'enregistremens assezlongs (on verra plus loin qu'il s'agit d'avoir un grand nombre de "degr§sde
libert§"). Cette r@gularit§sepréte donc g la mod§lisation num@rique et g la pr@vision.

Il est donc important d'avoir p I'esprit cesdeux approches méme si dans ce qui suit on
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Fig. 1.3{ Spectre desvaguescorrespondant g la gure 1.1. Le d§crachagebrutal pour f > 0:18 Hz
vient du fait que l'instrument, pos§ sur le fond, ne peut mesurer correctemen les vaguesde haute
fr@quencecar leur signal est fortement att®nu§ avecla profondeur.

utilisera surtout la secondesauf pour le d§ferlemen sur la plage. Il estdoncimportant de connaitre
les propri§t®s des ondessinusoidalesqui sort g la basede I'analyse harmonique.
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C. Equations pour la propagation des vagues

Aprpgsavoir parl§ d'@delle de temps, nous abordons les §cellesd'espaceet nous allons voir
gue deux quartit §simportantes, la longueurd'onde L et la periode T sort intimement reli§es,et leur
relation esttrpsg@nralemen proche de celle que nousallons §tablir pour despetites vagues."P etit"
esttoujours relatif, et il s'agit ici de vaguespour lesquellede produit ka estfaible, aveca I'amplitude
et k = 2¥#L le nombre d'onde, ainsi que le rapport a=H de I'amplitude et de la profondeur locale
H.

Cespetits paramptres sort important et on lesretrouvera souvert. On appelle cambrure le
paramptre ka (ce qui estun peu plus expressifque "slope” en anglais). On peut aussicombiner ces
deux nombres adimensionnelspour en trouver un autre, la profondeur adimensionnellekH .

Il setrouve aussique les vaguesse propagert p peu prgscommesi le fond §tait localemen
plat, pour linstant H seradonc constart. Cette th§orie date du XIX €™ sigcle, elle o®rel'avantage
d'etre linQaire : on peut donc superposer di®ereres solution pour dgcrire I'tat r§el de la mer, mais
surtout elle explique p 95% le mouvemert desvagues,en particulier au large en l'absencede vert
sansetre trop loin de la r§alit$ en zone de dgferlemer.

On part donc des §quations de consenation de la quantit § de mouvemert et de la masse
appliqu§esp l'ocBan, cette dernigre §tant r§duite p une divergencenulle de la vitesse car l'eau est
incompressible.La position est donn§e par le vecteur horizontal g deux composanes x = (X;y) et
la position verticale z, et les vitessessort leurs d&rivBestemporellesu = (u;v) et w. On a donc les
fiquations de Navier-Stokeset la consenation de la masseen coordonn§escart§siennes

H 1
1
%+u¢ru+w%:il—/2rp+° r2u+% : (1.1)
H T
@v av_ 1@ , @w "
6+ut1:r WHwWE S igi oot rAw + @ 1.2)
r ¢u+ %:0; 1.3)

ol Y2estla massevolumique de I'eau. On a donc quatre §quationsscalairespour lesquatre inconnues
que sort u, v, w et p. Le problpme est donc bien pos en rajoutant les conditions aux limites
de continuit§ des vitesseset des cortraintes (pression et tension de cisaillemert). Au fond, nous
imposerons,pour commencer,un glissemen libre

w=ijuerH sur z=jH(X) 1.4)

qui dans le casprsert op H est constart sesimplie enw = 0pgz = j H. En surface,z = 3, la
surfacelibre esttelle que toute particule qui s'y trouve y reste, la surfaceest une ligne de courart,
sequi s'exprime par

E(Z'~°>)—W'u¢r3'@—0 sur z=3: (1.5)

dt I - I | @ - - . .
A cette condition cin§matique s'ajoute les conditions dynamiques, qui, en n§gligean la tension en
surface(due au vent) et la tension de la surface,sereduisert g la cortinuit§ de la pressionque nous
supposons®galep une pressionatmosph@rique connue p, uniforme,

P=pa SUr z=3: (1.6)

Aprpstoutes ceshypothpsessimpli catrice, nousallonsen n supposerque %2est constart, ce
qui estle casdans!'o c&anp quelquesmilligmesprgs, et surtout quele mouvemert estirrotationnel, de
telle sorte quela vitessed@rive d'un potentiel A tel queu = r Aetw = %. Cette dernigre hypothpse
permet de simpli er les§quationsdu mouvemernt et elle a §t® con rm §e par toutes les obsenations
de vaguesnaturelles qui sort e®ectivemen irrotationnelles, sauf au moment du d§ferlemen. Il est
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a noter que cette condition n'est nfcessairequ’'p un instant donn§ : un mouvemert initialement
irrotationnel resteirrotationnel. On v@ri e aisEmert quelestermesvisqueuxdes§quationsde Navier-
Stokessort nuls. En remplaneart la vitessepar le gradient de A dans (1.1){(1.2) on obtient

@ 1.. H@»\'ﬂz# ; #
. .2 _ .
r @+§]I’Aj+ @ +l—/2+gz =0 a.7)
et " n # #
. TR Y
@ @\ 1. ., @\ p .
@ @+§ jir A+ @ +l72+gz =0 (2.8)

Cesdeux §quations$tablissert que la fonction erntre crochets estind§pendarte de la position et n'est
une fonction que du temps que I'on peut supposernulle. On obtient donc I'&quation de Bernoulli,
qui, appliqu&ep z = 3, donne

@ 1" . u@"\'"2# p
@: i > jr Aj2+ @ i 172i g%; (1.9)

qui s'§crit aussi 3 .

p= i g+ e U+ W | (1.10)

@,
a
L'@quation de Bernoulli exprime donc que la pressionest la sommede la pression hydrostatique,
de la surpressioncin§matique ainsi que d'un terme, peut €tre moins familier, d0 aux mouvemerns
instantionnaires, en particulier lesvagues.

La condition de cortinuit® desvitessesen surface s'§crit

@ ‘ @
— =1 A¢r 3+ — sur z=3; 1.11
Par ailleurs I'&quation de consenation de la masseest §quivalente g |'§quation de Laplace
pour A : )
r 2A+ gﬁ: O pour j H-z-3; (1.12)
et les §quation de cortin uit§ de vitesseau fond et en surfaces'§crivert
@
@:0 sur z=j H: (1.13)
En combinant (1.9) et (1.11) pour &liminer 3 on obtient en n un d§but d'€@quation d'onde
@A @ A @A @\ dA
— +0g—=09gr A¢r 3j r A¢ i =———=— sur z=3: 1.14
@ 9g 9 i a | @aa (1.14)

Les ®quations (1.13){(1.14) fournissert deux conditions aux limites au fond et en surface pour
I'Bquation de Laplace, ce qui permet de trouver dessolutions.

D. Petites vagues au dessusd'un fond plat : la th §orie d'Airy

1. solution
On cherche une solution de la forme

A= Az;t)ék™* + c.c; (1.15)
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(c. c.indique le complexeconjugu®) qui donnel §quation de Helmholz enremplagant dansl §quation
de Laplace:
(. @A
i KA+ @ o: (1.16)
et qui a pour solutions
A(z;t) = A(t) cosh(kz) + B(t) sinh(kz) (1.17)

La condition g la limite au fond impose

cosh(kz + kH)

Azt) = o) cosh(kH)

(1.18)

Ony estpresque.La simpli cation ultime qui permet d'obtenir nospremigresvaguesconsiste
plin@ariser(1.14) qui comporte desproduits de Aavec? et lui-me&me.Cestermespeuvert etre n§glighs
pour desoscillations de faible amplitude, car il sort alors d'ordre 2. Mais faible par rapport g quoi?
Il faut auparavant adimensionaliserles§quationspar une longueurL et un temps T caractristiques,
pour serendre compte que ce n'est pas I'amplitude, mais la pente de la surface" = 3=L, qui doit
etre faible pour n§gliger les termes non-lingaires. Cette condition permet ausside ramener (1.14) a
z = O plutot quez = 3. Au premier ordre en", on a donc

@A @
@ + g@ =0 sur z=0: (1.129)
En y remplacant A par (1.18) on a clairemert une §quation d'onde :
% + gktanh (kH)© = 0; (1.20)
qui a pour solution .
O() = €'t + c.c. (1.21)
avec la relation de dispersion
1 2= gktanh (kH): (1.22)

La solution d'Airy (1845), donn§epar lesrelations de dispersion et de polarisation, estdonc
de la forme suivante. En d§ nissant I'amplitude
|

a= i—0©; (1.23)
g
les di®$rertes grandeurs s'§crivert
3 = acos(k ¢xj !'t); (1.24)
cosh(kz + kH)
sinh (KH) cos(k ¢x i !t); (1.25)
sinh(kz + kH) .
l - - 7 . | .
sinh (kM) sin(k ¢x i !t); (1.26)
cosh(kz + kH)
=1 ___ ~ - @7 H| .
p= Y@ cosh(kH) cos(k ¢x j !t): (2.27)

Commenousl'avonsvu, il s'agit d'une solution approch$§e,alors que Gerstner avait d§terming
en 1802une solution qui satisfait exactemen la condition p = 0 p la surface,mais avecun rotationnel
non nul. Stokes (1847) a §tendu la solution d'Airy g par destermes non-lin§aires, qui am§liorent
l'accord de la th®orie avec les obsenations de vagues.Dans l'ocan, I'ensenble des obsenations
montrent que les vaguessort irrotationnelles et sort bien d&crites par lesth@oriesde Airy et Stokes
(voir par exempleThornton et Kraphol, 1974).
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2. Propri §t®s cin§matiques

Le mouvemern desvaguespr§serte une vitesse maximale en surface qui s'att®nue vers le
fond avecune distancetypique ki 1 = L=2%; de telle sorte que lesvaguesn'ont plus aucunein®uence
signi cativ e p des profondeurs supBrieuresa L=2, la moiti® de la longueur d'onde. Si la profondeur
est assezimportante (disons kH > 4), lestermesen kH sesimplient et la relation de dispersion
devient

12= gk (1.28)

et les vitessess'§crivent |
u= ak'EekZ cos(k ¢x i !t) (1.29)
w=al &?sin(k¢x !'t): (1.30)

Ces deux ®quations s'intpgrert dans le temps pour obtenir les positions successies d'une méme
particule d'eau

X = Xg + aEekZD sin(k ¢x i '1); (1.31)

z = zoae® cos(k ¢x i !1); (1.32)

qui est I'Bquation param§trique d'un cercle de diampgtre 2aek?. Les particules suivent donc destra-
jectoires circulaires dont le diamptre diminue avec la profondeur.

Pour desprofondeursmoins importantes la vitesseau fond n'est plus nulle et danscecasles
trajectoires sort desellipsesdont le grand axe est horizontal et mesure2acosh(kz + kH)=sinh(kH)
et le petit axe, vertical et de mesure 2asinh(kz + kH)=sinh(kH), d&croit de 2a en surfacep 0 au
fond.

3. Disp ersion et §nergie
La vitessep laquelle la creéte desvaguesprogresseest appel§evitessede phaseet est donn§e
par le rapport ¢ = ! =k de la pulsation et du nombre d'onde, qui est §gal au rapport L=T de la
longueur d'onde sur la p&riode. D'aprgsla relation de dispersion (1.22),
hg i 120
c= Etanh (kH) ; (1.33)

les vaguessort dispersives, leur vitessede phaseest fonction de leur longueur d'onde, les vaguesles
plus longuessepropageart plus vite que lesvagueslesplus courtes. Ainsi, si une perturbation initiale
est la sommede plusieurs ondesd'Airy de di®erertes longueursd'ondes, les plus longuesserort les
premigres obserniesau loin. Cette propri§t§ est partag®e avec les ondes de plasma, qui, comme
les vagues,sort faiblemert non-linaireset o®rert descomportemerts tr gs proches desvagues.Ce
n'est plus le casdansla limite desfaibles profondeurs et grandeslongeursd'onde (kH << 1) pour
lesquellesc tend vers(gH)l=2 ind$pendammen de k.

L'§nergie des vagues est constammert §angfe erire §nergie potentielle E, et §nergie
cin§tiqgue E., qui sort $§galesen moyenne sur une p&riode. Int§gr®e sur la verticale et moyenn§e
sur une p#riode (cette moyenneest not§ehti), on a

* +
Zs(x)

Ep = Yo@dz
0

- ®
= %1/2@2 cof(k ¢x i !t)

= %1/2@2 (1.34)
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* L+
Z st 17,
E. = 51/2 juj” + w?
iH
H -2, - ®
v, Li, agk costf (kz+ kH)dz cog (k ¢xj !t)
H

2 I cosh(kH) i
Zy

o2 T ain? ®
+ sinh® (kz+ kH)dz sin“(k ¢xj !t)
i H
22,

1 agk
Yo =Y ——— h(2kz + 2kH
a 27 I cosh(kH) iHcos( z )dz

M 2

v, }12 agk sinh2kH 4z

4 1 cosh(kH) 2k
Yy %11/2@2; (1.35)

i ¢
E=Ec+Ep= %1/zga2+ o' (1.36)

On a vu que les vagueslin§aires ne correspondaiert g aucun courant moyen, les orbites
desparticules d'eau §tant p$riodiques. Par cortre, la propagation desvaguesest ass@iep un °ux
d'®nergie. En e®et, les vitesseset pressions(1.25) et (1.27) sort en phase, si bien qu'une colonne
d'eau e®ectueun travail W sur savoisine situ§edans la direction de propagation,

Z.
W = pudz
i H
- ® 3
= 1/2@.a|7gk COSZ (k ¢tx i | t) W
! ‘H  cos
gk Zo g
E— 9% Zlcosh(2kz+ 2kH) + 1]dz
I cosifkH ;1 2 q
gk Msinh2kH H
I cosl kH 4k 2
= C4E (1.37)
avec
ettt w38)
97 k 2 sinh2kH '

W estun °ux d'§nergieet Cy est la vitesse de groupe qui est donc la vitesse moyenne de cette
%nergie.Le nom de vitessede groupe vient du fait que Cg = @ =@ qui est la vitessede propagation
d'un groupe de vaguescontenant desfr§quencedi®rertes mais proches. En e®et,la superposition
de deux ondesmonochromatiques de m&émeamplitude et direction donne une §l§vation de surface

3 = afcos(kxj 't)+cos((k+¢k)xi (! +¢!)t)]; (2.39)

qui s'8crit aussi

MU ¢kﬂ H ¢|ﬂ‘ﬂ
3 = acos(¢t kxi ¢!t)cos k+7 X i !+7' t o (1.40)

Le premier facteur donne I'enveloppe du groupe, de longueur d'onde 2¥=¢ k et p§riode 2¥=¢ ! , qui
sepropagep la vitessec’= ¢ ! =¢ k, qui dans|a limite op ¢ k tend versz§roestCq = @ =@.
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Fig. 1.5{ Vitesse de groupe pour desvagueslin§aires

4. Vagues al§atoires

En dehorsdesbassinsportuaires de faible §tendue, le d§tail du mouvemen desvaguesen
tout point n'est pasint§ressan en soi, et on souhaite en pratique connatre I'§wlution de certaines
propri®t®s desvaguessur des distancesbien suprieuresg la longueur d'onde. On pr&fgre donc une
approche statistique.

Comme les vaguesd'Airy sort lin§aires,on peut approcher un §tat de mer quelconquepar
une dgcomposition de la surfaceen s§riesde Fourier dont le support est ni au voisinagede g

X
3(x;t) = Zy (Rt z) @S, (1.41)
k

chaque composarte §tant g peu prgsune solution d'Airy :

z = Zg(mze ™ Wy (1.43)

S

ou s estfigalp 1 ou -1, et ! (k) est donn® par la relation de dispersion pour les vagueslin§aires
(1.22). Physiquemert, 3 estr§elet donc

Z =zl (1.44)
Nousverronsplus tard qu'une meilleure approximation peut &tre donnepour prendre encompte les
e®etsnon-lin§aires.Pour s = 1 lesvaguessepropagert dansla direction dek, et pour s= j 1, dans
la direction de j k. Les composartes (k;s) et (j k;j s) correspondert donc aux mémesvagues,ce
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qui aurait §t® plus clair siI'on avait utilis § une dgcomposition en cosirus plutdt qu'en exponertielles
complexes: cesdeux ‘composartes' sort les deux morceauxde I'amplitude d'un mémecosirus.
Dans la plupart descas,les ph&nonmgnesn@gligis pour aboutir g la solution d'Airy, tels que
le vert, le d§ferlemen desvagues,les courarts, la friction au fond, ne modi ent les vaguesque sur
de grandesdistances, si bien que I'amplitude Z? varie sur une grande §celle ®. On peut alors se
contenter de d€crire I'@tat de la mer par les amplitudes localesZ¢, qui, en pratique, sort mesues
enun ou quelquespoints. Les phasessort souwvert peu importantes, et on repr§iserte |'§tat de la mer
comme une r@alisation d'un processusal§toire tel que les phasesde chaque composart, argumerts
des nombres complexesZ¢, sort al§atoiremert distribu §essur [0; 2] suivant une loi uniforme. En
supposan que ce processusest ergodique on peut remplacer la moyenne sur plusieurs r@alisations
hypoth$§tiques par une moyenne sur plusieurs enregistremens congcutifs, que nous noterons h¢i,
chaqueenregistremen §tant nettemert plus long que la p&riode desvagues.Par exemple,on obsene
g¥nBralemen quelestransform@esde Fourier d'enregistremerts d'§lfvation de la surfacecongcutifs,
longsd'environ 2 minutes, ont desphasesessetiellement non correleset uniform®§men distribu §es.
Au sein d'un enregistrement donn§, les corr§lations des di®ereries composartes du spectre sort
faibles. L'esp§rancemath§matique de cescorr§lations est nulle pour desvaguesexactemert lin§aires:
D oE
Z§Zvo = hootssojZE) (1.45)

Pour chaque enregistremen, le th§omme de Parsewal donne la variance comme la somme
desmodules carrsdesamplitudes de Fourier. Donc l'espBrancede I'@nergiepotentielle estla somme
desesp#rancesdes §nergiespotentielles de chaque composarte

é A
E, = }1/252
P 2
1 X D 2E
El/zg iZejc - (1.46)
k:s

En regroupart les ‘composartes' (k;s) et (j k;i s), I'Bnergietotale, sommedes®nergiespotentielles
et cinBtiques qui sort §galesd'aprps(1.36), s'§crit
x DbZ ZE
E = 2%g AR (1.47)

k

En r@alit® on mesureplutdt des sBriestemporelles, sauf par exempleavec un radar g vaguesou un
radar synthpsed'ouverture, et donc desspectresen fr§quencefralugsp desfrquencesggulipremen
espadesde ¢ f X . Do +:2E f

E = 2% — Z ¢fe 1.48
ou Gyt estlg di®renceentre deux directions congdicutives u du vecteur d'onde k. On admettra que
240 Z;? =¢ f aunelimite quand ¢ f et ¢ ptendent versO, not§eE (f; ). Il s'agit de la densit§

spectro-angulaire, d§ nie pour f > 0 seulemen. On a donc

z 1 z 24
E = E (f; 1) dudf; (1.49)
0 0
 SBerit aussi "
qui s'Bcrit aussisouwe 7 N 7 o
E = S(f: ) dyE (f ) df (1.50)
0 0
avec 7 2

S(f;Wdu= 1 (1.512)
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E. Observation de vagues al§atoires

Nous avons ci-dessussuppos® que les composartes de Fourier Z de I'§l§vation de la surface
Gitaient de la forme donn§e par (1.43). On peut en fait tester cette hypothpsep partir d'un Tm
d'@wolution de la surface,qui permet de calculer I'§wolution descomposartes de Fourier, et d'obtenir
un spectre tri-dimensionnel E (k;f). Cela peut sefaire p partir d'un avion en obsenant la lumigre
du soleil r§°echie par la surface (Dugan et coll., 1996). On obsene que toute la variance du signal
est e®ectivemert concerir §e au voisinagede la surfacede dispersion

(i keU)?= 92 = gjkjtanh (jkjH); (1.52)

ou U estla vitessedu courant moyen qui induit un d§calageDoppler. Il y a cependart de faibles
e®etsnon-lin§airesqui ont tendance a §carter une partie de I'§nergiede cette zone. En particulier
les vaguesde grande longueur d'onde sort pereuespar lesvaguesles plus courtes commeun courant
moyen qui les advecte, ce qui induit un autre d§calageDoppler, et un changemen d'amplitude.

En pratigue ce genre de mesuren'est pas tres courart, et on se contente au mieux d'un
spectre en vecteur d'onde E (k) dansle casd'une image d'altim ptre p balayage (voir par exemple
Hwang et coll., 2000), de Radar a Ouverture Rg§elle (RAR, voir Jackson, Walton et Baker, 1985),
ou Synth@tique (SAR, voir par Komen et coll., 1994), ou encore de radar HF mesurant vagues
et courarnts (voir Wyatt, 2000). L'altim ptre mesure directemert 3 tandis que le radar mesure, en
gros, I'amplitude desondesde gravit §-capilarit® qui correspondert p la condition de Bragg pour la
rétrodi®usion des ondes §lectromagriitiques, et qui sort modul§espar les vaguesplus longues (la
houle). Toutes cesimagesinstantan$esposgdent une ambiguit® sur la direction de propagation des
vagues.

Le plus souvent, on a seulemem une s§rie temporelle enun point "xe : un capteur de pression
a une profondeur conrue, un laser infra-rouge ou un radar mont$§s sur une tour, une plate-forme
p®trolipre ou une digue, qui mesurel' §§vation de la surface.En laboratoire ou I'environnemert est
plus clmert et les §lvations sort plus faibles et conrues, on utilise traditionnellement dessondes
g capacitance.De cela on ne tire qu'un spectre en fr§quence.Les e®etsnon-lin§aires ne sort pas
discernables,ce qui en ginral n'est pastrgsgrave, mais ony perd toute information sur la direction
desvagues.Pour retrouver cette information on a recourspg une mesuresimultan®epar un ensenble
de capteurs de ce type, de manigre cohrerte (c'est-g-dire que I'on mesureles phasesrelatives des
di®®rerts signaux). Pour desprocessusl§atoiresstationnaires, toute l'information estcontenue dans
les covariancesde cesgrandeurs.C'est ainsi quel'on parvient a d§terminer quelquesparamptresde la
distribution angulaire de I'§nergiedesvagues(voir Davis et Regier,1977; Long et Hasselmann,1979;
Pawka, 1983; Herberset Guza, 1990). Pour cetype de mesureson utilise plut®dt une description sous
la forme d'un spectre E (f ;) car f estconsernependart la propagation desvagues(en absencede
courarts et en ngligean les e®etsnon-lin§aires)alors que le nombre d'onde k est modi” § quand la
profondeur change (en e®et,si f ne changepas, la relation de dispersionimposequek s'ajuste g H,
comme la longueur d'onde de la lumigre s'ajuste g sa c§l§rit®). Par cortre les §tudes d'e®etsnon-
linGaires, en particulier sur la mer de vent (haute fr§quence,courte longueur d'onde) en pr§sence
de houle (bassefr@quence,grande longueur d'onde), sort simpli §esen utilisant des spectres en
nombre d'onde, pour lesquelsl'e®et Doppler ne m&lange pas les vaguescomme pour les spectresen
fr@quence-direction.

Un exemplede spectre est donn@ sur la "gure 1.6, d§termin§ p partir d'un r§seaucohrert
de capteurs de pressionpar 8 m de fond, sur le site de I'U. S. Army Corps Field Researt Facility p
Duck, Caroline du Nord. De telles estimations sort d'autant plus pr§cisesgue le nombre de capteur
dans le r§seaucohrert estimportant.

Dautres techniguesd'analyse sort apparuesr§cemmen pour essger d'augmenter la r§solu-
tion directionnelle de ce type de mesures.Par exempleDonelan, Drennan et Magnusson(1996) ont
propos® une m$thode interessarte badfe sur une dgcomposition en ondelettes, qui malheureusemen
supposeque le champ de vaguesestp tout instant domin§ par desvaguesvenart d'une seuledirection,
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Fig. 1.6{ Wave spectra
(a) Exemple de spectre de vaguesfrequence-direction,calcul§ p partir de mesuresde pressionpar 8 m
defond p Duck, NC, 19 October 19,1994,7 :00{10 :00 Eastern Standard Time (UTC-5h). (b) Spectre
en fr@quencecorrespondarnt, pour lequel le pic secondairecorrespondant p la premigre harmonique
du pic principal f = 2f, est probablemert du p dese®etsnon-lin§aires,qui sort importants en eau
peu profonde et pour les vaguesde forte amplitude comme celles-ci.
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ce qui ne peut etre prouv§. Ce type d'analyse donne une r§solution angulaire §tonnarte mais son
interpr@tation est dglicate. Les m§ithodes d'analyse non-stationnaires sort le sujet de recherches
actives, en particulier pour §tudier les §venemers transitoires et non-lin§aires comme les vagues
monstrueuses(freak waves) qui sort ind®tectables par une analyse classique de variances et co-
variancesavec desenregistremens longs d'environ 30 minutes.

A mi-chemin ertre les r§seauxde capteurs et les capteursisol§s, plusieurs typesd'appareils
d'un seultenant ont §t® d§velopp#spour mesurerles propri§t§sdirectionnelles desvagues.Celles-ci
sort g@nBralemen r@sunBespar une direction moyennep pour I'ensenble du spectre, ou bien p(f)
pour chaquefr§quencepu seulemen p, au pic, commeindiqu§surla gure 1.6.L'§talemert angulaire
correspondant %, ¥ (f ), or %, estune mesurede la demi-largeur de la distribution angulaire de
I'@nergiedes vagues(Kuik, van Vledder et Holthuijsen, 1988). Quand cette distribution est §troite
¥ est®gala soncart type enradians, et a pour valeur maximale 2172 radians (soit 81 degr®s) pour
une distribution isotrope. Ces paramptres simples peuvent etre d§termin®s g partir des premiers
coezxcients de Fourier a; et by de la distribution angulaire. Les premiers et secondscoezcients de
Fourier sort obtenus p partir descovariancesde s§riestemporellesd'accleration suivant lestrois axes
X, Yy et z, (ce que mesureune boue directionnelle de type Waverider), ou toute autre combinaison
de trois quantit §sscalairesind§pendartes reli§esp celles-cipar la th§orie lin§aire, telles que la gite,
roulis et tanguage d'une plateforme °ottan te (Longuet-Higgins, Cartwright et Smith, 1963; Long,
1980),0u la pressionp et lesdeux composartes de la vitessehorizontale u and v. Un boueentrp’e p
courbure (Cartwright et Smith, 1964) a §t§ consue pour fournir davantage de coexcients de Fourier
et donc une meilleure r@solution angulaire sur le spectre, mais n'a jamais vraiment fonctionn.

Les bouesancresqui suivert la surface (Waverider de Datawell, Triaxys ...) peuvent &tre
utilis §espar toutes profondeurset fournissert de tr gsbonnesestimations desvaguesdominantes (voir
par exempleO'Reilly et coll., 1996), mais cescapteurslagrangiensassezvolumineux ne r§sohent pas
lesvaguescourtes et ne peuvert mesurerles e®etsnon-lingaires,par ailleurs certains leur reprochent
de manquer les vaguesextrémes("monstrueuses')en glissart g leur surface.Les capteursde pression
ou les sondesp-u-v immerg8s au fond peuvert etre plus précis mais leur usagen'est possible que
dans des zonespeu profondes (' 20 m, cela d§pend de la fr§guencedes vaguesmesui§es) g cause
de I'att §nuation sur la verticale de la perturbation due aux vagues,avec une §delle de l'ordre de la
moiti § de la longueur d'onde.

Les deux premiers coexcients de Fourier, fournis par tous cesinstruments peuvent etre
utilis §s pour fournir une estimation du spectre frequence-directioncomplet. Une des m$thodes les
plus utilis§esest la m§thode de I'entropie maximale (Lygre et Krogstad, 1986), qui donne une
estimation qui sansbiais. Bien s0r, on ne peut d&§terminer une fonction S() pour 0 - p< 2%p
partir de quatre paramgtres sansune grande ambigu§.

L'§tat dela mer estsouvent quanti § avecquelquesparamptres, et certains utilisent encorela
“force', cequi est encoreplus r@ducteur. Les paramptresles plus courants sort la hauteur signi cativ e
desvaguesHs, d& nie comme quatre fois la racine carr§ede la variance de I'§lvation de la surface

HZ T1=2
He=4  E(f)df (1.53)

La frquencedu pic f, pour laquelle le spectre E (f ) est maximum, fournit en g&nral un ordre de
grandeur utile, et on utilise aussisouwvert soninverseT, = 1=f,, la p§riode du pic. Dans la limite
d'un spectre §troit en frquence,Hs estla moyenneH -3 du 1/3 desvaguesles plus hautes. Pour
certainesapplications, on utilise aussiH 1-1¢, et pour le dimensionnemenm d'ouvrageson fait souvert
appel p la hauteur de la vague certenaire, dont I'§sgrance de la p®riode de retour est 100 ans.
Ces hauteurs de vaguessort reli§espar deslois statistiques assezsimples pour de faibles p&riodes
de retour car la distribution des hauteurs de vaguessuit approximativemert une loi de Raileigh.
Les vaguesde plus grandes p#&riodes de retour sort fortement reli§esaux grandestempetes, et la
d§termination deslois statistiques pour cesvaguesest un peu plus complexe.
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Hs est d§termin® de manigre indirecte g partir de la forme des §os des altim gtres radar
(voir par exemple Rao et coll., 1990), r&trodi®uds par la surface de I'ocBan. Il s'agit de la seule
mesuredes vaguesqui soit disponible de manigre globale et utilis §e pour la pr@vision op§rationelle
desvagues.Elle intervient aussidans une correction importante (le biais §lectromagrfitique, 'E-M
bias' en anglais) sur I' §l§vation de la surface moyenne mesute par cesaltim ptres .

Tous les spectres d'§lfvation de la surface E d§ nis ci-dessussornt courammert appelfs
spectres d'&nergie. Toutefois il faut les multiplier par la densit§ de I'eau Y2et la gravit® g pour
gu'ils reprsertent e®ectivemen une §nergie.Pour I'exemple montr§ en gure 1.6.a,le °ux d'@nergie
vers la cote est de 13 kW par mptre de plage, c'est la puissancedissipe sur la plage, moyenre
sur de nombreusesvagues. Ce chi®re, pour des vaguesrelativemert modestes, illustre leur forte
puissance.Cette puissanceest malheureusemen ditcilement utilisable, par exemplepour produire
de I'8lectricit®, mais de nouvellestechniques senblent prometteuses.

F. Sur le web...

Pour desillustrations et pour en savoir plus, on pourra consulter, outre lesr§ffrencescit§es

ci-dessus Jes sites suivants (la liste estloin d'etre exhaustive) :

{ Pour la cinfmatique desvagues: Les applets java de Robert Dalrymple, en particulier
cellesintitul §es’linear wave kinematics' et “superposition of waves', les autres serort plus
claires aprpsles prochains chapitres (http ://www.coastal.udel.edu/facult y/rad/)

{ Pour desobsenations de vagues,en France, le site Candhys de Centre d'Etude Tednique
Maritime et Fluvial (http ://www.equip emert.gouv.fr/cetmet/candhis/)

{ D'autres obsenations sur lescétesespagnolespar bouesSeaWatch et Wavescan,et radar

enbandeX, r@alisgespar le servicedesPuertos del Estado (http ://www.puertos.es/Ra yo/index.html)

{ En mer du Nord et mer de norvpge, mesuresde spectres bidimensionnelspar le systame
radar en bande X "WaMoS 11" : http ://www.o cearwave.de/real.htm

{ Pour desobsenations vagueset m#t8o, et une description desboufes,aux Etats-Unis, le
site du National Data Buoy Center (http ://www.ndb c.noaa.g@/Maps/rmd.sh tml)

{ D'autres obsenations sur les cotes des Etats-Unis (avec de beaux spectres fr§quence-
direction) : http ://cdip.ucsd.edu , http ://www.0 c.nps.navy.mil/w avelab/lo c_wav.html

{ Des obsenations de bouesnon-directionnelles en Australie (Nouvelle Galles du Sud) :
http ://www.mhl.nsw.go v.au/www/w ave_last4.htmix

{ Desdonngesde hauteur de vague mesutfie par TOPEX-POSEIDON et ERS:
http ://www-ccar.colorado.edu/ tealtime/global _data_waves/wave.html

{ Un dossiersur l'utilisation de I'§nergiedesvagues:
http ://europa.eu.int/‘comm/energy _transport/h tmlu/w avint.html



1I. GEN BRA TION DES VAGUES ET
vV OLUTION AU LAR GE

A. D'ouviennent les vagues?

Aprpgsavoir regard® les propri§t®s des vaguesqui se propagert, il corvient de se demander
commert cesvaguessort ginBires.Il est clair depuis assezlongtemps que les vaguessort gnBries
par le vent, avecquelquesexceptions: lesglissemeits de terrain sous-marinspeuven faire desvagues
(se sort lesraz-de-mafe ou tsunamis, qui ont des p$riodeset deslongueursd'onde trgslonguesde
p®riode T ¥ 30 mn), et les cisaillemerts de courant peuvert gnrer desondescourtes de gravit §-
capillarit § (qui permettent de d§tecter lesondesinternespar radar). Tout le resteest cr§epar le vert,
mais commert ? Les premigres hypothgsesfont appel p des m§canismesd'instabilit § : I'§coulemen
du vent au dessusd'une surfaced'eau complgtemert plane est un casd'§coulemen cisaill§ en milieu
strati §, donc sujet p une instabilit § de Kelvin-Helmoltz lorsque le cisaillemert est assezmportant.
Cette instabilit § peut se d§velopper pour desvitessesU du vert sup§rieuresp 6,5m s 1, mais en
pratique on obsene d§ja desrides g la surfacepour U > 1;1m s 1.

1. E®et de la turbulence du vent

La premigre th§orie correcte pour la formation initiale desvaguesest due g Phillips (1957),
elle fait appel aux °uctuations turbulentes de la pressionde l'air et g leur advection par le vent
moyen. En ajoutant la pressionatmosphrique P,, variable, dans I'§quation de Bernoulli lin§arisge
pour z = 3, etramenepz = 0,0n a

@ P 0% %Pa; sur z=0; (2.1)
)

@ i1/2|

ce qui modi e I'§quation d'onde (1.19), pour donner I'§quation d'§wolution d'un oscillateur
forc® :
GA @ _ 1@

@ % ' v%a

En supposart quela turbulence du vent estadvect®epar un vent moyen U (uniforme sur la verticale
et dans la direction de I'axe desx pour simpli er) sanschangemen de structure alors P, estde la
forme P, (x j Ut). Sil'on supposeque lI'ocan est au repos (3 = 0, @=@ = 0) pour t < 0, nous
considirerons d'abord I'e®et d'une perturbation sinusd®dale P, = B cos[ka (x | Ut)] avecB = 0
pour t < 0. L'oscillateur que constitue la surface ocganique est donc forc§ avec un nombre d'onde
ks et une pulsation kaU, il y aura donc résonnancesi ce forsagecorrespond g un desmodes propres
gue sort les ondesd'Airy que nous avons d§termin§esau chapitre |, c'est p dire si U est §galp la
vitesse de phasedesvagues.

Le systgmelin@®aire d'§quations constitu® par (2.2), I'§quation de Laplace (1.12) et la condi-
tion cin§matique (1.13) au fond, admet pour solution la sommed'une solution particuli gre et de la
solution g@n@rale du systeme sanssecondmembre qui est donne par (1.21){(1.27). Cette solution
peut aussietre obtenue en prenart la transform§ede Fourier de (2.2). Dans ce cassimple, il est clair
gue pour satisfaire (1.12) et (1.13) la solution particuli gre (Ap; 3p) doit etre de la forme

sur z=0: (2.2)

_ cosh(kz+ kH)

cosh(kH) ©p sinlka (x | UD)]: (2.3)

17
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En remplasant dans(2.2) on a

&, = —h i kaUB i 2.4)
Y5 gka tanh (KaH) i (kaU)?

et 3, estdonn® par (2.1),

1@\ 1
3 = i S
p | g @ | %gpa (2-5)
2
= | —h (kaU) 2i B coslka (x | Ut)]i 15 coslka (x| Ut)] (2.6)
Ysg gka tanh (kaH) i (kaU) /20
ka tanh (kaH)

= ; -h

1/”gk anh () § (K U)Zi B coslka (X i Ut)] (2.7)
2 YKa a 1 a

Il reste p satisfaire les conditions initiales gracep l'ajout de la solution homoggnesy, 3, + 3, = O et
@Gp + %h) =@= O partout pt = 0.3, estla superposition d'ondes d'Airy
X ~
3y = Zgcos(k ex i stt+ AR); (2.8)
k;s

op! estdonn® par la relation de dispersion lin§aire (1.22), et lesZ¢ sort r§els.De part l'unicit § de

la transform®e de Fourier spatiale de® pt = 0, il estclair que Z7 = 0 pour k 8 kaey, et pour les

conditions initiales ser@§duisen g
0

1
@i &E tanh (kaHZ B + Z;aex e|,5\; + Zliaex e|AL A dkax = o: (2.9)
12 (kaU)
0 1
@i &e tanh (kaHZ- B + Zl:aexei iAL + Zliaexei AL A g ikax  — o: (2‘10)
Y12 (kaU)
1
k2 tanh (kaH . ™ i
@ SNl Yg oy 7e oM 1z), eMA = o (2.11)
12 (kaU)
0 1
2 PRt . LR Lo
@ MB +1zp @Mzl dfcAgiax = (2.12)
Y12 (kaU)
En soustrayant (2.10) de (2.9) on a
Zy e SINAL + Z| . sinAl = 0; (2.13)
et avec(2.12) de (2.11) on a
Zy o SINAL | Zi  sinAl = 0; (2.14)

de telle sorte que les deux phasespsi, et psi, peuvert &tre prises@galesp z§ro (si une est §galep
Y, celarevient p changerle signede I'amplitude). On peut donc tirer Z;aex de! £ (2.9) + (2.11) et

end§duire Z) .

. _ ketanh(kaH) (! + kaU)

ke tanh (kaH) (! i kaU)
‘2% 21 1h 1 2tanh (KaH) i (KaU)?

2051 2tanh (kaH) i (KaU)?

iBZ| . =

a€x

iB (2.15)
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Fig. 2.1{ Croissancedesvaguessousl'e®etd'un vert turbulent
El§vation normalis§e de la surface,pour un vert U = 5m s 1, et trois longueursd'onde di®§rertes
pour les perturbations turbulentes (L = 2¥#k,). La longueur d'onde r§sonnarte estL = 16,03 m.

et la solution 3 = 3, + 3, estdoncpourt, O

H | . 1
3= kﬁqw'k cos[ka (X i Ut)]i %cos(kam Lt) %cos(kaxi I't):
Y12 (kaU) : :
(2.16)
On remarque que I'amplitude deviert trgsimportante pour ! = k,U. Au voisinagede cette
résonnanceennotant ¢ = kU j ! (t¢ ¢ 1)ona
u 1 .
tanh (k,H) B ¢ i ¢
3= #&F) cos(kax i kaUt)i cos(kax i kaUtj ¢t)+ jcos(kaxi I't) +0 ¢2
(2.17)
Or
cos(kax j kaUtj €1t) = cos(kax i kaUt)costt+ sin(kax i kaUt)sin¢t (2.18)
et donc ey P inc k_lﬂ "
= BN KaH)B ™ G kax i KaUD) S'ztt+ cos( ;)f‘ 'O L oile2" (219

2v5U
Pour 't A lett¢ ¢ 1, l'amplitude de?3 croit lin§airemen avecle temps (‘gure 2.1),

tanh (k,H)B . .
31, %tsm(kax i kaUt): (2.20)
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Pour une pressionatmosph§rique dont le spectre turbulent est continu,

X
Pa= By, coskka(xi Ut)+ ®,1; (2.21)
ka

3 estdonn® par la superposition de solutions de la forme de (2.16) d§phagesde ®, . Cette solution
estdomin§epar les composartes qui sort prochesde la résonnancel’'§nergiede chaque composarte
cro?t initiallement commet?, mais commela largueur de la bande de frquencepour laquelle cette
croissancea lieu diminue en 1=t. Un calcul rigoureux montre que I'§nergie des vaguesaugmerte
linGairemen avect.
On peut aussi maitenant ajouter des variations suivant y des °uctuations de pressionP,.
Dans ce cas on peut aussi exciter des modes propres de la surface dont le nombre d'onde k, est
non-nul : cesvaguessepropagert dansune direction di€§rerte de la direction du vent, donn§ par la
condition de r§sonnance
I =k = U; (2.22)

qui exprime |'@galit® de la composarte ! =k,, suivant l'axe desx, de la vitesse de phasedesvagues
et de la vitessedu vent U. Phillips a aussiajout® les e®etsde la tension de surface dans sath§orie,
en utilisant la relation de dispersion desvaguesde gravit §-capillarit§.

2. Couplage vent-v agues

La croissancdin$aire de I'§nergiedesvaguesdonn§epar la th§orie de Phillips (1957) senble
expliquer corvenablemen le d&but de la croissancedes vagues.Mais au bout d'un certain temps,
on ne peut plus supposer que le vert est uniforme car il est au moins modi &, au voisinagede la
surface, par la pr@sencedes vagues. Miles (1957) a mis en evidence un m§canismede croissance
des vaguesqui d§coule de cette modi cation. On nfgligera cette fois les °uctuations turbulentes.
L'in terpr$tation physique faite par Lighthill (1962) est reprise ici.

Le vert a un prol vertical de vitesse U (z) tel qu'p la surface, il est §gal p la vitesse
oscillarnte desvagues.En n§gligear la di®usion(turbulente ou visqueuse),la vorticit § de I'§coulemen
bidimensionnel,

_ @ av.

- _I !

@ @&
est consernie par toute particule. On peut §crire I'acc§lration dans les §quations d'Euler comela
sommed'un gradient de pressiontotale

(2.23)

1 i ¢
Piot = P+ él/le2 + w? (2.24)

et d'une force de vortex (j ¥2 w;% U) :

@ . . @t

Y— = |Ywij & (225)
Oy, Uj @ (2.26)
@
En moyennesur une longueur d'onde (not§e hei), (2.25) donne
1/2@ =i ¥4 wi: (2.27)

@

La vorticit § - est simplemert §galep U%(z) pour un §coulemem non-perturb§ par les vagues, et
savaleur diminue avec z si I'on suppose,avec Miles (1957), U%(z) < 0. En prisencede vaguesqui
perturbent I'§coulemen par un d&placemen des lignes de courart, les variations de - sort donc
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essetiellement duesp une variation de l'altitude desparticules. Si on fait un d§veloppemen en srie
de- autour dezg, avech=zj zgona

i ¢
- = U%(z) + hU%(z) + O 'h2 (2.28)

et donc )
1/% = i ¥.U%z0) hhwi : (2.29)

Puisquela circulation del'air r@sultart de la prsencedesvaguesest advecteavecla vitesse
de phaseC, l'air p tous les niveaux, except® le niveau "critique" z = z. op U = C, est d§plad§ de
manigre g peu prassinusdale avec une frquence

M; (2.30)
L

ou L estla longueurd'onde desvagues.Pour detelles oscillations sinusddales,le d§placemen vertical
h et la vitesseverticale w sort en quadrature et la moyennede leur produit est nul. Pour desvents
plus rapides (en altitude, ou I'on peut n§gligerl'e®etdesvagues)que la vitessede phaseC desvagues
il existe donc un niveau "critique" z. op U (zc) = C. Juste au dessusde z = z¢, une particule d'air
qui setrouve g la verticale d'une créte de vague la d§passemais avant de seretrouver au dessus
du creux de vague suivant son altitude diminue pour setrouver I§ggremer en dessousde z = z
car leslignes de courant sort perturb$espar la prsencedesvagues.Du coup, la particule d'air est
lentemert rattrap $epar la créte de vaguequ'elle vient de doubler et seretrouve p saposition initiale
par rapport au train de vagues.Mais gz = z; une particule d'air sedgplacep la mémevitessequeles
vagues,si bien qu'une particule qui monte continue de monter et inversemen et hhwi est non-nul.

w est de la forme U q
Ui C
w = Wp (z) cos Zl/ft ; (2.31)
h estdonc 2L m U Cﬂ
W (z . z) i
h= 2= Wt 2.32
U2 clo ! (2:32)
et (2.29) devient
@ui 1 U9z
Vz@ = Z%LUOOEZE; W (ze) £(zi zo); (2.33)
op on a utilis § .
sin! t
tI! LV = Yae(l): (2.34)

Pour U%Y(z;) < 0, la quartit § de mouvemert est perdue par l'air, au prot desvagues,et correspond
g un gain d'§nergieS;, ("in" pour "wind INput") ®galp C fois cette perte :

1, U9z,
Sih = -1Q
T 27Uz,

Il ne reste plus qu'@ dBterminer wy qui est la perturbation atmosph@rique due aux vagues.
En absencede cisaillemert de vent, le potentiel desvitessesde l'air A, est de la meéme forme que
dansl'eau car les®quations(Laplace, Bernoulli, conditions aux limites cinfmatiqueset dynamiques)
sort identiques, en remplagart une condition cinfmatique au fond par une condition cin§matique g
z=+1

wé (z¢): (2.35)

@ _ (2.36)

On montre aisgmert que
wo = !acosfk[xj (Uj C)tlge *%: (2.37)
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Dans le r§frertiel en mouvemert avec lesvaguesx®= (xj Vt) etV = U C, le mouvemer est
stationnaire. Si le vert est maintenant cisaill§, en supposart avec Miles (1957) que les lignes de
courart ne sort pas modi §es,la courbure @=@ de ceslignes de courant est telle que le gradient
vertical de pressiongquilibre la force certrifuge ¥%\? (z) @=@ due p cette courbure, et on obtient in
ne wq (z¢) par I'§quilibre entre la pressiontotale, qui est§galep la pressionpz = z. carV (z¢) = 0,
et la force de vortex j Y2w-, et on trouve que wg (z;) est proportionnel g I'amplitude a desvagues.
Le terme de source est donc proportionnel g I'§nergie des vagues, et la croissancedes vaguesest
exponertielle.

3. Param §trisation de S;,

En pratique la formule donn§e par Miles (1957), modi ®e par la suite pour prendre en
compte I'e®et de la turbulence, n'est pas utilis §etelle quelle, en particulier parce qu'elle n§gligeles
e®etsde la turbulence (mis g part le cisaillemen vertical). Les modgles num@riques utilisent des
formules du type

Sin (Fi) = E(f;1) (2.38)
ol le taux de croissance d§pend de la direction du vent (W, i theta) par rapport a la direction
1 desvagues,et est ajust® empiriquemert pour reproduire desobsenations, trpgsditciles g r@aliser
in-situ, ou dessimulations num@riquesdu couplagevent-vagues.

Pour le modple WAM (Cycliz/S), Sin est ajust® aux mesuresde;nyder et coll. (1981), avec

2 1 . , 74
T =!I max O 0:251é 28& cos(lwi Wi 1 (2.39)
ZY (o

op ¥4 et Y%, sort les massesvolumiques de I'eau et de l'air, et U, = huW%™ est la vitesse de
frottement. Ces mesurese®ectesdans la baie d'’Abaco (Bahamas) ne couvrert malheureusemen
gue desverts et deshauteurs de vaguesasseZaibles. Par ailleurs on disposeplus souvent de mesures
du vent g une altitude "xe, par exemple10 mptres, que de U,. En supposart que le °ux turbulent

de quartit § de mouvemert hud% est constart sur la verticale et que la viscosit§ turbulente °; est
dela forme 12@=@ avecla longueur de m@langel = -z (- = 0:41 estla constarte de von K&rm§n),

le pro’ T de vitesseest logarithmique

U(z) = & In(z=2); (2.40)

s'annulant g zg, et on utilise une relation du type de celle proposie par Charnock (1955), qui
paramétrise la rugosit® desvaguesde gravit §-capillarit® qui sort directemert forc§espar le vent

70 = ®UZ=g, (2.41)

avec ® = 0:0114 (Charnock, 1955). De nombreusesam@liorations ont §t§ proposBes(voir Komen et
coll.,1994), en particulier la prise en compte de la stabilit § de la coude limite atmosph@rique et la
th@orie "quasi-lin§aire" de Janssen(1991) qui introduit une modi cation du pro |l de vent induit

par le transfert de quantit  de mouvemen vers les vagues,ce qui a pour e®etune modi cation du
paramptre de Charnock ® en fonction de I'§tat de la mer. Cesr§sultats ont dese®etscortest§sdans
les modglesop®rationnels de pr&vision desvagues,mais ils sort inportant pour les °ux de quartit §
de mouvemert g la surface,pour les modglesde circulation ggnirale m&t§orologiquesou ocganiques.

B. Evolution faiblemen t non-lin §aire des vagues

Les premiers modglesde pr@diction desvaguesdans les ann§es1950 et 1960 utilisaient la
th®orie de Phillips et Miles pour la croissancelin§aire des vagueset le concept de saturation uni-
versellepropod® par Phillips (Pierson et Moskowitz, 1964): I'&nergiedesvaguespour une fréquence



B. EVOLUTION FAIBLEMENT NON-LIN #AIRE DES VAGUES 23

donn®e Btait limit e par un niveau de saturation, ce qui est faux. Il s'est av§r§ que la croissance
des vagues®tait largemert cortrol §e par les interaction non-lin§airesertre les vagues.Ces e®ets,
d8ja suspects au d§but desannfessoixarte, ont §t§ dftermin§s quartitativ emert pour un spectre
de vaguesal@atoirespar Klaus Hasselmann(1962) et Vladimir Zakharov (1968). Il estfrappant que
cesdeux th@ories soiert apparuesind§pendammert dans des formalismes di®§rerts (la m§canique
“classique'pour lespremigrespublications de Hasselmannet la m§caniqueLagrangiennepour Zakha-

rov), ont §t® consuesau mémemomert (malgr® une publication d$cale), et ce par desspecialistes
desparticules et de la physique desplasmasou de la relativit § génrale qui sort un peu desextra-

terrestres pour le monde des oc§anographesmais qui heureusemen se sort int§res§s aux vagues.
Les premigres param@trisations de ces e®etsnon-lin§airesont donn§ les modples dits de "seconde
g®&nBration" qui sort encorelargemert utilis §s, et un calcul plus r§aliste est au coeur desmodplesde
“"troisi gme g8n@ration", dont WAM (Groupe WAMDI, 1988). Toutefois les relations entre cesdeux
th@ories,dont certains r@sultats sort §quivalents, est encoreen cours de clari cation (Elfoubhaily et

coll., 2000) et leur con rmation, vient g peine de commencer(Tanaka, 2001).

1. Interactions des vagues

Comme nous l'avons vu, la condition g la limite en surface pour I'§quation de Laplace qui
d&crit le mouvemen des vagues(1.14) est non-linBaire, elle cortient des produits de d@rivBesde
I'6vation de surface? et du potentiel desvitessesA. Par ailleurs, un autre type de non-lin§arit®
apparait quand on fait un d$veloppemert en sgrie des d§rivgs verticales, en suivant la m$§thode de
Hasselmann(1962), pour ramener I'§quation (1.14) de z = 3, qui estinconnu, gz = 0, qui est xe,
celatraduit I'e®et que pour les vaguescourtes, la présencedes vaguesplus longuesa I'e®et d'une
modulation du niveaumoyen. Touslestermesnon lin§airessort faibles pour desvaguesr§elles,dont
la perte " est limit §e par le d§ferlement, et donc ils agisseh comme des corrections aux solutions
lin§aires.On §crit donc la solution g§nBrale des§quations comme une sfrie en puissancede ", pour
le potentiel celadonne ¢
A= Ap+"Ay+ "2Ag+ 0 "3 (2.42)
A, estsolution des®quationslin®ariges(§quationsa l'ordre 0 en") c'est-g-dire (1.19), et donc A; est
une superposition d'ondes planes monochromatiques telles qu'elles ont §t§ d§termin§esau chapitre
| :

_ % cosh(kz+ kH) o ig® o 5.

k;s
avec! etk qui vgri ent la relation de dispersion lin§aire (1.22). La variation de ©3., sur la grande
Bdelle de temps € n'est pas cortrainte par les §quations g I'ordre 0 (les amplitudes ©5., sort
constartes p I'ordre 0), mais permettra de satisfaire les §quations aux ordres supgrieurs.

Il faut maintenant d$§terminer les solutions aux ordres sup@rieurs qui prennert en compte
les termes non-lin§aires et vont faire §wluer les amplitudes dans le temps, et donc le spectre de
I'§nergiedes vagues.A l'ordre 1 en", on a la méme §quation d'onde pour A;, mais elle est forcge
par un terme suppl§mertaire dansle membre de gaude, issudu d§veloppemert autour dez = 0, et
trois p droite, issusdestermes non-lin§airesde (1.14) :

@(A2)+31@(A1)+g@A2)+g3l@(A1) =1 A Sy A1¢@ Ali @ GA
@2 @@? @ @? @ @ aa@

On remplace alors A; et 3; qui sort conrus (reliis par la relation de polarisation (1.24))
pour obtenir une §quation d'onde forc§e, comme pour la g§nration desvaguespar la turbulence
atmosphrique, mais cette fois-ci lestermes de forsagefont intervenir desproduits d'amplitudes des
vagues

z=0: (2.44)

@A), GA) _ X

@ & D (k1;k2) ©i;1k1©§;2kzei[(kl+ k2)&i (s1l 1+ st )il (2.45)

ki;s1kz;s2
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A, vBri e I'§quation de Laplaceet la condition cinfmatique au fond, et sacomposarte de Fourier ©,.x
pour le nombre d'onde k a donc une structure verticale du mémetype que A; en cosh(kz + kH).
La transform®§e de Fourier spatiale de (2.45) donne donc

©s. X
@@;k + gktanh (kH) ©z = D (k1;k2) ©F ©F,

T, dlk&i (st a1+ sq! 1)t]; (2.46)

ki+kz=k;s1;82

et lescoexcients de Fourier Z,x de3, ensort d&duit via le dgveloppemert pl'ordre 2 dela condition
cin§matique en surface,

: X .
Zok = i a =+ G (k1;k2) ©i;1k1©i;2k2el[kaxi (s1! 1+ st )] (2.47)

Ki+kz=k;s1;82

ol les coexcient de couplageD (kq;kz) et D (ki;k2) sort donn§spar Phillips (1960) pour le casde
I'eau profonde (kH ¢ 1), et Hasselmann(1962) pour les profondeursinterm@diares:

D (kj_; kz) = i (S]_! 1+ 52.' 2) [kj_kz tanh (k]_H ) tanh (sz) i kl ¢k2] (248)
l Sq! 1k§ + s,! 2k%
2 costf (koH)  costf (kiH)
1 ¢a

_£ Cogi 2 1.1 i|2 12 1.1 :
29 ki ¢ks i g “s18! 1! 2 LT T ST RS VLI R B (249)

G (k1 k2)

L'®quation d'oscillateur forc§ (2.46) ne peut conduire g une r§sonnancecar la relation de
dispersion est telle que ! (k; + kp) 6 ! (k1) + ! (k) sauf dans la limite de I'eau peu profonde
kH ! 0. Pour des profondeurs interm@daires les solutions de secondordre sort donc des vagues
d'mplitude limit §eet ellessort li§esaux solutions du premier ordre.

On remarque que si I'on a une seulecomposarte de vecteur d'onde ko g l'ordre 1, donc une

vague monochromatique d'amplitude a= 2Z7, , avec©y, = jiag=(2) et
s .
. cosh(koz+ koH) =~ _+  koxi 1ot) o =% o i(Ko®i ! ot)
= [ + . 0 i o . .
Ay osh(kar) Ok Oy, @ ; (2.50)
alorsona:
5 .
cosh(2koz + 2koH) i(2Kotxi 21 ot) 4 =+ Ci(2Ko i 21 ot) .
= 1< + . oW 20 + . .
avec
3
Ol
©r. = D (koiko) >0 (2.52)
220 T2 (2ko) i 4G
), .
3i! k cosh(2kH + 2
S koosh(H) g 2, (2.53)
4gsinh® (kH) cosh(kH) o
et
©ho = O; (2.54)
qui donnent
k h(kH) [2+ h(2kH
Zhpe, = B (kM) ~ o8 (2kH)I, (2.55)
e 32sinh”® (kH)
et

+ 2! 2 2£ 2 a
Zyp= @ ?k tanh“(2kH)j 1 : (2.56)
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Fig. 2.2{ ProIs comparsd'une vaguelin§aire d'Airy et d'une vaguede Stokes

Il s'agit lp du premier terme de correction de I'amplitude desvagueslin§airesdansla s§rie qui d§crit
une vague de Stokes (‘gure 2.2).

On peut cortinuer notre d§veloppemert en sBrie pour d§terminer 33 et As. Phillips (1960)
a montr§ qu'p l'ordre sup@rieur on pouvait avoir une rsonnancek, = ki + ko j kg et (k) =
1+ 1, !3. Danscecasla prsencede trois trains d'onde monochromatique r§sonnarn gngre un
quatripmetrain d'onde dont I'amplitude croft dansle temps et qui est une onde"libre", satisfaisart
g la relation de dispersion lin§aire. En pratique, pour un spectre continu de vagues, toutes les
composartes ont une amplitude non-nulle qui varie lentement dansle temps et dans I'espace.Cette
résonnanceest alors une interaction ertre quatre trains d'ondes, et le taux de croissancede I'§nergie
pour chaquetrain d'onde est donnfe par Hasselmann(1962) sousla forme

@ (k)

@ gnl (k)

JT (k1 ko ka; K)j2 (ke + Ko i Kai Ka)2(1o+ 12 Tai !y (2.57)
£ [E (k1) E (k2) (E (k3) + E (ka)) i E (k3) E (ka) (E (k1) + E (k2))] dk1dk2dka;

op T gst donn§ par Herterich et Hasselmann(1980). Le terme de spurce Sy est tel que I'§nergie
totale E (k) dk soit consenie,ainsi que la quartit @ de mouvemert kE (k) =! dk.

Le calcul de S, supposeque I'§8vation de la surfaceest Gaussiennequi permet de ngliger
les corr@lations entre 4 trains de vaguesde nombres d'ondes di®§rerts qui interviennent dans le
calcul de I'&nergied'ordre 6 dont estissu l'expressionde Sy, (Hasselmann,1962). Cette hypothpse
est bien v8ri §een pratique car les corrlations que crert lesinteractions de 4 vaguesapparaissen
bien moins vite que le temps d'@wolution du spectre, de l'ordre de "*T, d0 p cesinteractions. Les
interactions de 4 vaguescausen une double cascaded'§nergiedans le spectre des vagues,vers les
petites et les grandeslongeursd'onde. Cette dernigre explique en partie l'allongemert de la p§riode
desvaguesavec le “fetch' (la distance parcourue par les vaguespendart leur forsagepar le vert).
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C. Dissipation d'&nergie et bilan spectral

L'®nergie des vagues, au large, est dissip§e soit p causede la viscosit§, ce qui est assez
rapide pour les vaguestrgs courtes, soit par d§ferlemen. Le dferlemen est le puits d'§nergiele
plus important pour la houle et la mer du vert mais il est trgs mal compris. Il correspond g une
instabilit  de la forme de la vague qui se produit lorsque la vitesse ou l'acc§lration verticale des
particules d'eau d§passela vitesse de phaseou une fraction importante de la pesarteur, ce qui se
produit au niveau des cretes desvagues.Le d§ferlemen aboutit g la cr@ation de paquets d'§cume
dont le front sepropage erviron g la vitesse de phasedesvagues.Cette §cumeexerceune pression
sur la faceavant desvaguesqui produit un travail cortre la vagueet diminue son§nergie.Le lecteur
pourra consulter Komen et coll. (1994) ou encoreMelville (1996) pour plus de dtails. En pratique,
le terme de sourcecorrespondant g la dissipation Sgis a longtemps §t§ suppos quasi-lin§aire

Sais (K) = i ! faisE (k) (2.58)
ou la fonction f 4is ®tait ajust®§e (Komen et coll., 1984) pour que I'§quation d'§wolution du spectre
dE (k
09 = 50 () + S (k) + Sas () (2.59)

dt

reproduise les obsenations de croissancedesvaguessousl'action du vent (Kahma et Calkoen, 1992).
L'®quation (2.59) est plus souwvernt ecrite sousforme Eulerienne
@

@ +1 5 ¢(CyE)+ 1 k ¢(CKE) = Sin (k) + Sni (k) + Sais (k) (2.60)

our x etr  sort lesop@rateurs de divergencedans l'espacephysique et dans I'espacedesnombres
d'ondeset Cy4 et Cy sort les vitessesde propagation correspondantes. Cq est le vecteur vitesse de
groupe, qui pointe dansla direction de k, tandis que Ci repr§sene le lent changemen de direction
du vecteur k qui, au large et en l'absencede courant, n'est d0 qu'p la courbure de la Terre : on
peut montrer que les vaguesse propagen le long de grands cerclesautour de la terre, et donc
leur direction, exprim$e par rapport au Nord, changele long de cette trajectoire. Actuellement, de
nouvelles param@trisations sort testisa n de reproduire, entre autres, la forte dissipation de la mer
de vent en prsencede houle. Il n'existe pas encorede param§trisations prenant en compte toutes
les th§oriesexistantes.

Dansl'ensenble, Si, g@nare un spectre avec un pic tel que la vitessede phasesoit de l'ordre
de la vitesse du vent (c'est pour cela que les vents forts produisert des longues vaguesdont la
vitessede phaseest plus §leve). Cette §nergieest redistribu®epar lesinteractions non-lin§airesvers
les grandeslongueursd'ondes, ce qui augmerte la p§riode du pic et I'@nergietotale (car leslongues
vaguessort trgspeudissipges),et verslespetites longueursd'ondesop I' §nergieest fortement dissipge
par la viscosit$ et le d§ferlemen, de telle sorte que le spectre desvaguesE (k) d§crdt gEnralemen
commeki 4.

Tous les modglesnum@riquesop®rationnels de pr@visionsglobalesdesvaguessort basfssur
une discrftisation de (2.60), une int§gration dansle temps par di®§rences nies, et une tr gsgrosspre
paramtrisation de Sy. Tous... non, car une poign§ed'irr §ductibles r@siste.

En pratique, la qualit§ des champs de verts, fournis par les modgles atmosphriques, est
d&terminante, et les modgles tels que WAM (groupe WAMDI, 1988; Komen et coll., 1994) ou
WaveWatch (Tolman, 1991) donnert des pr§visions utiles jusqu”a des §h$ancesd'une semaine.
Ces modplessort am@lioris en ajoutant une assimilation des mesuresde hauteur signi cativ e des
vaguesHg¢ par les altim ptres de TOPEX-POSEIDON et ERS 1/2, et maintenant JASON et EN-
VISAT. L'assimilation de spectresissusd'images SAR est encorep I'§tude. Ces modglesde vagues
peuvent etre utilis®s par les modples de circulation atmosphrique pour corriger les champs de
vents, ou bien directement couplfspour modi er la rugosit® desocfanset les °ux g la surface.Des
modplesexpfrimentaux d'advection d'§nergiede la houle (vaguespour lesquellesl'e®et du vent est
n&gligeable)permettent despr@visionspour des$§ch®ancesde 10 p 15 jours dansle Paci que.
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D. Sur le web ...

{ Des pr@visionsde vaguesavec le modgle WaveWatch I11 ( NOAA/NCEP , Etats-Unis) :
http ://p olar.wwb.noaa.gw/

{ ... et avecle modple WAM, impl&mert® par Puertos del Estado (Espagne,nota : ‘mar de
fondo'="swell'="houle' et ‘mar de viento'="wind sea'="mer du vernt') :
http ://iwww.inm.es/w eb/infmet/predi/metmar/indpuertl.h tml

{ Desrecherchesr§ceries sur la croissancedesvagues:
http ://iwww.met.reading.ac.uk/ » bl_met/airsea.html
http ://www.whoi.edu/science/A OPE/dept/CBLASTmain.h tml
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IIl. EVOLUTION DES VAGUES DU LAR GE
VERS LA COTE

A. R@&fraction et di®raction

1. R &fraction

Nous avonsvu au chapitre 1 que la vitessedesvagues§tait une fonction de la fr§quencede
la profondeur et de la vitessedu courant moyen U :

hg

k

i 122
tanh (kH)

! 1

C= K + kk ¢U (3.1)
Alors que la pulsation intrinspquedesvagues¥= (! | k ¢U) (dans un r§frertiel sed§plasant avec
le courant moyen) n'est pas modi §e, la profondeur et le courant peuvent varier dans l'espace,en
particulier sur le plateau cortinental ou au voisinagede la cote, donc la vitessede phasevarie dans
l'espace.La propagation desvaguesest modi §epar la r@fraction : les cisaillemerts horizontaux de
courant et les bossesou creux sur le fond agissem sur les vaguescomme des lentilles en optique.
Cet e®etest perceptible dpsque la profondeur est inf§rieure g la moiti § de la longeur d'onde erviron
(kH < %3. Supposonsque U = 0, en prenant deux zonesde profondeurs uniformes H; et H, pour
x < 0etx > 0, alors la loi de Snel (faussemen attribu §e p Descartes) s'applique, exprimant la
consenation du nombre d'onde ky g la frontigre,

singg _ sinpp

Ci C,

(3.2)

OU |y et |p sort lesanglesertre la direction de propagation et I'axe desx. Ce r§sultat s'applique p
une plage dont la topographie est uniforme suivant y : sinpy=C est consen par la r§fraction. Tous
les r@sultats de l'optique gBonftrique s'appliquent, en remplaeart la vitessede la lumigre par C, en
particulier le principe de Fermat : l'int®gralede C le long d'une tra jectoire est minimale au sensdes
variations. Ainsi une bossesur le fond est comme une lentille corvergerte, tandis qu'un creux sera
divergert. C'est ainsi que les vaguescorvergen sur les caps, augmertant en hauteur. Les vagues
qui sepropagen contre une veine de courart localisge (la vitesseest nulle en dehorsde la veine de
courant) sort donc dgviesvers son milieu, en plus d'&tre raccourciesen longueur d'onde par e®et
Doppler : les vaguessort plus hautes et plus pertues, donc plus dangereusescomme c'est le cas
dansle courant desAiguilles.

On peut obtenir une §quation di®§rertielle pour les trajectoires suivies par les vaguesp
partir de ce m&me principe. Ces trajectoires sort aussi appel§esrayons ou caract@ristiques. Soit
(x; y; W la position et direction desvaguesen un point du rayon, et s I'abscissecurviligne le long du

1Le mathematicien hollandais Willebrord Snel a d§couvert la loi de la r§fraction en 1621, mais elle ne fut publi e
qu'en 1703 dans l'ouvrage Dioptric a, de Christiaan Huygens, oy Snel est nomm® en latin (Snellius) ce qui conduit g la
tr psfr@quente erreur desanglo-saxons qui orthographien t sonnom “Snell'. Le philosophe franxais Ren§ Descartes donne
la loi de Snel dans son trait § La dioptrique , un appendice de son clgbre Discours de la m$&thode pour bien conduire
sa raison et chercher la vérit & dans les sciences, publi & p Leiden en 1637, et apparemment inspir § des travaux de Snel
bien que Descartes r&p#ta les exp®riences de Snel en 1626 ou 1627. (Source : the MacT utor history of mathematics
archive, Univ ersity of St Andrews, Scotland, http ://www-groups.dcs.st-andrews.ac.uk/ » history)
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rayon ,
dx
el cos(W) ; (3.3)
dy _ . .
ds - sm(u)., (3.4)
du _ 1dC dh___ dh .
s - cdn &¢S|n(u)| &y ¢cos(y) : (3.5)

En suivant la propagation de I'§nergieou la position d'un paguet d'onde isol§, sa vitesse Cgy, dans
la direction p, est donn§e par ds=dt.

2. Levage (‘shoaling’) et action

Lesrayons, perpendiculairesaux crétesdesvagues,sort deslignesde courarnt pour I'§nergie.
Si on considare deux rayons du mémetrain d'onde monochromatique, parallglesdans une r§gion op
C estuniforme (par exempleen eauprofonde,kH >> 1, et en absencede courart) et espa@sde ¢ I,
le °ux d'§nergieertre lesdeux rayons C4E ¢ | estconser le long de ce ‘tube'. Toutes cesproprit§s
peuvent etre d§mortr §esp partir de |'§quation de Laplace et desconditions § la limite en surfaceet
au fond, en faisart I'hnypothgseque les amplitudes et les vitessesde phasevarient lentemert.

En absencede courant et pour une plagedont la topographieestuniforme le long de I'axe des
y, desvaguessepropagear dansla direction de I'axe desx ont donc desrayonsrectilignes, et ¢ | ne
changepasle long du tub e d§ ni par deux de sesrayons. Par consquert, la densit§ spatiale d'§nergie
E s'ajuste aux changemetts de la vitesse Cy (voir gure 1.5) pour que le “ux Cy4E reste constart.
En particulier prgsde la cote Cg = (gH)lz2 et la densit® d'§nergieaugmerte commeH i 72, Or E

est proportionnel au carr§ de la hauteur moyenne ou signi cativ e desvaguesHg = 4(E:1/2Q]l:2 et

Hms = 21 ¥¥2Hs. La hauteur desvaguesaugmerte donc commeH i ¥4, Evidemmert, cette hauteur

ne deviert pasin nie pour H = 0, car, auparavant, les vaguesd@ferlert, ce que nous aborderons
au chapitre suivant. Cette modi cation de la hauteur desvaguespar changemen de la vitesse de

groupe est appelfe levage (‘shoaling' en anglais, de “shoal' qui veut dire “haut fond'). Pour le cas
d'un haut fond, les rayons corvergert et ¢ | diminue, ce qui augmerte d'autant plus la hauteur des
vagues.Si lesrayons secroisert, on obtient une “caustique'et la hauteur deviert in"nie. En pratique,

I'ampli cation desvaguesest nie car les rayons ont des positions di®§rertes pour des frquences
di®8rertes et donc les caustiquesdes di®§rertes composartes du spectre ne sort pas localisgesau

méme endroit. Pour des vaguesmonochromatiques cependart, la hauteur des vaguesest, in ne,

limit §e par le d§ferlemen ou bien la di®raction. Ce genre d'ampli cation locale est important en

pratique, d'autant plus que le spectre desvaguesest §troit, celaa conduit p la rupture d'une jet§e
du port de Los Angelesau dgbut du XX pmesigclepar desvaguesdont I'amplitude §tait modesteau

large.

On comprend bien que cette consenation du °ux d'§nergiedans un tube form§ par deux
rayons initialement parallglespeut aussis'appliquer aux courarts, p la di®grenceprgs que I'§nergie
(desvagues)n'est pas consenfgedansun milieu ou la frquence! varie. Dans cetype de milieu non-
homoggne,on peut montrer que c'est la densit§ spectrale et spatiale d'action A (k) qui estconsenge
(Bretherton et Garrett, 1969)

A(k)= Ak)=% (3.6)

avec
%= [gk tanh (kH)]*™2 (3.7)

Cer@sultat est g§niral en physique: l'action A estun invariant adiabatique. Pour un penduledont la
longueur varie doucemert c'estaussiA = E=! qui estconsereet non pask. L'@quation d'§wolution
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du spectre s'fcrit donc pour la densit§ spectrale d'action A (! ;i; A;,; t) op A et . sort la longitude
et la latitude, respectivemert (Komen et coll., 1994):
3 . 3 . 3 -
@ @

=ZA+ — AA +@ A +§/(?ZA)+7@ A =S; (3.8)

@ @& @ @

ol S estla sommedestermes qui reprsentient lesinteractions avecl'air et le fond et lesinteractions
ertre lesvagueset p est l'angle entre le Nord g&ographiqueet la direction locale de propagation,

A = (Cgycosu+ v)Ri ! (3.9

— = (Cgsinu+ U)(RcosA)'* (3.10)

B = Cgsinutan AR+ sinu%,\i 22:2% kR)' * (3.11)
@

L= = 3.12

_ a (3.12)

ou u et v sort les courants moyenszonaux et méridiens.

3. Di®raction

Nous avons consid§ri jusqu'ici que l'amplitude desvagueset les propri§tsdu milieu ou elles
se propagert variaient lentement par rapport g la p$§riode et p la longueur d'onde (approximation
WKB). Il estd®ja apparu que pour les caustiquesduesg la r§fraction d'une onde monochromatique
cen'est pasle cas,et cen'est pasle casnon plus au voisinaged'obstaclestels que desdigues,ou des
brise-lames.Pour desvaguesde faible amplitude et en n§gligean les e®etsdu vent et de la friction
au fond, on peut utiliser les §quations lin§ariges.Sur un fond plat et en prsencede tels obstacles
on supposeque A est de la forme

cosh(koz + koH)

A= Ax) cosh(koH)

et + coc (3.13)

op ! 2 = gkotanh (koH). A vBri'e la condition cinfmatique au fond et en surface, et I'§quation de
Laplace sergduit p I'§quation de Helmoltz

r 2A+ k?A= 0 (3.14)

Cette §quation est elliptique et sa solution n$cessited'imp oser des conditions sur tout un
cortour ferm®. Si on prend pour A un train d'onde qui varie lentement dans I'espacesur une §celle
R = "x, A= ©()egS™, le nombre d'onde local estk = r S, et varie lui aussilentemert dans
I'espace.On a alors

3 .

r2A = r ¢r &S o (3.15)
Cr e B ik® &S | (3.16)

= h"2r 2B+ 2ik ¢r O+ 'i'r ok | k2¢©I gs (3.17)
(3.18)

A l'ordre 0 en" on n§glige complgtemen les variations d'amplitude et on obtient jkj = ko et des
trains d'onde qui se propagert tout droit. A I'ordre 1 on n§gligeles dgrivéesspatialesde © pour ne
garder que cellesde la phaseS(x), et on retrouve nos trains d'onde qui se propagen tout droit.
A l'ordre 1, on peut montrer (Mei, 1989, chapitre 3, voir aussiArdhuin et Herbers, 2002) que si la
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pente du fond estaussid'ordre ", d'autres termes queA sort n§cessairepour satisfaire la condition
cinfmatique au fond, et on obtient I'§quation de consenation de I'action

@uﬁﬂﬂ ¢u5cﬂ:o- (3.19)
@ % 7 ' '

La di®raction r§sultedestermesd'ordre 2, qui ont tendancep faire tourner lesvaguesverslesr@gions

ou I'amplitude est plus faible.

Berkho® (1972) a eu I'id §e de supposer que, pour une perte douce du fond, A est ausside
la forme donn@e ci-dessuset v8ri e les relations de polarisation et dispersion des vagueslin§aires.
Moyennart quelquescalculs on obtient (voir par exemple Mei, 1989, chapitre 3) I'§quation dite de
la pente douce (ou §quation de Berkho®)

r ¢(CCqyr 3)+! 2%3 =0 (3.20)

Il s'agit d'un extension de I'§quation de Helmoltz p une faible pente du fond. Cette §quation est
trgslargemert utilis §een g8nie cotier pour d§terminer I'agitation desports, en utilisant desmodples
num@riques aux §fmerts nis. Radder (1979) a propos§ une approximation “parabolique’ p cette
fquation elliptique, en n§gligean les gradierts de 3 dans le sensde propagation, ce qui consene
tout de meéme les e®etsde di®raction. Un modple de ce type (dit r§fraction-di®raction) est utilis §
op®rationnellemen pour despr@visionsde houle sur les cotes Californiennes (http ://cdip.ucsd.edu),

g partir de prvisionsau large. En e®et, le plateau cortinental y est assezftroit pour n§gliger la
gBnBration locale desvagues.Toutefois, il senble que la di®raction y soit n§gligeable,cortrairement

aux abords d'ouvragesdart.

B. Autres e®ets du fond pour des vagues lin §aires

1. Di®usion de Bragg

Oublions donc la di®raction. La r&fraction d§couled'une approximation detype WKB, pour
lesquellesla profondeur H j h doit peu varier p I'§celle de la longueur d'onde desvagues.Ce n'est
parfois pas le caset les variations de plus petite §celle h ont certainemert un e®etsur les vagues.
Une manigre de reprsener cet e®etdans I'§quation d'§wolution spectrale consistep d§composerles
variations topographie h, p petite §elle, en sinusddesde vecteur d'onde |,

X
h(x)= B (g)éd'*; (3.21)
|

et de calculer I'in teraction du spectre de vaguesavec chaque sinusc®de. Formellemert, on obtient un
forsagedesvaguespar la topographie de la m&me manigre qu'au chapitre 2 on avait un forsagedes
vaguespar la turbulence du vent ou leurs interactions mutuelles (Hasselmann,1966). Au premier

ordre, en pente de fond (" = Ih), on obtient une r§sonanceentre deux vaguesde nombres d'ondes
k et kO tels que k = k® qui §cangert de I§nergie grace g la pr§senced'ondulation du fond qui
ont pour vecteur d'onde | = k i k° (‘gure 3.1). L'e®et local de cette di®usion de Bragg est une

modi cation du spectre directionnel des vagues. Si la topographie du fond est domin§e par les
grandes®delles (I << k), le r@sultat est une augmentation de I'§talemen directionnel desvagues
(un raccourcissemen de la longueur moyennedescrétes, qui donne un aspect plus confusau champ
de vagues,voir Ardhuin et Herbers, 2002). Pour une topographie dont la variance est importante
gl = 2k, lesvaguessont r§trodi®udtes(Heathershav, 1982), et la hauteur desvaguesHs diminue
fortement dansla direction initiale de propagation. Un tel e®etn'a jamais §t§ clairemert obsen.
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Fig. 3.1{ Condition de r§sonnancepour la di®usionde Bragg du premier ordre vagues-topgraphie
L'interaction ertre une vague de vecteur d'onde k° et une ondulation du fond de vecteur d'onde |
cre une vague di®udfe de vecteur d'onde k = k°+ I. Pour k “xe, lesk®et | resonnarn sort sur les
cerclesentrait cortinu et pointill §, respectivemert.

2. E®et de la friction au fond

Les processusdcrits jusqu'ici dans ce chapitre consenent tous I'@nergieet sort assezbien
connu car ils sort d§crits par des§quationssimplesdansdesmilieux homoganes.L'e®et de la friction
au fond est beaucoupplus complexecar il d§pend de la nature du fond (sable, vase,roche) qui est
gBnBrallemen trpsvariable et complexe, et dont la topographie, p I'§dchelle de quelquesmptres qui
d$termine la friction, estmodel§epar lesvagues.La couche limite au fond permet le raccord ertre la
vitessedesvagues,dgtermin§e par la th§orie lin§aire au chapitre 1, et une vitessenulle sur le fond.
Il s'agit d'une couche trps ne dont |'@§paisseurt = u,=! estdel'ordre de 10 cm, beaucoupplus ne
que I'@paisseurde la coude limite du courant moyen (de I'ordre de +, = u,=f avecf le paramgtre de
Coriolis). Par congquen, le cisaillemert et la turbulence y sort trgsintenses.En pr§senceade vagues
et de courants (qui serort n§gligsici) la sous-coube limite due aux vaguesimposela rugosit§ pour
la coudhe limite du courart.

Sur un fond rocheux la forme du fond ne changepas, ce qui simpli e leschoses.Par cortre,
la vasepeut &tre liqgu® $epar le mouvemen oscillatoire impos§ par les vagues,qui y g§narert alors
desondesinternes. On sait en tout casque la dissipation sur un fond vaseux peut €tre assezforte
pour r@duire de 60% la hauteur desvaguessur quelqueskilomptres par 20 m de fond. Sur desfonds
sableux, la formation de rides par le mouvemert desvaguesd§termine l'intensit§ de la dissipation
d'§nergie(Zhukovets, 1963; Nielsen,1992) en modi ant la rugosit® §quivalente de Nikuradse (1933)
kn , d8 nie commela taille desgrains de sablequi donnert la m&mevaleur du paramgtre de rugosit§
zo = 30ky dansle casd'un §coulemen unidirectionnel. On peut supposerque les pro Is de vitesses
ne d§penden de la nature du fond que par cette rugosit§. Il convient de pr§ciserque la coude limite
sousles vaguesest oscillante et donc ky peut varier mémessi le fond ne bouge pas car ky d$pend
de la fr@quencedesvagueset de I'amplitude du mouvemert orbital au-dessusde la coude limite.

En n$gligean le courant moyen, la couche limite du fond peut etre clas$een trois rgimes,
en fonction du rapport entre les forcesde friction et de °ottabilit § exerdiessur un grain de sable,
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Fig. 3.2{ Lestrois r&gimesde la coude limite sur fond sableux
(a) rugosit§ fossile. (b) formation de rides. (c) sheet°ow. Sur chaque gure la longeur d'onde L
desvagueset la profondeur sort beaucoupplus grandesque ce qui est indique, de I'ordre de 100
m pour L, contre 1 m pour la longueur d'onde desrides. Les °&des horizontales indiques le pro’|
de vitessesousles crétes (la vitesses'inversesousles creux desvagues).Les petites °&desdans (b)
repr@sertent les tourbillons dansle sillage desrides.

repr§sen§espar le nombre de Shields maximum A, (souvert not§ p2..)

A — fV(\)IurznaX . (3 22)
"7 (si 1)gD’ '

ou fO estun facteur de friction visqueuse,s est la densit§ relative du sable (par rapport g l'eau,

s = 2;65pour le quartz qui constitue I'essertiel du sableen général), D estle diamptre desgrains de
sableque I'on supposeuniforme pour commencer(Shields, 1936). Pour de faibles valeursde Apay , 1a
friction estinsutsante pour faire bougerles grains de sableet le fond ne bouge pas. La rugosit§ est
donc “fossile', elle d§pend de l'activit § biologique et desvaguespas$es.La dissipation de I'§nergie
desvaguesest giniralemert faible dans ce cas.On peut reprseiter cette dissipation par un facteur

fe qui est en quelque sorte un coexcient de tra®nfe moyen qui relie le cube de la vitesse moyenne
au dessusde la coude limite p la dissipation d'§nergie. Quand on augmerte la vitesse asscie
aux vagues,f. augmerte rapidemert dgsque les grains de sablesort mis en mouvemert. Desrides
réguligres se forment spontan®mert, en quelquesp®riodes de vaguessi la vitesse est sutsante. Le

seuil de mise en mouvemert du sable est donn§ par A., qui varie ertre 0,03 et 0,1 pour du quartz,

suivant la taille D desgrains (voir par exemple Soulshy, 1997). Cesrides augmertent la dissipation

d'$nergie par la tra®nfe due p la di®®rencede pressionde part et d'autre d'une crete qui est le

r@sultat du d§collemen de I'§coulemen et de la formation de tourbillons de sillage. Des exp§riences
de Madsen, Mathisen et Rosengausavec desvaguesal§atoires(1990) montrent quef ¢ est maximum

pour Ams ' 1;2A, avec Ans calcul® p partir de la vitesse moyenne (moyenne quadratique) avec
une formule identique g (3.22). Par exemple, ce maximum est atteint par 25 m de fond pour des
houlesde p§riode T,=12 s et de hauteur signi cative Hs = 1;5m sur dessables ns (D = 0;15mm).

Si la vitesse au-dessusde la couche limite augmerte encore,f. dcrét peu g peu et les rides sort

progressivemert aplaniespar I'§coulemen

Pour de trgs grandesvaleurs de Ay, de l'ordre de 10A; (Li et Amos, 1999), une coude
de sfdimerts (‘sheet °ow’) est °uidis §e et mise en mouvemert avec la colonne d'eau : les rides
sort complptemert e®a@es.Dans ce casla rugosit§ et la dissipation d'§nergiedansla couce limite
sont relativemert plus faibles. Le mouvemert des grains de sable dans la coudche de sfdimert en
mouvemert est largemert in°uenc§ par les collisions ertre grains. Dans ce rgime, f augmerte
I§cggremert avecA. Cestrois rgimes,rugosit§ fossile,rides en formation , et “sheet°ow' sort illustr §s
par la gure 3.2.

Par analyse dimensionnelle et mod§lisation num@rique, Andersen (1999) et Andersen et
Freds¢ e (1999 ont montr§ que les rides s'auto-organisert pour obtenir des longueurs d'onde de
l'ordre de, = 0:63d avecd le diametre destrajectoires desparticules d'eau, au dessusde la couce
limite, et une perte de l'ordre de 15%. C'est ce qui est aussi obsen pour des profondeurs de plus
de 10 m pour desvaguesal§atoires, en prenart comme valeur de d la valeur signi cativ e 2172ds
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(Traykovski et coll., 1999; Ardhuin, 2001). Par contre, plus prgsde la cote, il senble que lesrides
aient souvent deslongueursd'ondesbien plus courtes (Dingler, 1974).

La repr@sernation de I'e®et desrides de sable dans les modglesde vagues(voir Graber et
Madsen, 1988; Tolman, 1994) fait appel g un pr§dicteur de rugosit®§ qui d§termine ky g partir
du spectre des vagues,de la profondeur, et de la nature des sdimerts, et un modple de couche
limite qui permet de calculer la dissipation correspondante. La plupart desmodglesde coude limite
reprsertent la turbulence par un pro 1 vertical de viscosit§ turbulente (Kajiura, 1968; Grant et
Madsen,1979; Weber, 1991a, 1991b; voir Wib erg, 1995,pour une discussiondesdi®§rerts modgles).
Le fait que l'on puisseutiliser une seulevaleur de la rugosit§ ky pour lI'ensenble du spectre a §t§
valid§ par Mathisen et Madsen (1999). En pratique, le terme de dissipation Sgic de I'§quation
d'$wlution du spectre est lin®arid$ par rapport au spectre d'§nergie (ou d'action) desvaguesen
supposan que le spectre des vaguesest §troit et en utilisant un modgle de coudhe limite pour les
vaguesmonochromatiques "§quivalentes'.

Avec le modgle de coudhe limite de Grant et Madsen (1982), on obtient une formulation
quasi-lingaire

Siic (F:0) =, ()£ E(f;1) (3.23)
o (2)°
() = erb;rmsm (3.24)

Le diamptre desgrains de sable est repr§sen® par sa valeur m§diane en masseD 5o pour lequel est
calcul§ la valeur critique A; du nombre de Shields,p partir de laquelle le sableest mis en mouvemert.
Les vaguessort repr§sen@espar les moyennesquadratiques, au dessusde la coude limite, de la
vitesseorbitale , uy.ims, €t du d&placemen horizontal ay.ims :

Z
8Y/2f 2
u. = — E (k) dk; 3.25
b;rms Zk sinh2 (kh) ( ) ( )
2
2. = ———E (k) dk: 3.26
ab,rms K Sinh2 (kh) ( ) ( )

Le modgle de coude limite donne le facteur de frottement visqueux f, le nombre de Shields
Ams = f\,(aug;,msz[g(si 1) Dsg], et le facteur de friction totale (due g la viscosit§ et p la tra®n§e)
fw, qui estle rapport de la tension de cisaillemert ¢, et de ug, . :

s
Zp 2 D ou kN
— = ; 3.27
I fV?/ ou fW 30 ab;rms ' ( )
2
foorf, = —h—3 ’ 3 G- (3.28)

2 ke 2" 207l + kel 2 zo=l

ol zo=I est une rugosit® adimensionnelle,- estla constarte de Von Karman (- = 0;4), ker et kei
sort les fonctions de Kelvin d'ordre 0 et 1.

Pour Ams=Ac < 1;2, ky estimpos§ (constart ou variant faiblemert avec ap.ms), et pour
Ams=Ac > 1;2 ky estd@termin par la sommed'une rugosit§ desrides k, et d'une rugosit§ du “sheet
°ow' kg, qui sort donn§esempiriquemert par Madsen et coll. (1990) et Wilson (1989) :

Tl i 125
ke = apms £ 15 ;&ms ; (3.29)
c
UZ:.S ai -0:4
. = b;rms b;rms | (3.30)

0:57 - :
lo(si DI'* (2°
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Fig. 3.3{ Exemple de facteurs de dissipation f ¢ en fonction du nombre de Shields A;s
La ligne corntinue est la param@trisation de Tolman (1994) pour du sable n (Dsg = 0;15 mm),
et une p#riode desvaguesde T = 14 s. Lestirets correspondert aux valeurs de f . donn§espar la
paramtrisation dite de "JJONSWAP', qui ne prend pas en compte la formation de rides.

Actuellement I'ensenble desmodplesde vaguesutilisent une param$trisation empirique dite
de "JONSWAP', qui supposeque la dissipation est proportionnelle au spectre de variance de vitesse
au fond, sansprendre en compte la nature du fond,

Sy =11 22 e (3.31)
ric ;JJONsw AP (THH) = gsinh (kh) T .

Une valeur moyennej = 0,038 m?s 3 a §t§ d§duite de la campagneJONSWAP en mer du Nord
(Hasselmannet coll., 1973), malgr§ une variabilit § obsenede j (de 0,0019g 0,160m?s 3).

3. R&sum®

En eau peu profonde (H < 0;5L), les vaguessort in°uenc@espar la prsencedu fond, en
plus desinteractions avec l'air et desinteractions entre vagues.Si on laissede cot§ le d&ferlemen
qui a lieu au voisinagede la plage, I'e®et du fond d€pend de la taille relative desvagueset de la
topographiesous-marine( gure 3.4). Touscese®etssort supposgsind§pendarts lesunsdesautres, et
ind§pendarts desprocessud'interaction desvaguesertre ellesou avecl'atmosphpre (voir Komen et
coll., 1994, pour une vaguejusti cation de cette pratique). On arrive donc g une §quation d'§volution
spectrale qui prend en compte I'ensenble desph@nomgnessousla forme d'une collection de termes
de source.Sousforme langragienne,on a pour le spectre d'action A = E=!

d
EA (k;x;t) = [Sin + Sni + Sdis + Stic + Stragg + ¢eq (k;x;t) (3.32)
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Fig. 3.4{ Interaction vagues-fond
E®etsdesdi®grertes §hellesde la topographie sous-marinesur lesvagues(l'abscisse2¥#l estl'in verse
de la longueur d'onde de la topographie), pour une houle mod§r$¢ (de longueur d'onde k=2v4 et
d'amplitude horizontale au fond ds=2, indiqu®s par les lignes verticales). La courbe §paisseest un
spectre de pente pour le plateau de caroline du Nord pour deslongueurs d'onde de plus de 40 m,
calcul® p partir de relevs hydrographiques. Le micro-relief du fond sur le fons sableux, pour des
longueursd'onde de moins de 10 m, est g&n§r§ par les vagues.Le spectre pour lesrides form§espar
le mouvemert orbital desvaguesest estim@ g partir d'images SONAR p balayagelat§ral. Cesrides
augmertent grandemen la dissipation de I'§nergie des vagueslorsqu'elles sort en formation, elles
peuvent etre e®@ageslorsque la vitesseau fond deviert grande (tirets).

cm
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C. Mo dgles non-lin §aires de propagation

1. Equations de Boussinesq et KdV

On vient de voir que la description desvaguescommeune sommede train d'ondeslin§aires
de phasesal§atoires permet de prendre en compte beaucoup de ph&nongnesphysiques dans une
fiquation d'@wlution spectrale qui est relativemert simple g int§grer et fournit une description des
vaguesdepuisleur ggnration jusqu'@ leur dissipation. Cette description estint§ressare tant queles
vaguessort e®ectivemert faiblemert non-lin§aires.Le cas§d@art, et en particuler au voisinagede
la zonede d&ferlemen desvagues,il peut etre plus judicieux d'adopter dpsle d§part une description
non-lin§aire, en particulier parce que le terme de sourceS,, presere dessingularit§spour kH < 0:7
(voir Herterich et Hasselmann,1980).

Sansrevenir p la forme non-lin®aire des §quation d'Euler (voire de Navier-Stokes), et en
gardant I'nypothpsed'un §coulemen irrotationnel, on peut int§grerles®quationsnon-lin§airespour
le potentiel desvitessespar desm§thodesaux §8merns fronti gres,cequi marche jusqu'au d§ferlemen
desvagues,mais reste tr gs couteux num@riquemert. Les §quations de Boussinesq(1872) o®ren une
alternativ e int§ressarte, en considrart la non-lin§arit§ " = ka et la dispersion kH comme deux
petits paramptres, et en supposart que a=H et (kH)2 sort du mémeordre, on obtient la forme des
fiquations de Boussinesqdonnfe par Peregrine (1967). Ces §quations sort de plus en plus utilis §es
gracep l'augmentation de la puissancede calcul, soit dansle domainetemporel, soit dansle domaine
spectral oy on intpgreune §quation d'§wolution pour le spectre et le bispectre (voir Herberset Burton,
1997).Danstous lescas, il s'agit de modglesbidimensionnels,car la structure verticale de la fonction
de courarnt est prescrite par I'ordre du d§wveloppemert enkH .

Dans le casop les vaguessort unidirectionnelles, on obtient I'§quation KdV (Korteweg et
de Vries, 1895, voir Miles, 1981, pour une histoire de I'§quation KdV) qui estaussidue g Boussinesq
(1872):

M

- H
St + (gH)l_z 5 * 33 + ?3xxx =0 (3.33)

ou lesindicesrepr§senent desd@riv§espartielles par rapport px ou t. Cette §quation estun modgle
relativemert simple pour des systamesfaiblemerts dispersifs et faiblemernts non-lin§aires. Comme
les §quations de Boussinesq,sessolutions ondulatoires peuvent exhiber des oscillations r§currertes
des amplitudes (r§currencede Fermi, Pasta et Ulam, 1955), qui d'un point de vue lin§aire, sort
duesaux interactions quasimen r§sonnanes destriplets de vaguesen eau peu profonde (kH << 1).
L'®quation KdV estaussiint§ressate car elle peut etre r§soluede manigre exactepar la transformge
de di®usion inverse.On peut ainsi dgcomposer les conditions initiales pt = 0 en un ensenble de
vaguescncddalessolutions de I'§quation KdV. Cesvagues§wluert et leur amplitude estdonn§epour
tout t > 0 par une matrice d'interaction qui est constarte (voir par exempleOsborne et coll., 1996).
Parmi cesvaguescncdidales,on trouve dessolitons de forme

) ¥ T1=2 #

. 3
3 = acosh 2 H—i (xi Ct) (3.34)

dont la vitessede propagation estc = (gH) 1+ ﬁQ: aveca << H. Toutefois, I'§quation KdV est
bien moins utilis §eque les§quationsde Boussinesqggen particulier parcequelesvaguessort suppodges
unidirectionnelles. Il existert de nombreusesautres §quationsnon-lin§airesqui représenent certaines
propri§tfsdesvagues(§quation de Shréddinger non-lin§aire, §quation de Dysthe, de Zakharov ...) qui
sort utilis @espour certainesapplications ou la non-lin§arit§ est jug§eimportante, commelesvagues
monstrueuses,par exemple.
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Fig. 3.5{ Soliton solution de I'§quation KdV pour H = 10 m

Vagues de Stokes

Un exemplesimple de vague non-lin§aire est la vague de Stokes, obtenue au chapitre 2 au
coursdu calcul de Sy, au coursdu dweloppemert des§quationsen puissancede ka. Ainsi p I'ordre
2, on obtient desharmoniquesqui sort en phaseavec le mode fondamertal (lin§aire) :

,cosh(kH ) [2+ cosh(kH)]

acosk (x j Ct))]+ ka sinh® (kH)

cos[2k (x i Ct))] (3.35)

cosh(2kz + 2kH)

sinh* (kH)
h(2kH ) + costf (2kH)*
8sinh* (kH)

cosh(2z + 2H)
sinh (kH)

I cos[2k (x j Ct))}3.36)

coslk (x j Ct))] + gkzazc

gktanh (kH) 1+ Kk2a2> " 208 (3.37)

On remarque que la vitesse vitesse de phase augmerte avec I'amplitude desvagues,et la vitesse
asscife aux vaguesest plus importante sousles crétes que sousles creux.

A partir de l'ordre 5, le calcul deviert assezcomplexe. On utilise plutdt la th§orie de
Dean (1965), basfe sur la fonction de courant (plotdt que le potentiel), qui permet de calculer
num@riquemert les coexcients du d§veloppemen.

D.

Sur le web ...

{ Pour la cin§matique desvaguesnon-lin§aires: Les applets de Robert Dalrymple “stream
function theory' et “solitary wave calculator' qui permet de calculer les paramgtres du
soliton d€crit ci-dessus:
http ://www.coastal.udel.edu/facult y/rad/

{ Des simulations avec le code de Berkho® parabolique REF-DIF, pour le r§cif “Jaws' g
Hawah (http ://www.coastal.udel.edu/ngs/anim.h tml)

{ Despr@visionsde vaguespour la Californie avecune autre versionde Berkho®parabolique
utilis § de manigre spectrale (en superposarn les$§nergiesde calculs pour chaque frquence
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et direction) :
http ://cdip.ucsd.edu/cdip _htmls/mo dels.sHml

{ Un casd'8§tude de propagation de la houle sur le Cotentin :
http ://www.optimer.fr



IV. DERIVE DE STOKES ET FLUX OC#AN
ATMOSPH ERE

A. Mouv ement Lagrangien et mouv ement Eul §rien

Du couplestra jectoiresdesparticules ne sort plus ferm§es: la vitessemoyennedesparticules

estdansla direction de propagation desvagues,avec commevitessemoyennela vitessede d§rive de
Stokes:

ka)? cosh(2kz + 2kH
_ C (ka) c.osz( z ) @.1)
sinh® (kH)
A grande §delle et prsencale turbulence cette d§rive estin°uenc&epar la force de Coriolis et donc
ne suit pas les vagueslors de leur propagation (Weber, 1983). Cette d$rive, d'aprps des premigres

estimations repr§senerait un transport de l'ordre de 40% du transport d'Ekman aux moyennes
latitudes (McWilliams et Restrepo, 1999), mais les oc§anographescorntinuent g Ttrer lesvagues...

U
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V. VAGUES ET CIR CULA TION LITTORALE

A. D#ferlement bath ym §trique

Nous avons vu que trgs prps des cotes, la hauteur desvaguesHs augmerie g causede la
diminution de la profondeur et donc de la vitesse de groupe Cy, en particulier pour une incidence
normale u= 0. Pour une incidenceoblique, la r§fraction tend a r§duire cet e®etcar le °ux d'§nergie
versla plage est constart g C4H 2 cosp=4 et cosp augmerte (pour une bathym@trie uniforme le long
de la cote, sinpy=C est consen par application de la loi de Snel). Or plus les vaguessort hautes,
plus elles sort pentues et la vitesse des particules d'eau augmerte. Pour une vague de Stokes, la
pente maximale desvaguesH, =L est erviron 1=7, au-dela de cette valeur, l'acc@ration verticale
dBpassda gravit§ g et la vagueest instable. La vitessedes particules d'eau sur les crétespeut aussi
d@passera vitessede phasedesvagues,ce qui provoque aussile d§ferlemen. Par la th§orielin§aire,
la hauteur H, d'une houle monchromatique estlimit § par la profondeurH : H, < H=2. En pratique
on mesureque le d§ferlemen d'une vague r&guligre se produit lorsque sa hauteur d§passe®H avec
° entre 0,4 et 1 suivant les conditions.

Le d&ferlemen d§pend ausside la pente du fond : plus elle est forte et plus lesvaguesserort
r§°§chies et moins le d§ferlemen seraimportant. Pour desvaguesrgguligres,la r§°exion partielle p
la cote forme une onde sationnaire. Carrier et Greenspan(1958) ont montr § que si la perte du fond
Bitait assezabrupte alors la pente de la surfacedevenait verticale et il y avait donc d§ferlemen. En
reprisernant I'ampli cation locale desvaguespar rapport g leur amplitude a! large, celadonne un
critpredu type "o = 1 pour le dferlement avec" = (2921 2ao:'gtan5:2_ ou ag estl'amplitude
desvaguesen eau profonde (pour kH >> 1) ettan™ estla perte du fond. En eauprofonde! 2 = gk
et donc ", estle rapport entre la pentes desvaguesau large kag et une fonction de la pente du
fond tan . On peut aussiignorer I'ampli cation desvaguesdepuis le large pour obtenir le nombre
d'Irribaren (aussiappel§ paramptre de d&ferlemen, “surf parameter’),

_ tan
(2¥HT2)*?

P

(5.1)

qui permet de classi er le d§ferlemen en quatre types: glissart (‘spilling' pour » < 0:4), plongeart
(plunging’ pour 0:4 < »y < 2), §croulart (‘collapsing' pour (pour xig > 2).

Il appareft donc que la hauteur desvaguesindividuelles est tr gsimportante, or le spectre
gue nous avons utilis § jusqu'ici au large ne nousdonne qu'une information statistique sur la hauteur
desvagues.Pour un processusal§atoire dont la bande de fr§quenceest §troite la distribution des
maxima (la hauteur individuelle desvaguesdans notre cas) suit une loi de Rayleigh, et la densit§
de probabilit § pour une vagued'avoir la hauteur H, est donn§e par

P (Hy) = %eﬂ (Hy=Hms )* (5.2)
rms
On d&termine ainsi que la moyennedu tiers desvaguesles plus hautes H,-3 est §galep la hauteur
signi cative Hs et que Hi-3 = 2%?Hs. On trouve aussique Hi-1go = 1;8H s €t ainsi de suite.
Par cortre pour des estimations de hauteurs avec de grandes p$riodes de retour (20 ou 100 ans,
typiquemert la dur§e de vie pour la conception d'une installation), on utilise une loi de Rayleigh
modife.

Pour estimer |'§wolution de la hauteur des vaguessur un plage, on peut supposer que la
bathym@trie est invariante le long de la plage et utiliser la consenation du °ux d'§nergievers la
plage C4E cosp. Ce °ux est modi & par la dissipation " due au dferlemen. Approfondissart le
travail de Battjes et Janssen(1978), Thornton et Guza ont estim@ une probabilit  qu'une vague de
hauteur H, soit entrain de dferler, et utilis § la dissipation d'&nergie" dansun ressauthydraulique :
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0 . . . 4‘_;———______—

profondeur (m)
|—\
(@)

N
o

o

100 200 300 400 500

W .

HS
=

o
o

100 200 300 400 500

|

Direction (deg)
|_\
o

o

o

100 200 300 400 500

N

V (m/s)

o

100 200 300 400 500

=

o

o
o

gl
o
T

o

100 200 300 400 500
Distance a la cote (m)

Energie dissipée (%)
(@)

Fig. 5.1{ Transformation desvaguespar d&ferlemert
R@sultats du modgle de Thornton et Guza (1986) pour la hauteur desvaguesd'une houle de p$§riode
T = 12s, et le courart littoral sur une plage sch§matique (pente moyenne4%), en prenant en compte
la r@fraction. La cOte est g droite et le large p gauche. Le courant de d@rive littoral estaussiindiqu® :
voir ci-dessouspour une explication.
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_ L, (Hai Hy)®
4 HiH,

Q (5.3)

ou H; et H, sort les profondeurs de part et d'autre du ressautet Q est la vitesse moyenne au
travers du ressaut. En prenant H, j Hy = BH,, avecB ¥ 1 un coecient empirique, HyH, = H?,
et Q = CH=L (L estla longueur d'onde locale desvagues),on obtient la dissipation pour lesvagues
d&ferlantes de hauteur H,. Thornton et Guza intggren alors cette dissipation pour la distribution
de H, et obtiennent la dissipation totale moyenne

w_ 3= B3 .
= El/“l Zl/zgwprst, (5.4)

ou f, estla frquencedu pic spectral desvagues.

B. Foreage de la circulation par les vagues

Partis du grand large nous avons donc vu commert les vaguessort ggnres,se propagern,
et nissent par se dissiper sur la plage, peut-etre 10000 kilomptres plus loin (Snodgrass et coll.,
1966). On a pu voir que les vaguesin®uaient assezpeu avec les courants au large, malgr§ une
modi cation de la turbulence en surface,et de la friction au fond, ce qui a permis aux ocganographe
desgrands fonds de lesingnorer sanstrop de problgmes,en tout casjusqu'p aujourd'hui, sauf pour
l'altim §trie et toutes lesformesde t§§dBtection. Par corntre sur la plagelesvaguessort ggnrallemen
le forsage hydrodynamique le plus important. En particulier les vaguestransportent une quartit §
de mouvement qui, lorsqu'elle est dissip§e force des courarts intenseset des variations du niveau
moyen.

1. Contrain tes de radiation

La mise en @videncesystBmatique de cese®etsesdue a Longuet-Higgins et Stewart (1964)
dont la dgmonstration est reproduite ici. lls introduisert un “tenseurdescortraintes radiativ es' qui,
de la m&me manigre que les tenseursde Reynolds, repr@sertent un °ux de quartit § de mouvemert
du aux oscillations desvaguesmoyenn sur plusieurs p§riodesdesvagues.L' §ifgancede cette th§orie
vient du fait qu'elle permet d'obtenir desr§sultats qui n§ssiteraiett de longs calculs par la m§thode
desperturbations que nous avons utilis §e auparavant, car cese®etssort dus aux non-linGarit§sdes
vagues,qui ici sort reprsennesimplicitement par des®quations de consenation.

Ainsi le °ux de quartit & de mouvemert du aux vaguesest, tout simplemert, I'exc8s de
guantit § de mouvemert du pla presencedesvagues.La quartit § de mouvemert $§tant un vecteur on
peut considirer sestrois composartes, qui chacune sort advecte dans trois directions. On d§ nit
ainsi S le °ux de quartit § de mouvemert assci§ aux vagues, moyenn§ sur plusieurs pgriodes et
int®§gr® sur la verticale S est donc un tenseur. C'est sa divergencequi fournit une acdgleration aux
particules °uides, commeon peut le concewir en considirert un cube §l§mertaire.

Pour desvaguesmonochromatiques se propageart dans la direction de lI'axe desx, le °ux
par unit§ de surface p travers une surface §lmertaire perpendiculaire p (Ox) est la sommede la
quantit § de mouvemen advectfe %2\f et de la force exerdde par le °uide sur cette surface,donc la
pressionp. En prenarnt la moyenne de son int§grale sur la verticale et en soustrayant le °ux en
absencede vagues(u = 0 pp = | ¥2@) on a le °ux d0 aux vagues:

*z, *Z,
Sy = p+ Yafdz podz (5.5)
iH i H

La pressionen prsencede vaguesest obtenue en int§grart I'§quation d'Euleur pour le mouvemert
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vertical (v = 0 car lesvaguesse propagert dansla direction (Ox) :

Zs' >

Le premier terme donne 7. 7.

@AW @ @
dz= —= vowdz i aw(3) — 5.7
. @ a . i YaM3) a (5.7)
le seconddonne 7
C @auv @’ @
dz= — Youwdz | LuB)w () = 5.8
& & , i Y2u)w(®) & (5.8)
et le troisipmedonne b
3 @/ng
dz = oW (3) i ¥awf (2) (5.9)
: @
et ensupposart p(3) = 0, le quatripmenousdonnela pressiong la profondeur z, cequel'on cherche,
Z,
@
—dz =i p(2): 5.10
@ i P(2) (5.10)
En rassenblant tous les termes et en utilisant la condition cin§matique en surface, on obtient la
pression @Z ] @Z ]
p=%gli 2)+ = Yawlz+ —  Yeuwdzi Yaw (5.11)
@ , @ ,
qui, en moyennart sur plusieurs p8riodes, donne, pour desvagueslin§aires(huwi = 0)
- ,®
hpi = Yegij z)i Yaw? : (5.12)
On calcule alors Sy, en le dfcoupart en morceaux, et en ginralisart p S on a
Yz, + Az, *z, !
Sj = Yayujdz + % hpi | podz + pdz (5.13)
i H i H 0

Lestermesde pressionn‘interviennent quepour S,y et Syy carla pressionestune contrain te normale.
Puisqu'on a choisi v = 0 en prenart desvaguesse propageart suivant (Ox), il est clair que S,y =
Syx = 0.

On remplace maintenant daB'sR I'expressiopde Sjj avec les vitesseset pressionsissuesde la
th®orie lin§aire le premier morceau :H Y2yu;dz  n'intervient que dans Sy, et on l'a quasimert
d8ja calcul® au chapitre 1, car le °ux d'§nergie est la méme int§grale avec pu au lieu de u? or
u = p=C%avec C = ! =k la vitesse de phase.Donc le premier morceau est §gal p EC,=C. Poyy le

dernier morceauon peut remplacerp au voisinagede 3 par 4§ et ce morceaunousdonne¥zg 32 =2,
I'@nergiepotentielle, soit E=2. En'n on utilise notre expressionde p pour le deuxiememorceau,

Zy 2 Zg
. . ack )
: =1 L1
- hpi | podz = Y2 i j égsiinh(ZKH) - sinh” (kz + kh) dz (5.14)

et en utilisant la relation sinh?x = (cosh2x j 1)=2 on a
sinh? (kz + kh)dz = K (sinh(2kH) i 2kH) (5.15)
H
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et donc notre troisipme morceau se transforme en
A
Ohoi' dz—l/g-lh*i+1Eu2 kH '1ﬂ' (5.16)
- 72 - TP TN . .
L 2 “sinh(2kH) |
Par corvertion lesterme qui font intervenir I#i sort en g§nral sortis de S;; car ils corres-
pondert g despressionhydrostatiques duesp un changemen du niveau moyen p causedesvagues,
et sort rajout®sdans les §quationsdu mouvemert comme une pressionadditionnelle. On a donc

u

) C, 1 2kH
S = B ot SSinh(akH) (5.17)
E  2kH
Sy = Esinh(ZkH)ﬂ (5.18)
_ENG 5.19
-2 “c'! '

Cette expressionn'est valable que dans le repgre tel que les vaguesse propagert dans la direction
de (Ox). Pour une direction de propagation quelconquefaisarnt un angle p avec I'axe (Ox), il faut
modi er la partie non-isotrope de S qui fait intervenir I'advection de la quartit § de mouvemert. u
deviert ucosp et v deviernt vsini. Du coup Sy, et Syy ne sort plus nuls :

H 1
S = E%co§u+% 2%i 1 (5.20)
H 1
Cy . E"_C
Sy = E693|n2p+§ ng‘ 1 (5.21)
Syy = Syx = E%sinucosu (5.22)
2. Flux de masse

En utilisant le mémetype de m§thode, on peut d§terminer le °ux de massemoyen (My;My)
ass&i® aux vagues

Z,

M; = hydz (5.23)

i H

qui donne, en remplasart par les vitessesissuesde la th§orie lin§aire

Z,
M; = Ludz; (5.24)

0

Cy ki

= E-2_; 5.25
C k’ ( )

ce °ux $tant concerir§ dansla rffgionj a < z < a oy a est I'amplitude desvagues.On a vu au
chapitre 3 que la th§orie de Stokes, plus exacte donne une distribution verticale du °ux qui d§croit
exponertiellement en profondeur.

C. D #cOte et surcdte

1. Equations pour I'@coulement moyen

Nous venonsde voir que par rapport g une situation sansvagues,la pr§sencedes vagues
induisait deux termes suppl®menaires dans les §quations de consenation de la quartit § de mouve-
ment : le gradient T de la pressionhydrostatique due p I'§lvation moyenne, et la divergencede S,
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tenseur des cortraintes de radiation. En d§ nissant la profondeur moyenneD = ki + H et le °ux
de massetotal (d0 aux vagueset au courant moyen) comme M = WD + M, la vitesse moyenne
du transport de masseest 8 = M =(¥2D) = U + M =(¥2D. La moyennede l'int§graleverticale de la
consenation de la massedonne

dny , @iy _

@ Q@

On peut montrer directemert (en moyennart les§quationsdu mouvemert int§gressur la verticale,
voir par exemplePhillips, 1977), que

(5.26)

3

@@ @XMX+ S+ @@ Lg><|f/|y"' Syx = i%@é%+ st éxf (5.27)
3 e 3 ’ .
g SMrsy + 2 BlrS, = (HPEL ot o (5.28)

OU (éxs: éy:s) €t (éxf; éy;f) Sort lestensionsen surfaceet au fond respectivemert. La divergencedu
°ux de quartit § de mouvemert estdonc §quilibr§epar la pressionhydrostatique, le vert et la friction
au fond.

2. Application aux variations du niveau moyen

Soit une plage et un champ de vaguesuniforme dans la direction (Oy), toutes les dgrivges
par rapport gy deviennert nulles. En particulier, la consenation de la massedeviert

@g(x =0 (5.29)

donc {1, estconstart, en supposart la plageimperm@able.Au passagepn note quele courant moyen
doit ®quilibrer le °ux de massedll aux vaguesqui est concerir § prgsde la surface.Le courant doit
donc s'inverseren profondeur : c'est le courant de retour (‘undertow', le “crapaud du ressac', under
toad' dansla version anglaise,dans Le monde selon Garp de John Irving).

L'@quilibre de la quartit  de mouvemen sur I'axe desx donne

@@Sxx = 1/2@% + st kit (5.30)

Prenons desvaguesd'incidence normale i = O et supposonsque ¢x:s = éx:¢ = 0, alors on obtient la
pente moyennede la surface
ari 1 @'CQE'“l ~ sinh2kH
@ 'wp@& C ' sinh2kH + 2kH

1.
(5.31)

Sansr§soudrecette §quation di®§rertielle, on remarque que lorsqueles vaguesne d§ferlert pas, C4E
estconseng et C diminue versla plagedonc Syx augmerte versla plagesi la profondeur H diminue
r@gulipremen et @?i=@ est n§gatif : le niveau moyen s'abaissevers la plage ('set-dovn’).

En supposart i << h, on peut remplacer D par h et on trouve (en exercice...un truc :
commela frEquenceest consere, en di®Brenciart | 2 = gktanh kH on a une relation erntre @&=@
et H=@) :

_ a’k
! 2sinh(2kH)

ou a est 'amplitude locale desvagues.On peut montrer que cette relation est ind§pendarte de la
direction desvaguesau large, en applicant la loi de Snel.

i = (5.32)
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Juste au point de d§ferlemer, de profondeur Hg, on peut supposerque kH << 1etH, =
2a= °Hy et donc

o

Wi = 1—6H\,: (5.33)

En reprenart lesvaleursde la "gure 5.1 pour une houle de p$riode T = 12s, et d'indidence p= 20,
la hauteur maximale avant d§ferlemen §tait 2; 3 m, ce qui donne,avec® = 0;4 une d§cotede 6 cm.

Dans la zone de d@ferlemer, le °ux d'@nergien'est plus conseng et la hauteur desvagues
est limit §e par la profondeur, engros2a= H, = °D et donc

E = %§2D2=8: (5.34)

On peut aussifaire I'approximation de I'eau peu profonde kH << 1 et donc C4 = (gH )1:2 et donc

la contrainte de radiation 3
S = 1—61/2QZ(H + I8i)? (5.35)

est §quilibr§e par le gradient de pressionhydrostatique

3 . ) . i
1—6°22(H+W|)@@(H+h°’|)= i (H+W|)% (5.36)
qui sesimplie en
@ri @
— =i B— 5.37
a P& (5.37)
avec )
1 0t
B= 1+ 725 (5.38)
et s'intpgreen
FBi=iBH + Ag: (5.39)

La constarte Ag est donn§epar la condition au point de d§ferlemen, de profondeur Hy, et
i=jB(Hgi H)+ ig: (5.40)

(Hgi H) @tant positif dansla zone de d&ferlemen, on a une sur§lffvation du niveau moyen, une
surcdte de vague (wave set-up), qui est maximale p la cote. En r@utilisant les valeurs num@riques
ci-dessus(houle incidente de hauteur 2 m), on a pour H = 0, p la cote, F*i = 26 cm.

Cette surcite s'ajoute pla mare,aux surcdtes de tempeteset p I'e®et de baromptre inverse,
et peut etre trgsimportante pour I'§rosioncétigre, ou lesinondations, commepg Veniseoy les grosses
vaguescorrespondert aux vents du Sud et tous cese®etss'additionnent. Sone®etau large peut aussi
&tre important si on s'int§resseavecl'altim §trie a desdi®grencesd'§l§vation de I'ordre de la dizaine
de certim ptres (p part McWilliams et Restrepos, 1999, que font lesocg§nographesdesgrandsfonds?).
Par ailleurs les vaguesne sort jamais tout p fait uniformes le long de la plage, et des di®§rences
de hauteurs de vaguessuivant (Oy) crert un gradient de surcéte le long de la plage, et donc une
circulation le long de la plage qui explique le transport de sablederrigre les ouvragesde protection
(formation de tombolos...). Mais ce n'est pasla seulesourcede circulation le long de la plage.

3. Couran t littoral et instabilit €s

Nous avons, pour le momert seulemem, utilis§ I'@quation (5.27) pour la composarte x de la
guantit § de mouvemert. Lorsquelesvaguessort uniformes dansla direction (Oy) mais ont un angle
d'incidence y, I'&quation (5.41) pour la composarte y donne

%y = st Gyt (5.41)
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et

Sy = E % SiNLCOSK: (5.42)
Or sinp=C est consen® par la loi de Snel, et le °ux versla plaged'§nergie= E %p estconseng...en
dehorsde la zonede d§ferlemen seulemen. Il ne sepassedonc rien de plus g causedesvagueshors
de la zone de d@ferlemen (on a d§jamis en §videncela d§odte) car S,y y est constart. Par cortre,
dansla zonede d§ferlemen, S,y diminue si sinp> 0 et augmerte si sinpu < 0 vers la plage et donc
la divergencede S induit une force qui poussel'eau le long de la plage. Puisque nous sommesdans
un casstationnaire et en n§gligeart la tension de vert ¢, s, seulela tension au fond peut maintenir
I'@quilibre, et commeelle est en gnral dans le sensoppos§ au courant moyen V, le courant moyen
estverslesy > 0 sisinp> 0.

En prenart une loi de friction quadratique instantan§e

T@M)=iCtj(U+u)jU +u) (5.43)

on montre facilement (Longuet-Higgins, 1970) que pour jVj << hjuji et de faibles valeurs de y, la
tension deviert

Gt = 0 WG juj(V + V)i (5.44)

ou V estle courant moyen suivant (Oy) et (u; V) estla vitesseorbitale desvaguesau fond.

u = % cos(kx i !'t) (5.45)
hjuji = l'j—cg (5.46)
&t = i ¥eG E—Cgv (5.47)
et donc V, le courant moyen le long de la plage est donn§ par
_ YC @Cy cosus:inpoC : (5.48)

"' %GHg @& =

Ce courart, la d€rive littorale, peut etre trgs intense, de l'ordre de 1 m s 1, et son orientation
moyenne d§pend du climat de vagues,d§terminant le transport de sablele long de la plage.

L'®quation (5.48) est le modple de Thornton et Guza (1986), qui utilise la dissipation
d'@nergiedesvagues@t Cqy cospy=@ prvuepar le modgle de transformation desvaguesde Thornton
et Guza (1983), d§crit au d§but de ce chapitre. En revenart g nosvaguesH = 2m, T = 12 s et
o = 20%, on trouve une valeur maximale du courant de2m s ! (voir "gure 5.1). Ce modgle comporte
assezde paramgtre “libres', en particulier C¢ (on peut “bidouiller) pour permettre de reproduire les
obsenations. Les premigresv@ri cations furent faites lors de I'exp®rienceNSTS (NearshoreSedimert
Transport Study) en1980,sur lesplagesde Torrey Pines(au Nord de SanDiego) et Leadbetter (Santa
Barbara). L'hnypothpsejVj << Hhuji faite par Longuet-Higgins (1970) pour la forme param@tr§e de
la tension est assezd@risoire car pour une coude limite oscillante (chapitre 3), la tension n'est plus
tout g fait quadratique, celan'a pasempec® Thornton et Guza (1986) d'§tudier en d§tail I'e®et de
la non-lin§arit® de ¢, en fonction de V quand V » hjuji. On peut am@liorer le modgle en ajoutant
une di®usionhorizontale de quartit § de mouvemert qui r§duira un peulesgradiens de V. Beaucoup
de travail a aussi§t§ fait récemmen sur le m§canismeexact du transfert de quantit § de mouvemert
ertre les vagueset le courart. Il a en particulier §t§ mis en §videnceque le "rouleau" (le paquet
d'§cume transport® par une vague qui d&ferle) pouvait jouer le rdle d'un "tamp on g quartit § de
mouvemen" et retarder le transfert entre lesvagueset le courart.
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4. D €riv e de fond

On vient de voir que, dans ce chapitre, la description de la coude limite au fond $tait
assezsommaire, or pour des applications au transport sgdimertaire, la repr§seration des vitesses
au voisinagedu fond est trgsimportante. Les oscillations desvaguesau dessusde la coude limite
et la non-linGarit® descortraintes peuvent forcer un courant au dessusde la couche limite (Longuet-
Higgins, 1953) dans le sensde propagation desvagues(voir aussiMei, 1989, chapitre 9).

5. Ondes longues

A n de compl§iter la description de la circulation littorale et notre bestiaire des processus
hydrodynamiques, il corvient de souligner que les conditions de vagueset de courarts ne sort pas
homogenesdans le temps (prsencede groupesde vagues)et dans|'espace.La présencedesgroupes
de vaguesinduit des oscillations du niveau moyen en vertu de (5.32) : au large, en absencede
dgferlemen, la ol les vaguessort grossesje niveau moyen est plus bas, et il est plus §lev@ la op les
vaguessort plus petites : on a donc une vague de tr gs grande longueur d'onde (la longueur d'onde
du groupe de vague) qui se propage avec les vaguesincidentes (Longuet-Higgins et Stewart, 1962).
CesondeslonguesforcBespar les vaguesfurent misesen §videncepour la premigre fois par Munk
(1949) et appelfes surf beat' par leur e®etde modulation sur le d§ferlemen. Ces ondeslongues
sort aussi appelfesondesinfragravitaires de part leur trps bassefr&quence(infragravity waves').
Elles sort fortement ampli §essur la plage, en particulier au niveau du jet de rive (‘swash'), et
peuvent y dominer la variance de I'§lfvation de la surface.Leur e®etest important dansla zonede
d&ferlemen p causede leur relation de phaseavec les groupesde vaguesincidents : les creux de ces
ondeslonguesinduisert une vitesseversle large qui coincidert avecles grossesvaguesqui remettent
en suspension les sfdiments. Cesondessort fortement r§°8dcies par la plage alors que les groupes
de vaguesincidents aveclesquelsellessepropageaien y sort dissip§. Elles sepropagert alors sousla
forme d'onde libres, avec leur propre vitessede phase,donn§epar la relation de dispersion lin§aire.
Elles sort en grande partie pi§diepar la r§fraction et sepropagert donc en partie commedesondes
de coin le long de la cote.

Enn, car il faut bien s'arréter quelque part, le courant de d€rive littoral forc§ par les
cortraites deradiation estlui-mé&meinstable p causede sonfort cisaillement, et sesm&andresggnarent
des oscillations (Oltman-Shay et coll., 1989) de trps grande p$riode (‘far infragravity waves'). Le
courant de d§rive est aussifortement coupl® p la bathym@trie et est la sourcedescourants de bagne
(Crip currents’), dirig@isversle large.

D. Sur le web ...

{ NCEX : une future exp§riencepour v8ri er tout sa dansune zoneavec de forts gradients
le long de la plage:
http ://science.whoi.edu/PVLAB/NCEX/ncex.h tml

{ Une fois de plus "Bob' Dalrymple et sesapplet JAVA, cette fois la structure desondesde
coin (Edge waveson a planar bead’) qui montre la forme desoscillations d'infragravit §
pour lesvaguespi§dies:
http ://www.coastal.udel.edu/facult y/rad/

{ Quelquesinformations sur les courants de bafne :
http ://earth view.sdsu.edu/trees/nearshore/rip/rip.h tml

{ D'autres informations sur I'nydrodynamique de la zonede d&ferlemern et sonobsenation :
http ://www.whoi.edu/home/ab out/o cearus42nol surf.html

{ Desdonn§eset desimagesen temps r§el de la plage de Duck sur le site du FRF :
http ://frf.usace.army.mil
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