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I. G ¶EN ¶ERALIT ¶ES, PR OPA GA TION, MESURE
DES VA GUES

A. Les vagues

Depuis lesrides µa la surfaced'une °aque d'eau jusqu'aux deferlantes sur la plagenousavons
tous vu desvagues,sansforcement utiliser ce mot. Elles sont familiµereset parfois mena»cantes pour
les navigateurs, constituent un danger de mort en mer pour les marins pêcheurs, et peuvent exercer
des forces importantes : allez donc rester debout dans l'eau, sur une plage, devant une vague de
deux mµetres qui d¶eferle. Pr¶evoir les caract¶eristiques desvaguesest donc un besoin important pour
lesactivit ¶esmarines,quecesoit pour pr¶eparerunesortie enmer, dimensionnerun ouvragetel qu'une
digue ou une plateforme p¶etroliµere, dessinerun navire, sansoublier leur e®etdirect ou indirect sur
la circulation de l'oc¶ean et donc le climat , par le transport de massequi leur est associ¶e ou leurs
e®etssur les °ux entre l'oc¶ean et l'atmosphµere.

Pour le scienti¯que, les vaguessont des ondesde gravit ¶e de surface: il s'agit donc d'oscil-
lations de l'in terface air-eau qui sont maintenues par un ¶echangeentre ¶energiecin¶etique et ¶energie
potentielle gravitationnelle. On appellera ici "vagues" les ondesqui sont directement ou indirecte-
ment g¶en¶er¶eespar le vent. Cesoscillations sont g¶en¶eralement irr ¶eguliµeres,avec un temps entre deux
crêtes,la p¶eriode T, qui est typiquement inf¶erieureµa 30 secondes,on verra pourquoi. On s'int¶eressera
aussiaux ondeslongues,de p¶eriode 10 s µa 10 minutes, qui sont li¶eesaux modulations de l'amplitude
des vagues.Pour tous cesmouvements la distance moyenne entre deux crêtes, la longueur d'onde
moyenne L, augmente avec la p¶eriode. Pour les vagues cette longueur d'onde varie de quelques
centimµetres µa prµesd'un kilomµetre.

Si la gravit ¶e est la force qui entretient les oscillations pour des ondes les plus longues,
une autre force vient la relayer dµes que la courbure de la surface est imoportante, ce qui n'arriv e
que lorsquesont pr¶esentes desondesd'une longueur d'onde de quelquescentimµetresou moins. Cette
tension de surfaceexplique que lesgouttes d'eau sont rondes,et cesvaguestr µescourtessont appel¶ees
ondescapillaires.

A l'autre extrême, les oscillations lentes de la surface font intervenir la force de Coriolis
(Ondesde Kelvin et Poincar¶e), ellessont engendr¶eespar le mouvement desastres(commela mar¶ee)
ou les variations des vents µa grande ¶echelle, par un m¶ecanismetr µes di®¶erent de la g¶en¶eration des
vagues.Entre les vagueset cesoscillations tr µes lentes, on trouve, heuresement rarement, desondes
de gravit ¶e importantes, dont les longueursd'ondessont de plusieursdizainesde kilomµetresau large :
les raz-de-mar¶ee ou tsunamis. Ils sont provoqu¶es par une perturbation initiale de grande ¶etendue,
qui cr¶eent une depressionde la surface oc¶eanique faible mais homogµene sur une grande distance.
Cette d¶epressionrayonneune train d'onde de l'ordre de cinq vaguessucc¶essivesde plusieursdizaines
de minutes de p¶eriode.

En pratique l'oc¶ean est agit¶e par tous ces ph¶enomµenes.Fort heureusement pour nous, il
est souvent facile des les discerner et de les ¶etudier s¶epar¶ement. La s¶eparation entre les ondesde
Poincar¶e est les vaguesest bien justif ¶eeen particulier µa causede la grande di®¶erencedes¶echellesde
temps et d'espace,commel'illustre la ¯gure 1.1. Par contre la s¶eparation avec les ondescapillaires
est assezarti¯cielle et vise essentiellement µa simpli¯er les calculs ci-dessous.Si pour beaucoupde
ph¶enomµenesassoci¶es aux vaguesla tension de surface peut être n¶eglig¶ee, elle reste tout de même
tr µes importante pour la dissipation de l'¶energiedes vagueset la rugosit¶e de la surface, et donc la
t¶el¶ed¶etection.

En oubliant donc la tension de surface,lesvaguessont donc entretenuespar la gravit ¶e, c'est
un premier point important car celasigni¯e quela propagation d'une vaguederaz-de-mar¶eeob¶eit aux
mêmesprincipesquecelledu clapot de la radedeBrest. Cesondessont aussiessentiellement dissip¶ees
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Fig. 1.1 { Exemplede pressionau fond de la mer mesur¶eeau dansl'ansede Berthaume, le 31 janvier
2004.On voit la superposition d'une forte houle irr ¶eguliµere (H s = 2; 85 m) µa la mar¶ee qui descend
doucement.

par les mêmesph¶enomµenes,par contre leur g¶eneration est di®¶erente. Le vent est responsablede la
g¶en¶eration des autres vagues,et c'est tout ce que l'on savait sur la g¶en¶eration des vaguesjusqu'au
debut du XX eme siµecle. La propagation des vagues¶etait d¶ejµa mieux connue, grace aux travaux de
Rayleigh et Boussinesqau XIX eme siµecle et, entre autres, Rossby dans les ann¶ees1930-1945.Les
premiers e®ortsimportants de synthµesede connaissancesdesvaguesont eu lieu pendant la seconde
guerre mondiale, en vue des d¶ebarquements en Afrique du Nord puis en Normandie, et sont fort
bien resum¶es dans les rapports r¶edig¶es par Sverdrup and Munk pour le servicehydrographique de
la marine des Etats-Unis (par exemple celui de 1947). La plupart ce qui suit est d¶ecrit dans les
ouvragessuivants :

{ Phillips (1977) sur l'ensemble des processusimportants pour la couche de surface de
l'oc¶ean (vagues,ondesinternes, turbulence ...)

{ Mei (1989)sur lesproblµemesdepropagation desvagues,transport demasseet interactions
avec structures, plut ôt dan sun contexte tr µescôtier ou portuaire

{ Komen et coll. (1994), sur la pr¶evision num¶erique desvagues,essentiellement au large
{ Komar (1998), sur la dynamique littorale et le transport s¶edimentaire
{ Young (1999), essentiellement sur desd¶eveloppements r¶ecents concernant la pr¶evision des

vagues
Les r¶ef¶erencesoriginales, des articles scienti¯ques, seront donn¶ees au fur et mesure, autant que
possible.

De nombreux travaux en cours seront aussi¶evoqu¶es. On assisteen particulier µa un regain
d'in t¶er̂et pour les interactions entres vagues,courants, turbulence, s¶ediments et atmosphµere depuis
l'¶echelle globale jusqu'µa l'¶echelle de la plage. Il faut souhaiter que cette r¶econciliation entre les
di®¶erentes sous-sp¶ealit¶esde la g¶eophysiqueseradurable car on ne peut comprendrel'environnement
marin que dans sa complexit¶e. La red¶ecouverte de r¶esultats desann¶ees1970,en ce d¶ebut de 21µeme
siµecle, est salutaire. Elle illustre combien est nuisible la sp¶ecialisation µa outrance des domaines
scienti¯ques et des institutions, mais elle enseigneaussi qu'il y a beaucoupde travail scienti¯que
int¶eressant aux fronti µeresdesdi®¶erentes sp¶ecialit¶es.

Aprµes les avoir ¶etudi¶eess¶epar¶ement, on verra comment les vagues interagissent avec les
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Fig. 1.2 { pressionet vitesseau fond, correspondant µa la ¯gure 1.1.

autres mouvements de l'oc¶ean. Le but de cet ouvrage est de d¶ecrire les connaissancesactuellessur
la m¶ecaniquedesvagueset le contexte dans lequel elles¶evoluent.

B. Mouv ement des vagues : quelques observations

Les vaguesdans l'oc¶ean sont desmouvements dont l'irr ¶egularit¶e a longtemps frein¶e l'¶etude.
La ¯gure 1.1 en donne un bon exemple. Alors que jusqu'en 1945 on formulait les observations en
terme de vaguesla plus haute, la variabilit ¶e des vaguesn'a ¶et¶e intro duite dans les m¶ethodes de
pr¶evision qu'aprµes la secondeguerre mondiale, avec deux approches.

La premiµere est une analyse dite "vague par vague" on on s'int¶eresseaux statistiques de
vaguesindividuelles d¶e¯nies par l'in tervalle de temps entre deux moments successifsoµu, au point
de mesuresurface traversele niveau moyen en montant ("zero up-crossing"). Pour chacune de ces
vagueson peut d¶e¯nir une p¶eriode T, une hauteur H , etc. On trouve alors deslois statistiques pour
les distributions des hauteurs, comme la probabilit ¶e p(H ) qu'une vague ait une hauteur entre H
et H + dH . On r¶esumesouvent cette distribution µa 1 ou 2 nombres : la hauteur moyenneH 1=3 du
tiers desvagueslesplus grosses,cequi correspond µa peu prµesaux valeursdonn¶eespar lesmarins, on
donneaussisouvent la plus grandedeshauteurs, H max qui d¶epend de la longueur de l'enregistrement
avec une limite tr µes rarement franchie H max = 2; 1H1=3. Au delµa de cette valeur on parle de vague
sc¶el¶erate, dont on commencea expliquer l'existence aujourd'hui.

La secondem¶ethode, est l'analyse spectrale dont le succµes doit beaucoupµa la di®usion de
l'informatique. L'enregistrement est d¶ecompos¶e en une superposition d'ondes sinusoidalesdont les
propri¶et¶es sont tr µes bien connues. Le spectre des vaguesest alors la r¶epartition de l'¶energiesur un
ensemble de fr¶equenceset directions. L'aspect directionnel n¶ecessitedes mesurescompl¶ementaires
aux mesuresde pression: par exemplela vitesse(¯gure 1.2).

Alors que les vagues sont irr ¶eguliµeres, le spectre est relativement r¶egulier, si on dispose
d'enregistrements assezlongs (on verra plus loin qu'il s'agit d'avoir un grand nombre de "degr¶esde
libert¶e"). Cette r¶egularit¶eseprête donc µa la mod¶elisation num¶erique et µa la pr¶evision.

Il est donc important d'avoir µa l'esprit ces deux approches même si dans ce qui suit on
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Fig. 1.3 { Spectre desvaguescorrespondant µa la ¯gure 1.1. Le d¶ecrochagebrutal pour f > 0:18 Hz
vient du fait que l'instrument, pos¶e sur le fond, ne peut mesurer correctement les vaguesde haute
fr¶equencecar leur signal est fortement att ¶enu¶e avec la profondeur.

utilisera surtout la seconde,sauf pour le d¶eferlement sur la plage. Il est donc important de connaitre
les propri¶et¶esdesondessinusoidalesqui sont µa la basede l'analyse harmonique.
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C. Equations pour la propagation des vagues

Aprµesavoir parl¶e d'¶echelle de temps, nous abordons les¶echellesd'espaceet nous allons voir
quedeux quantit ¶esimportantes, la longueur d'onde L et la periode T sont intimement reli¶ees,et leur
relation est tr µesg¶en¶eralement proche de cellequenousallons¶etablir pour despetites vagues."Petit"
est toujours relatif, et il s'agit ici de vaguespour lesquellesle produit ka est faible, aveca l'amplitude
et k = 2¼=L le nombre d'onde, ainsi que le rapport a=H de l'amplitude et de la profondeur locale
H .

Cespetits paramµetres sont important et on les retrouvera souvent. On appelle cambrure le
paramµetre ka (ce qui est un peu plus expressifque "slope" en anglais). On peut aussicombiner ces
deux nombres adimensionnelspour en trouver un autre, la profondeur adimensionnellekH .

Il se trouve aussique les vaguessepropagent µa peu prµescommesi le fond ¶etait localement
plat, pour l'instant H seradonc constant. Cette th¶eorie date du XIX eme siµecle,elle o®rel'avantage
d'être lin¶eaire : on peut donc superposerdi®erentes solution pour d¶ecrire l'¶etat r¶eel de la mer, mais
surtout elle explique µa 95% le mouvement des vagues,en particulier au large en l'absencede vent
sansêtre trop loin de la r¶ealit¶e en zonede d¶eferlement.

On part donc des ¶equations de conservation de la quantit ¶e de mouvement et de la masse
appliqu¶eesµa l'oc¶ean, cette derniµere ¶etant r¶eduite µa une divergencenulle de la vitesse car l'eau est
incompressible.La position est donn¶ee par le vecteur horizontal µa deux composantes x = (x; y) et
la position verticale z, et les vitessessont leurs d¶eriv¶eestemporellesu = (u; v) et w. On a donc les
¶equationsde Navier-Stokeset la conservation de la masseen coordonn¶eescart¶esiennes:

@u
@t

+ u ¢r u + w
@u
@z

= ¡
1
½

r p + º
µ

r 2u +
@2u
@z2

¶
; (1.1)

@w
@t

+ u ¢r w + w
@w
@z

= ¡ g ¡
1
½

@p
@z

+ º
µ

r 2w +
@2w
@z2

¶
; (1.2)

r ¢u +
@w
@z

= 0; (1.3)

oµu ½est la massevolumique de l'eau. On a donc quatre ¶equationsscalairespour lesquatre inconnues
que sont u, v, w et p. Le problµeme est donc bien pos¶e en rajoutant les conditions aux limites
de continuit ¶e des vitesseset des contrain tes (pression et tension de cisaillement). Au fond, nous
imposerons,pour commencer,un glissement libre

w = ¡ u ¢r H sur z = ¡ H (x) (1.4)

qui dans le cas pr¶esent oµu H est constant se simpli¯e en w = 0 µa z = ¡ H . En surface, z = ³ , la
surfacelibre est telle que toute particule qui s'y trouve y reste, la surfaceest une ligne de courant,
sequi s'exprime par

d
dt

(z ¡ ³ ) = w ¡ u ¢r ³ ¡
@³
@t

= 0 sur z = ³ : (1.5)

A cette condition cin¶ematique s'ajoute les conditions dynamiques, qui, en n¶egligeant la tension en
surface(due au vent) et la tension de la surface,sereduisent µa la continuit ¶e de la pressionque nous
supposons¶egaleµa une pressionatmosph¶erique connue pa uniforme,

p = pa sur z = ³ : (1.6)

Aprµestoutes ceshypothµesessimpli¯catrice, nousallons en¯n supposerque½est constant, ce
qui est le casdansl'oc¶eanµa quelquesmilli µemesprµes,et surtout quele mouvement est irrotationnel, de
telle sorte que la vitessed¶erive d'un potentiel Á, tel queu = r Á et w = @Á

@z . Cette derniµerehypothµese
permet de simpli¯er les ¶equations du mouvement et elle a ¶et¶e con¯rm¶eepar toutes les observations
de vaguesnaturelles qui sont e®ectivement irrotationnelles, sauf au moment du d¶eferlement. Il est
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a noter que cette condition n'est n¶ecessairequ'µa un instant donn¶e : un mouvement initialement
irrotationnel resteirrotationnel. On v¶eri¯e ais¶ement quelestermesvisqueuxdes¶equationsdeNavier-
Stokessont nuls. En remplan»cant la vitessepar le gradient de Á dans (1.1){(1.2) on obtient

r

"
@Á
@t

+
1
2

"

jr Áj2 +
µ

@Á
@z

¶ 2
#

+
p
½

+ gz

#

= 0; (1.7)

et
@
@z

"
@Á
@t

+
1
2

"

jr Áj2 +
µ

@Á
@z

¶ 2
#

+
p
½

+ gz

#

= 0: (1.8)

Cesdeux ¶equations¶etablissent que la fonction entre crochets est ind¶ependante de la position et n'est
une fonction que du temps que l'on peut supposer nulle. On obtient donc l'¶equation de Bernoulli,
qui, appliqu¶eeµa z = ³ , donne

@Á
@t

= ¡
1
2

"

jr Áj2 +
µ

@Á
@z

¶ 2
#

¡
p
½

¡ g³ ; (1.9)

qui s'¶ecrit aussi

p = ¡ ½gz +
1
2

½
³

juj2 + w2
´

¡
@Á
@t

: (1.10)

L'¶equation de Bernoulli exprime donc que la pression est la somme de la pression hydrostatique,
de la surpressioncin¶ematique ainsi que d'un terme, peut être moins familier, dû aux mouvements
instantionnaires, en particulier les vagues.

La condition de continuit ¶e desvitessesen surfaces'¶ecrit

@Á
@z

= r Á ¢r ³ +
@³
@t

sur z = ³ ; (1.11)

Par ailleurs l'¶equation de conservation de la masseest ¶equivalente µa l'¶equation de Laplace
pour Á :

r 2Á +
@2Á
@z2 = 0; pour ¡ H · z · ³ ; (1.12)

et les ¶equation de continuit ¶e de vitesseau fond et en surfaces'¶ecrivent

@Á
@z

= 0 sur z = ¡ H : (1.13)

En combinant (1.9) et (1.11) pour ¶eliminer ³ on obtient en¯n un d¶ebut d'¶equation d'onde

@2Á
@t2 + g

@Á
@z

= gr Á ¢r ³ ¡ r Á ¢
@r Á

@t
¡

@Á
@z

@2Á
@t@z

sur z = ³ : (1.14)

Les ¶equations (1.13){(1.14) fournissent deux conditions aux limites au fond et en surface pour
l'¶equation de Laplace, ce qui permet de trouver dessolutions.

D. Petites vagues au dessus d'un fond plat : la th ¶eorie d'Airy

1. solution

On cherche une solution de la forme

Á = Á(z; t) eik ¢x + c. c.; (1.15)
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(c. c. indique le complexeconjugu¶e) qui donnel'¶equation de Helmholz en rempla»cant dansl'¶equation
de Laplace :

¡ k2Á +
@2Á
@z2 = 0: (1.16)

et qui a pour solutions
Á(z; t) = A(t) cosh(kz) + B (t) sinh(kz) (1.17)

La condition µa la limite au fond impose

Á(z; t) = © (t)
cosh(kz + kH )

cosh(kH )
: (1.18)

On y estpresque.La simpli¯cation ultime qui permet d'obtenir nospremiµeresvaguesconsiste
µa lin¶eariser(1.14) qui comporte desproduits deÁ avec³ et lui-même.Cestermespeuvent être n¶eglig¶es
pour desoscillations de faible amplitude, car il sont alors d'ordre 2. Mais faible par rapport µa quoi?
Il faut auparavant adimensionaliserles¶equationspar une longueur L et un temps T caract¶eristiques,
pour se rendre compte que ce n'est pas l'amplitude, mais la pente de la surface" = ³ =L, qui doit
être faible pour n¶egliger les termes non-lin¶eaires.Cette condition permet ausside ramener (1.14) a
z = 0 plutot que z = ³ . Au premier ordre en " , on a donc

@2Á
@t2 + g

@Á
@z

= 0 sur z = 0: (1.19)

En y rempla»cant Á par (1.18) on a clairement une ¶equation d'onde :

@2©
@t2 + gk tanh (kH ) © = 0; (1.20)

qui a pour solution
© (t) = ©k ei ! t + c.c. (1.21)

avec la relation de dispersion
! 2 = gk tanh (kH ) : (1.22)

La solution d'Airy (1845), donn¶eepar les relations de dispersionet de polarisation, est donc
de la forme suivante. En d¶e¯nissant l'amplitude

a = i
!
g

©k ; (1.23)

les di®¶erentes grandeurss'¶ecrivent

³ = acos(k ¢x ¡ ! t) ; (1.24)

u = a!
cosh(kz + kH )

sinh(kH )
cos(k ¢x ¡ ! t) ; (1.25)

w = a!
sinh(kz + kH )

sinh(kH )
sin(k ¢x ¡ ! t) ; (1.26)

p = ½ga
cosh(kz + kH )

cosh(kH )
cos(k ¢x ¡ ! t) : (1.27)

Commenousl'avonsvu, il s'agit d'une solution approch¶ee,alorsqueGerstneravait d¶etermin¶e
en 1802une solution qui satisfait exactement la condition p = 0 µa la surface,mais avecun rotationnel
non nul. Stokes (1847) a ¶etendu la solution d'Airy µa par des termes non-lin¶eaires,qui am¶eliorent
l'accord de la th¶eorie avec les observations de vagues.Dans l'oc¶ean, l'ensemble des observations
montrent que les vaguessont irrotationnelles et sont bien d¶ecrites par les th¶eoriesde Airy et Stokes
(voir par exempleThornton et Kraphol, 1974).
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2. Propri ¶et¶es cin¶ematiques

Le mouvement des vaguespr¶esente une vitesse maximale en surface qui s'att¶enue vers le
fond avecune distancetypique k¡ 1 = L=2¼, de telle sorte que lesvaguesn'ont plus aucunein°uence
signi¯cativ e µa desprofondeurs sup¶erieuresa L=2, la moiti ¶e de la longueur d'onde. Si la profondeur
est assezimportante (disons kH > 4), les termes en kH se simpli¯en t et la relation de dispersion
devient

! 2 = gk (1.28)

et les vitessess'¶ecrivent
u = ak

!
k

ekz cos(k ¢x ¡ ! t) (1.29)

w = a! ekz sin(k ¢x ¡ ! t) : (1.30)

Ces deux ¶equations s'intµegrent dans le temps pour obtenir les positions successives d'une même
particule d'eau

x = x0 + a
k
k

ekz0 sin(k ¢x ¡ ! t) ; (1.31)

z = z0aekz0 cos(k ¢x ¡ ! t) ; (1.32)

qui est l'¶equation param¶etrique d'un cerclede diamµetre 2aekz . Les particules suivent donc des tra-
jectoires circulaires dont le diamµetre diminue avec la profondeur.

Pour desprofondeursmoins importantes la vitesseau fond n'est plus nulle et danscecasles
tra jectoires sont desellipsesdont le grand axe est horizontal et mesure2acosh(kz + kH )=sinh(kH )
et le petit axe, vertical et de mesure2asinh(kz + kH )=sinh(kH ), d¶ecroit de 2a en surface µa 0 au
fond.

3. Disp ersion et ¶energie

La vitesseµa laquelle la crête desvaguesprogresseest appel¶eevitessede phaseet est donn¶ee
par le rapport c = ! =k de la pulsation et du nombre d'onde, qui est ¶egal au rapport L=T de la
longueur d'onde sur la p¶eriode. D'aprµes la relation de dispersion (1.22),

c =
hg

k
tanh (kH )

i 1=2
; (1.33)

les vaguessont dispersives, leur vitessede phaseest fonction de leur longueur d'onde, les vaguesles
plus longuessepropageant plus vite que lesvagueslesplus courtes.Ainsi, si une perturbation initiale
est la sommede plusieurs ondesd'Airy de di®erentes longueursd'ondes, les plus longuesseront les
premiµeres observ¶eesau loin. Cette propri¶et¶e est partag¶ee avec les ondes de plasma, qui, comme
les vagues,sont faiblement non-lin¶eaireset o®rent des comportements tr µes proches des vagues.Ce
n'est plus le casdans la limite des faibles profondeurs et grandeslongeursd'onde (kH << 1) pour
lesquellesc tend vers (gH )1=2 ind¶ependamment de k.

L'¶energie des vagues est constamment ¶echang¶ee entre ¶energie potentielle Ep et ¶energie
cin¶etique Ec, qui sont ¶egalesen moyenne sur une p¶eriode. Int¶egr¶ee sur la verticale et moyenn¶ee
sur une p¶eriode (cette moyenneest not¶eeh¢i), on a

Ep =

* Z ³ (x ;t )

0
½gzdz

+

=
1
2

½ga2 ­
cos2 (k ¢x ¡ ! t)

®

=
1
4

½ga2 (1.34)



10 CHAPITRE I. G ¶EN ¶ERALIT ¶ES, PROPAGATION, MESURE DES VAGUES

Ec =

* Z ³ (x ;t )

¡ H

1
2

½
³

juj2 + w2
´

+

¼
1
2

½
µ

agk
! cosh(kH )

¶ 2 · Z 0

¡ H
cosh2 (kz + kH ) dz

­
cos2 (k ¢x ¡ ! t)

®

+
Z 0

¡ H
sinh2 (kz + kH ) dz

­
sin2 (k ¢x ¡ ! t)

®
¸

¼
1
4

½
µ

agk
! cosh(kH )

¶ 2 Z 0

¡ H
cosh(2kz + 2kH ) dz

¼
1
4

½
µ

agk
! cosh(kH )

¶ 2 sinh2kH
2k

dz

¼
1
4

½ga2; (1.35)

E = Ec + Ep =
1
2

½ga2 + O
¡
"4¢

; (1.36)

On a vu que les vagues lin¶eaires ne correspondaient µa aucun courant moyen, les orbites
desparticules d'eau ¶etant p¶eriodiques. Par contre, la propagation desvaguesest associ¶eeµa un °ux
d'¶energie.En e®et, les vitesseset pressions(1.25) et (1.27) sont en phase,si bien qu'une colonne
d'eau e®ectueun travail W sur sa voisine situ¶eedans la direction de propagation,

W =
Z ³

¡ H
pudz

= ½ga
agk
!

­
cos2 (k ¢x ¡ ! t)

®Z ³

¡ H

cosh2 (kz + kH )

cosh2 kH
dz

= E
gk

! cosh2 kH

Z 0

¡ H

1
2

[cosh(2kz + 2kH ) + 1]dz

= E
gk

! cosh2 kH

µ
sinh2kH

4k
+

H
2

¶

= CgE (1.37)

avec

Cg =
!
k

µ
1
2

+
kH

sinh2kH

¶
: (1.38)

W est un °ux d'¶energie et Cg est la vitesse de groupe qui est donc la vitesse moyenne de cette
¶energie.Le nom de vitessede groupe vient du fait que Cg = @! =@k qui est la vitessede propagation
d'un groupe de vaguescontenant desfr¶equencesdi®¶erentes mais proches.En e®et,la superposition
de deux ondesmonochromatiques de mêmeamplitude et direction donne une ¶el¶evation de surface

³ = a [cos(kx ¡ ! t) + cos((k + ¢ k) x ¡ (! + ¢ ! ) t)] ; (1.39)

qui s'¶ecrit aussi

³ = acos(¢ kx ¡ ¢ ! t) cos
µµ

k +
¢ k
2

¶
x ¡

µ
! +

¢ !
2

¶
t
¶

: (1.40)

Le premier facteur donne l'enveloppe du groupe, de longueur d'onde 2¼=¢ k et p¶eriode 2¼=¢ ! , qui
sepropageµa la vitessec0 = ¢ ! =¢ k, qui dans la limite oµu ¢ k tend vers z¶ero est Cg = @! =@k.
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Fig. 1.5 { Vitesse de groupe pour desvagueslin¶eaires

4. Vagues al¶eatoires

En dehors des bassinsportuaires de faible ¶etendue, le d¶etail du mouvement des vaguesen
tout point n'est pas int¶eressant en soi, et on souhaite en pratique connâ³tre l'¶evolution de certaines
propri¶et¶esdesvaguessur desdistancesbien sup¶erieuresµa la longueur d'onde. On pr¶efµere donc une
approche statistique.

Comme les vaguesd'Airy sont lin¶eaires,on peut approcher un ¶etat de mer quelconquepar
une d¶ecomposition de la surfaceen s¶eriesde Fourier dont le support est ¯ni au voisinagede ex

³ (x; t) =
X

k

Zk (ex; t; z) eiSk (x ) ; (1.41)

chaquecomposante ¶etant µa peu prµesune solution d'Airy :

k = r Sk (ex) (1.42)

Z =
X

s

Z s
k (ex; z) e¡ is! (k ) t + O

¡
"2¢

; (1.43)

oµu s est ¶egal µa 1 ou -1, et ! (k) est donn¶e par la relation de dispersion pour les vagueslin¶eaires
(1.22). Physiquement, ³ est r¶eel et donc

Z k
s

= Z ¡ s
¡ k : (1.44)

Nousverronsplus tard qu'une meilleure approximation peut être donn¶eepour prendre en compte les
e®etsnon-lin¶eaires.Pour s = 1 les vaguessepropagent dans la direction de k, et pour s = ¡ 1, dans
la direction de ¡ k. Les composantes (k; s) et (¡ k ; ¡ s) correspondent donc aux mêmesvagues,ce
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qui aurait ¶et¶e plus clair si l'on avait utilis ¶e une d¶ecomposition en cosinus plut ôt qu'en exponentielles
complexes: cesdeux `composantes' sont les deux morceauxde l'amplitude d'un mêmecosinus.

Dans la plupart descas, les ph¶enomµenesn¶eglig¶espour aboutir µa la solution d'Airy , tels que
le vent, le d¶eferlement desvagues,les courants, la friction au fond, ne modi¯en t les vaguesque sur
de grandesdistances,si bien que l'amplitude Z s

k varie sur une grande ¶echelle ex. On peut alors se
contenter de d¶ecrire l'¶etat de la mer par les amplitudes localesZ s

k , qui, en pratique, sont mesur¶ees
en un ou quelquespoints. Les phasessont souvent peu importantes, et on repr¶esente l'¶etat de la mer
comme une r¶ealisation d'un processusal¶etoire tel que les phasesde chaque composant, arguments
des nombres complexesZ s

k , sont al¶eatoirement distribu ¶eessur [0; 2¼] suivant une loi uniforme. En
supposant que ce processusest ergodique on peut remplacer la moyenne sur plusieurs r¶ealisations
hypoth¶etiques par une moyenne sur plusieurs enregistrements cons¶ecutifs, que nous noterons h¢i,
chaqueenregistrement ¶etant nettement plus long que la p¶eriode desvagues.Par exemple,on observe
g¶en¶eralement que les transform¶eesde Fourier d'enregistrements d'¶el¶evation de la surfacecons¶ecutifs,
longsd'environ 2 minutes, ont desphasesessentiellement non correl¶eeset uniform¶ement distribu ¶ees.
Au sein d'un enregistrement donn¶e, les corr¶elations des di®erentes composantes du spectre sont
faibles.L'esp¶erancemath¶ematiquedecescorr¶elations est nulle pour desvaguesexactement lin¶eaires:

D
Z s

k Z k 0
s0E

= ±k ;k 0±s;s 0 jZ s
k j2 (1.45)

Pour chaque enregistrement, le th¶eorµeme de Parseval donne la variance comme la somme
desmodulescarr¶esdesamplitudes de Fourier. Donc l'esp¶erancede l'¶energiepotentielle est la somme
desesp¶erancesdes¶energiespotentielles de chaquecomposante

Ep =
¿

1
2

½g³ 2
À

=
1
2

½g
X

k ;s

D
jZ s

k j2
E

: (1.46)

En regroupant les `composantes' (k ; s) et (¡ k ; ¡ s), l'¶energietotale, sommedes¶energiespotentielles
et cin¶etiques qui sont ¶egalesd'aprµes(1.36), s'¶ecrit

E = 2½g
X

k

D̄
¯Z +

k

¯
¯2

E
: (1.47)

En r¶ealit¶e on mesureplut ôt dess¶eries temporelles, sauf par exempleavec un radar µa vaguesou un
radar synthµesed'ouverture, et donc desspectresen fr¶equence¶evalu¶esµa desfr¶equencesr¶eguliµerement
espac¶eesde ¢ f ,

E = 2½g
X

f

1
¢ f ¢ µ

D̄
¯Z +

k

¯
¯2

E
¢ f ¢ µ; (1.48)

oµu ¢ µ est la di®¶erenceentre deux directions cons¶ecutivesµ du vecteur d'onde k. On admettra que
2½g

D̄
¯Z +

k

¯
¯2

E
=¢ f a une limite quand ¢ f et ¢ µ tendent vers 0, not¶eeE (f ; µ). Il s'agit de la densit¶e

spectro-angulaire, d¶e¯nie pour f > 0 seulement. On a donc

E =
Z 1

0

Z 2¼

0
E (f ; µ) dµdf ; (1.49)

qui s'¶ecrit aussisouvent

E =
Z 1

0

Z 2¼

0
S (f ; µ) dµE (f ) df (1.50)

avec Z 2¼

0
S (f ; µ) dµ = 1: (1.51)
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E. Observ ation de vagues al¶eatoires

Nous avons ci-dessussuppos¶e que les composantes de Fourier Z de l'¶el¶evation de la surface
¶etaient de la forme donn¶ee par (1.43). On peut en fait tester cette hypothµeseµa partir d'un ¯lm
d'¶evolution de la surface,qui permet de calculer l'¶evolution descomposantes de Fourier, et d'obtenir
un spectre tri-dimensionnel E (k; f ). Cela peut se faire µa partir d'un avion en observant la lumiµere
du soleil r¶e°echie par la surface(Dugan et coll., 1996). On observe que toute la variance du signal
est e®ectivement concentr ¶eeau voisinagede la surfacede dispersion

(! ¡ k ¢U )2 = ¾2 = g jk j tanh (jk j H ) ; (1.52)

oµu U est la vitesse du courant moyen qui induit un d¶ecalageDoppler. Il y a cependant de faibles
e®etsnon-lin¶eairesqui ont tendance a ¶ecarter une partie de l'¶energiede cette zone. En particulier
lesvaguesde grande longueur d'onde sont per»cuespar lesvagueslesplus courtescommeun courant
moyen qui les advecte, ce qui induit un autre d¶ecalageDoppler, et un changement d'amplitude.

En pratique ce genre de mesure n'est pas tres courant, et on se contente au mieux d'un
spectre en vecteur d'onde E (k) dans le cas d'une image d'altim µetre µa balayage (voir par exemple
Hwang et coll., 2000), de Radar a Ouverture R¶eelle (RAR, voir Jackson, Walton et Baker, 1985),
ou Synth¶etique (SAR, voir par Komen et coll., 1994), ou encore de radar HF mesurant vagues
et courants (voir Wyatt, 2000). L'altim µetre mesure directement ³ tandis que le radar mesure, en
gros, l'amplitude desondesde gravit ¶e-capilarit¶e qui correspondent µa la condition de Bragg pour la
r¶etrodi®usion des ondes¶electromagn¶etiques, et qui sont modul¶eespar les vaguesplus longues (la
houle). Toutes cesimagesinstantan¶eespossµedent une ambiguit ¶e sur la direction de propagation des
vagues.

Le plus souvent, on a seulement unes¶erie temporelle enun point ¯xe : un capteur depression
a une profondeur connue, un laser infra-rouge ou un radar mont¶es sur une tour, une plate-forme
p¶etroliµere ou une digue, qui mesurel'¶el¶evation de la surface.En laboratoire ou l'environnement est
plus cl¶ement et les ¶el¶evations sont plus faibles et connues, on utilise traditionnellement des sondes
µa capacitance.De cela on ne tire qu'un spectre en fr¶equence.Les e®etsnon-lin¶eaires ne sont pas
discernables,cequi en g¶en¶eral n'est pas tr µesgrave, mais on y perd toute information sur la direction
desvagues.Pour retrouver cette information on a recoursµa une mesuresimultan¶eepar un ensemble
de capteurs de ce type, de maniµere coh¶erente (c'est-µa-dire que l'on mesureles phasesrelatives des
di®¶erents signaux). Pour desprocessusal¶eatoiresstationnaires, toute l'information est contenue dans
lescovariancesde cesgrandeurs.C'est ainsi que l'on parvient a d¶eterminer quelquesparamµetresde la
distribution angulaire de l'¶energiedesvagues(voir Davis et Regier,1977; Long et Hasselmann,1979;
Pawka, 1983; Herberset Guza, 1990).Pour cetype de mesureson utilise plut ôt une description sous
la forme d'un spectre E (f ; µ) car f est conserv¶eependant la propagation desvagues(en absencede
courants et en n¶egligeant les e®etsnon-lin¶eaires)alors que le nombre d'onde k est modi¯ ¶e quand la
profondeur change(en e®et,si f ne changepas, la relation de dispersion imposeque k s'ajuste µa H,
comme la longueur d'onde de la lumiµere s'ajuste µa sa c¶el¶erit¶e). Par contre les ¶etudes d'e®etsnon-
lin¶eaires,en particulier sur la mer de vent (haute fr¶equence,courte longueur d'onde) en pr¶esence
de houle (basse fr¶equence,grande longueur d'onde), sont simpli¯ ¶eesen utilisant des spectres en
nombre d'onde, pour lesquelsl'e®et Doppler ne m¶elangepas les vaguescommepour les spectresen
fr¶equence-direction.

Un exemplede spectre est donn¶e sur la ¯gure 1.6, d¶etermin¶e µa partir d'un r¶eseaucoh¶erent
de capteurs de pressionpar 8 m de fond, sur le site de l'U. S. Army Corps Field Research Facilit y µa
Duck, Caroline du Nord. De telles estimations sont d'autant plus pr¶ecisesque le nombre de capteur
dans le r¶eseaucoh¶erent est important.

D'autres techniquesd'analysesont apparuesr¶ecemment pour essayer d'augmenter la r¶esolu-
tion directionnelle de ce type de mesures.Par exempleDonelan, Drennan et Magnusson(1996) ont
propos¶e une m¶ethode interessante bas¶eesur une d¶ecomposition en ondelettes,qui malheureusement
supposequele champ devaguesestµa tout instant domin¶epar desvaguesvenant d'une seuledirection,
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Fig. 1.6 { Wave spectra
(a) Exemplede spectre de vaguesfrequence-direction,calcul¶e µa partir de mesuresde pressionpar 8 m
de fond µa Duck, NC, 19October 19,1994,7 :00{10 :00Eastern Standard Time (UTC-5h). (b) Spectre
en fr¶equencecorrespondant, pour lequel le pic secondairecorrespondant µa la premiµere harmonique
du pic principal f = 2f p est probablement du µa dese®etsnon-lin¶eaires,qui sont importants en eau
peu profonde et pour les vaguesde forte amplitude commecelles-ci.
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ce qui ne peut être prouv¶e. Ce type d'analyse donne une r¶esolution angulaire ¶etonnante mais son
interpr¶etation est d¶elicate. Les m¶ethodes d'analyse non-stationnaires sont le sujet de recherches
actives, en particulier pour ¶etudier les ¶evenements transitoires et non-lin¶eaires comme les vagues
monstrueuses(freak waves) qui sont ind¶etectables par une analyse classiquede variances et co-
variancesavec desenregistrements longs d'environ 30 minutes.

A mi-chemin entre les r¶eseauxde capteurs et les capteurs isol¶es,plusieurs typesd'appareils
d'un seul tenant ont ¶et¶e d¶evelopp¶espour mesurer les propri¶et¶esdirectionnelles desvagues.Celles-ci
sont g¶en¶eralement r¶esum¶eespar une direction moyenneµ pour l'ensemble du spectre, ou bien µ(f )
pour chaquefr¶equence,ou seulement µp au pic, commeindiqu¶esur la ¯gure 1.6.L'¶etalement angulaire
correspondant ¾µ, ¾µ (f ), or ¾µ;p , est une mesurede la demi-largeur de la distribution angulaire de
l'¶energiedes vagues(Kuik, van Vledder et Holthuijsen, 1988). Quand cette distribution est ¶etroite
¾µ est ¶egala son¶ecart type en radians, et a pour valeur maximale 21=2 radians (soit 81 degr¶es)pour
une distribution isotrope. Ces paramµetres simples peuvent être d¶etermin¶es µa partir des premiers
coe±cients de Fourier a1 et b1 de la distribution angulaire. Les premiers et secondscoe±cients de
Fourier sont obtenusµa partir descovariancesdes¶eriestemporellesd'acc¶eleration suivant lestrois axes
x, y et z, (ce que mesureune bou¶eedirectionnelle de type Waverider), ou toute autre combinaison
de trois quantit ¶esscalairesind¶ependantes reli¶eesµa celles-cipar la th¶eorie lin¶eaire, telles que la ĝ³te,
roulis et tanguage d'une plateforme °ottan te (Longuet-Higgins, Cartwright et Smith, 1963; Long,
1980),ou la pressionp et lesdeux composantes de la vitessehorizontale u and v. Un bou¶eeen tr µe°e µa
courbure (Cartwright et Smith, 1964)a ¶et¶e con»cuepour fournir davantage de coe±cients de Fourier
et donc une meilleure r¶esolution angulaire sur le spectre, mais n'a jamais vraiment fonctionn¶e.

Les bou¶eesancr¶eesqui suivent la surface(Waverider de Datawell, Triaxys ...) peuvent être
utilis ¶eespar toutes profondeurset fournissent de tr µesbonnesestimationsdesvaguesdominantes (voir
par exempleO'Reilly et coll., 1996),mais cescapteurs lagrangiensassezvolumineux ne r¶esolvent pas
lesvaguescourteset ne peuvent mesurerlese®etsnon-lin¶eaires,par ailleurs certains leur reprochent
de manquer lesvaguesextrêmes(`monstrueuses')en glissant µa leur surface.Les capteursde pression
ou les sondesp-u-v immerg¶es au fond peuvent être plus pr¶ecis mais leur usagen'est possibleque
dans des zonespeu profondes (' 20 m, cela d¶epend de la fr¶equencedes vaguesmesur¶ees)µa cause
de l'att ¶enuation sur la verticale de la perturbation due aux vagues,avec une ¶echelle de l'ordre de la
moiti ¶e de la longueur d'onde.

Les deux premiers coe±cients de Fourier, fournis par tous ces instruments peuvent être
utilis ¶es pour fournir une estimation du spectre frequence-directioncomplet. Une des m¶ethodes les
plus utilis ¶ees est la m¶ethode de l'entropie maximale (Lygre et Krogstad, 1986), qui donne une
estimation qui sansbiais. Bien ŝur, on ne peut d¶eterminer une fonction S (µ) pour 0 · µ < 2¼ µa
partir de quatre paramµetres sansune grande ambiguÄ³t¶e.

L'¶etat de la mer estsouvent quanti¯ ¶eavecquelquesparamµetres,et certainsutilisent encorela
`force', cequi est encoreplus r¶educteur. Lesparamµetreslesplus courants sont la hauteur signi¯cativ e
desvaguesH s, d¶e¯nie commequatre fois la racine carr¶eede la variance de l'¶el¶evation de la surface

H s = 4
µ Z

E (f ) df
¶ 1=2

(1.53)

La fr¶equencedu pic f p, pour laquelle le spectre E (f ) est maximum, fournit en g¶en¶eral un ordre de
grandeur utile, et on utilise aussi souvent son inverseTp = 1=f p, la p¶eriode du pic. Dans la limite
d'un spectre ¶etroit en fr¶equence,H s est la moyenne H1=3 du 1/3 des vaguesles plus hautes. Pour
certainesapplications, on utilise aussiH 1=10, et pour le dimensionnement d'ouvrageson fait souvent
appel µa la hauteur de la vague centenaire, dont l'¶esp¶erance de la p¶eriode de retour est 100 ans.
Ces hauteurs de vaguessont reli¶eespar des lois statistiques assezsimples pour de faibles p¶eriodes
de retour car la distribution des hauteurs de vaguessuit approximativ ement une loi de Raileigh.
Les vaguesde plus grandes p¶eriodes de retour sont fortement reli¶eesaux grandes tempêtes, et la
d¶etermination des lois statistiques pour cesvaguesest un peu plus complexe.
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H s est d¶etermin¶e de maniµere indirecte µa partir de la forme des¶echos des altimµetres radar
(voir par exemple Rao et coll., 1990), r¶etrodi®us¶es par la surface de l'oc¶ean. Il s'agit de la seule
mesuredesvaguesqui soit disponible de maniµere globale et utilis ¶eepour la pr¶evision op¶erationelle
des vagues.Elle intervient aussi dans une correction importante (le biais ¶electromagn¶etique, `E-M
bias' en anglais) sur l'¶el¶evation de la surfacemoyennemesur¶eepar cesaltimµetres .

Tous les spectres d'¶el¶evation de la surface E d¶e¯nis ci-dessussont couramment appel¶es
spectres d'¶energie. Toutefois il faut les multiplier par la densit¶e de l'eau ½ et la gravit ¶e g pour
qu'ils repr¶esentent e®ectivement une ¶energie.Pour l'exemple montr ¶e en ¯gure 1.6.a, le °ux d'¶energie
vers la côte est de 13 kW par mµetre de plage, c'est la puissancedissip¶ee sur la plage, moyenn¶ee
sur de nombreusesvagues.Ce chi®re, pour des vagues relativement modestes, illustre leur forte
puissance.Cette puissanceest malheureusement di±cilement utilisable, par exemplepour produire
de l'¶electricit¶e, mais de nouvelles techniques semblent prometteuses.

F. Sur le web...

Pour desillustrations et pour en savoir plus, on pourra consulter, outre les r¶ef¶erencescit¶ees
ci-dessus,les sites suivants (la liste est loin d'être exhaustive) :

{ Pour la cin¶ematique des vagues: Les applets java de Robert Dalrymple, en particulier
cellesintitul ¶ees`linear wave kinematics' et `superposition of waves', les autres seront plus
claires aprµes les prochains chapitres (http ://www.coastal.udel.edu/facult y/rad/)

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

{ D'autres observations sur lescôtesespagnoles,par bou¶eesSeaWatch et Wavescan,et radar
enbandeX, r¶ealis¶eespar le servicedesPuertosdel Estado(http ://www.puertos.es/Ra yo/index.html)

{ En mer du Nord et mer de norvµege,mesuresde spectresbidimensionnelspar le systµeme
radar en bande X "W aMoS II" : http ://www.o ceanwave.de/real.htm

{ Pour desobservations vagueset m¶et¶eo, et une description desbou¶ees,aux Etats-Unis, le
site du National Data Buoy Center (http ://www.ndb c.noaa.gov/Maps/rmd.sh tml)

{ D'autres observations sur les côtes des Etats-Unis (avec de beaux spectres fr¶equence-
direction) : http ://cdip.ucsd.edu , http ://www.o c.nps.navy.mil/w avelab/loc wav.html

{ Des observations de bou¶eesnon-directionnelles en Australie (Nouvelle Galles du Sud) :
http ://www.mhl.nsw.go v.au/www/w ave last4.htmlx

{ Des donn¶eesde hauteur de vaguemesur¶eepar TOPEX-POSEIDON et ERS :
http ://www-ccar.colorado.edu/ ~realtime/global data waves/wave.html

{ Un dossiersur l'utilisation de l'¶energiedesvagues:
http ://europa.eu.in t/comm/energy transport/h tmlu/w avint.html



I I. G ¶EN ¶ERA TION DES VA GUES ET
¶EV OLUTION A U LAR GE

A. D'o µu viennen t les vagues ?

Aprµesavoir regard¶e les propri¶et¶esdesvaguesqui sepropagent, il convient de sedemander
comment cesvaguessont g¶en¶er¶ees.Il est clair depuis assezlongtemps que les vaguessont g¶en¶er¶ees
par le vent, avecquelquesexceptions: lesglissements de terrain sous-marinspeuvent faire desvagues
(se sont les raz-de-mar¶eeou tsunamis, qui ont desp¶eriodeset des longueursd'onde tr µes longuesde
p¶eriode T ¼ 30 mn), et les cisaillements de courant peuvent g¶en¶erer des ondescourtes de gravit ¶e-
capillarit ¶e (qui permettent de d¶etecter lesondesinternespar radar). Tout le resteest cr¶eepar le vent,
mais comment ? Les premiµereshypothµesesfont appel µa des m¶ecanismesd'instabilit ¶e : l'¶ecoulement
du vent au dessusd'une surfaced'eau complµetement plane est un casd'¶ecoulement cisaill¶e en milieu
strati¯ ¶e, donc sujet µa une instabilit ¶e de Kelvin-Helmoltz lorsque le cisaillement est assezimportant.
Cette instabilit ¶e peut se d¶evelopper pour des vitessesU du vent sup¶erieuresµa 6,5 m s¡ 1, mais en
pratique on observe d¶ejµa desrides µa la surfacepour U > 1; 1 m s¡ 1.

1. E®et de la turbulence du vent

La premiµere th¶eorie correcte pour la formation initiale desvaguesest due µa Phillips (1957),
elle fait appel aux °uctuations turbulentes de la pression de l'air et µa leur advection par le vent
moyen. En ajoutant la pressionatmosph¶erique Pa , variable, dans l'¶equation de Bernoulli lin¶earis¶ee
pour z = ³ , et ramen¶eeµa z = 0, on a

@Á
@t

= ¡
p
½

¡ g³ ¡
1
½

Pa ; sur z = 0; (2.1)

ce qui modi¯e l'¶equation d'onde (1.19), pour donner l'¶equation d'¶evolution d'un oscillateur
forc¶e :

@2Á
@t2 + g

@Á
@z

= ¡
1
½

@Pa

@t
sur z = 0: (2.2)

En supposant que la turbulence du vent est advect¶eepar un vent moyen U (uniforme sur la verticale
et dans la direction de l'axe desx pour simpli¯er) sanschangement de structure alors Pa est de la
forme Pa (x ¡ Ut). Si l'on supposeque l'oc¶ean est au repos (³ = 0, @³ =@t = 0) pour t < 0, nous
consid¶ererons d'abord l'e®et d'une perturbation sinusoÄ³dale Pa = B cos[ka (x ¡ Ut)] avec B = 0
pour t < 0. L'oscillateur que constitue la surfaceoc¶eaniqueest donc forc¶e avec un nombre d'onde
ka et une pulsation kaU, il y aura donc r¶esonnancesi ce for»cagecorrespond µa un desmodespropres
que sont les ondesd'Airy que nous avons d¶etermin¶eesau chapitre I, c'est µa dire si U est ¶egal µa la
vitessede phasedesvagues.

Le systµemelin¶eaired'¶equationsconstitu¶e par (2.2), l'¶equation de Laplace (1.12) et la condi-
tion cin¶ematique (1.13) au fond, admet pour solution la sommed'une solution particuli µere et de la
solution g¶en¶erale du systµeme sanssecondmembre qui est donn¶ee par (1.21){(1.27). Cette solution
peut aussiêtre obtenue en prenant la transform¶eede Fourier de (2.2). Dans cecassimple, il est clair
que pour satisfaire (1.12) et (1.13) la solution particuli µere (Áp; ³p) doit être de la forme

Áp =
cosh(kz + kH )

cosh(kH )
©̂p sin [ka (x ¡ Ut)] : (2.3)

17
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En rempla»cant dans (2.2) on a

©̂p =
¡ kaUB

½
h
gka tanh (kaH ) ¡ (kaU)2

i (2.4)

et ³p est donn¶e par (2.1),

³p = ¡
1
g

@Á
@t

¡
1
½g

Pa (2.5)

= ¡
(kaU)2

½g
h
gka tanh (kaH ) ¡ (kaU)2

i B cos[ka (x ¡ Ut)] ¡
B
½g

cos[ka (x ¡ Ut)] (2.6)

= ¡
ka tanh (kaH )

½
h
gka tanh (kaH ) ¡ (kaU)2

i B cos[ka (x ¡ Ut)] (2.7)

Il reste µa satisfaire les conditions initiales grâceµa l'a jout de la solution homogµene³ h , ³p + ³h = 0 et
@(³p + ³h ) =@t = 0 partout µa t = 0. ³h est la superposition d'ondes d'Airy

³h =
X

k ;s

Z s
k cos(k ¢x ¡ s! t + Ãs

k ) ; (2.8)

oµu ! est donn¶e par la relation de dispersion lin¶eaire (1.22), et les Z s
k sont r¶eels.De part l'unicit ¶e de

la transform¶ee de Fourier spatiale de ³ µa t = 0, il est clair que Z s
k = 0 pour k 6= kaex , et pour les

conditions initiales ser¶eduisent µa
0

@¡
ka tanh (kaH )

½
h
! 2 ¡ (kaU)2

i B + Z +
ka ex

eiÃ +
k + Z ¡

ka ex
eiÃ ¡

k

1

A eika x = 0; (2.9)

0

@¡
ka tanh (kaH )

½
h
! 2 ¡ (kaU)2

i B + Z +
ka ex

e¡ iÃ +
k + Z ¡

ka ex
e¡ iÃ ¡

k

1

A e¡ ika x = 0; (2.10)

0

@¡
k2

a tanh (kaH ) U

½
h
! 2 ¡ (kaU)2

i B + ! Z +
ka ex

eiÃ +
k ¡ ! Z ¡

ka ex
eiÃ ¡

k

1

A eika x = 0; (2.11)

0

@¡
k2

a tanh (kaH ) U

½
h
! 2 ¡ (kaU)2

i B + ! Z +
ka ex

e¡ iÃ +
k ¡ ! Z ¡

ka ex
e¡ iÃ ¡

k

1

A e¡ ika x = 0: (2.12)

En soustrayant (2.10) de (2.9) on a

Z +
ka ex

sinÃ+
k + Z ¡

ka ex
sinÃ¡

k = 0; (2.13)

et avec (2.12) de (2.11) on a
Z +

ka ex
sinÃ+

k ¡ Z ¡
ka ex

sinÃ¡
k = 0; (2.14)

de telle sorte que les deux phasespsi+k et psi¡k peuvent être prises¶egalesµa z¶ero (si une est ¶egaleµa
¼, cela revient µa changer le signede l'amplitude). On peut donc tirer Z +

ka ex
de ! £ (2.9) + (2.11) et

en d¶eduire Z ¡
ka ex

:

Z +
ka ex

=
ka tanh (kaH ) (! + kaU)

2! ½
h
! 2 tanh (kaH ) ¡ (kaU)2

i B Z ¡
ka ex

=
ka tanh (kaH ) (! ¡ kaU)

2! ½
h
! 2 tanh (kaH ) ¡ (kaU)2

i B (2.15)
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Fig. 2.1 { Croissancedesvaguessousl'e®et d'un vent turbulent
El¶evation normalis¶eede la surface,pour un vent U = 5 m s¡ 1, et trois longueursd'onde di®¶erentes
pour les perturbations turbulentes (L = 2¼=ka). La longueur d'onde r¶esonnante est L = 16; 03 m.

et la solution ³ = ³p + ³h est donc pour t ¸ 0

³ = ¡
ka tanh (kaH ) B

½
h
! 2 ¡ (kaU)2

i
µ

cos[ka (x ¡ Ut)] ¡
! + kaU

2!
cos(kax ¡ ! t) ¡

! ¡ kaU
2!

cos(kax ¡ ! t) :
¶

(2.16)
On remarqueque l'amplitude devient tr µesimportante pour ! = kaU. Au voisinagede cette

r¶esonnance,en notant ¢ = kaU ¡ ! (t¢ ¿ 1) on a

³ = ¡
tanh (kaH ) B

2½U¢

µ
cos(kax ¡ kaUt) ¡ cos(kax ¡ kaUt ¡ ¢ t) +

¢
2!

cos(kax ¡ ! t)
¶

+ O
¡
¢ 2¢

(2.17)
Or

cos(kax ¡ kaUt ¡ ¢ t) = cos(kax ¡ kaUt) cos¢ t + sin(kax ¡ kaUt) sin¢ t (2.18)

et donc

³ =
tanh (kaH ) B

2½U

µ
t sin(kax ¡ kaUt)

sin¢ t
¢ t

+
cos(kax ¡ ! t)

2!

¶
+ O

¡
¢ 2¢

: (2.19)

Pour ! t À 1 et t¢ ¿ 1, l'amplitude de ³ croit lin¶eairement avec le temps (¯gure 2.1),

³ ¼
tanh (kaH ) B

2½U
t sin(kax ¡ kaUt) : (2.20)
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Pour une pressionatmosph¶erique dont le spectre turbulent est continu,

Pa =
X

ka

Bka cos[ka (x ¡ Ut) + ®ka ] ; (2.21)

³ est donn¶e par la superposition de solutions de la forme de (2.16) d¶ephas¶eesde ®ka . Cette solution
est domin¶eepar lescomposantes qui sont prochesde la r¶esonnance.L'¶energiede chaquecomposante
crô³t initiallement commet2, mais commela largueur de la bande de fr¶equencepour laquelle cette
croissancea lieu diminue en 1=t. Un calcul rigoureux montre que l'¶energie des vaguesaugmente
lin¶eairement avec t.

On peut aussi maitenant ajouter des variations suivant y des °uctuations de pressionPa .
Dans ce cas on peut aussi exciter des modes propres de la surface dont le nombre d'onde ky est
non-nul : cesvaguessepropagent dans une direction di®¶erente de la direction du vent, donn¶e par la
condition de r¶esonnance

! =kx = U; (2.22)

qui exprime l'¶egalit¶e de la composante ! =kx , suivant l'axe desx, de la vitessede phasedesvagues
et de la vitessedu vent U. Phillips a aussiajout¶e les e®etsde la tension de surfacedans sa th¶eorie,
en utilisant la relation de dispersion desvaguesde gravit ¶e-capillarit¶e.

2. Couplage vent-v agues

La croissancelin¶eairede l'¶energiedesvaguesdonn¶eepar la th¶eoriede Phillips (1957) semble
expliquer convenablement le d¶ebut de la croissancedes vagues.Mais au bout d'un certain temps,
on ne peut plus supposer que le vent est uniforme car il est au moins modi¯ ¶e, au voisinagede la
surface, par la pr¶esencedes vagues.Miles (1957) a mis en evidenceun m¶ecanismede croissance
des vaguesqui d¶ecoulede cette modi¯cation. On n¶egligera cette fois les °uctuations turbulentes.
L'in terpr¶etation physique faite par Lighthill (1962) est reprise ici.

Le vent a un pro¯l vertical de vitesse U (z) tel qu'µa la surface, il est ¶egal µa la vitesse
oscillante desvagues.En n¶egligeant la di®usion(turbulen te ou visqueuse),la vorticit ¶ede l'¶ecoulement
bidimensionnel,

­ =
@U
@z

¡
@w
@x

; (2.23)

est conserv¶ee par toute particule. On peut ¶ecrire l'acc¶el¶eration dans les ¶equations d'Euler come la
sommed'un gradient de pressiontotale

pt ot = p +
1
2

½
¡
U2 + w2¢

(2.24)

et d'une force de vortex (¡ ½­ w; ½­ U) :

½
@U
@t

= ¡ ½­ w ¡
@pt ot

@x
(2.25)

½
@w
@t

= ½­ u ¡
@pt ot

@z
(2.26)

En moyennesur une longueur d'onde (not¶eeh¢i), (2.25) donne

½
@hUi

@t
= ¡ ½h­ wi : (2.27)

La vorticit ¶e ­ est simplement ¶egaleµa U0(z) pour un ¶ecoulement non-perturb¶e par les vagues,et
sa valeur diminue avec z si l'on suppose,avec Miles (1957), U00(z) < 0. En pr¶esencede vaguesqui
perturb ent l'¶ecoulement par un d¶eplacement des lignes de courant, les variations de ­ sont donc
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essentiellement duesµa une variation de l'altitude desparticules. Si on fait un d¶eveloppement en s¶erie
de ­ autour de z0, avec h = z ¡ z0 on a

­ = U0(z0) + hU00(z0) + O
¡
h2¢

(2.28)

et donc

½
@hUi

@t
= ¡ ½U00(z0) hhwi : (2.29)

Puisquela circulation de l'air r¶esultant de la pr¶esencedesvaguesest advect¶eeavecla vitesse
de phaseC, l'air µa tous les niveaux, except¶e le niveau "critique" z = zc oµu U = C, est d¶eplac¶e de
maniµere µa peu prµessinusoÄ³dale avec une fr¶equence

U (z) ¡ C
L

; (2.30)

oµu L est la longueurd'onde desvagues.Pour de tellesoscillationssinusoÄ³dales,le d¶eplacement vertical
h et la vitesseverticale w sont en quadrature et la moyennede leur produit est nul. Pour desvents
plus rapides(en altitude, oµu l'on peut n¶egligerl'e®etdesvagues)que la vitessede phaseC desvagues
il existe donc un niveau "critique" zc oµu U (zc) = C. Juste au dessusde z = zc, une particule d'air
qui se trouve µa la verticale d'une crête de vague la d¶epasse,mais avant de se retrouver au dessus
du creux de vague suivant son altitude diminue pour se trouver l¶egµerement en dessousde z = zc

car les lignes de courant sont perturb¶eespar la pr¶esencedesvagues.Du coup, la particule d'air est
lentement rattrap ¶eepar la crête de vaguequ'elle vient de doubler et seretrouve µa saposition initiale
par rapport au train de vagues.Mais µa z = zc une particule d'air sed¶eplaceµa la mêmevitesseque les
vagues,si bien qu'une particule qui monte continue de monter et inversement et hhwi est non-nul.
w est de la forme

w = w0 (z) cos
µ

2¼
U (z) ¡ C

L
t
¶

; (2.31)

h est donc

h =
w0 (z) L

2¼[U (z) ¡ C]
sin

µ
2¼

U (z) ¡ C
L

t
¶

; (2.32)

et (2.29) devient

½
@hUi

@t
=

1
4

½L
U00(zc)
U00(zc)

w2
0 (zc) ±(z ¡ zc) ; (2.33)

oµu on a utilis ¶e
lim
t ! 0

sin ! t
!

= ¼±(! ) : (2.34)

Pour U00(zc) < 0, la quantit ¶e de mouvement est perduepar l'air, au pro¯t desvagues,et correspond
µa un gain d'¶energieSin ("in" pour "wind INput") ¶egal µa C fois cette perte :

Sin =
1
4

½CL
U00(zc)
U00(zc)

w2
0 (zc) : (2.35)

Il ne reste plus qu'¶a d¶eterminer w0 qui est la perturbation atmosph¶erique due aux vagues.
En absencede cisaillement de vent, le potentiel des vitessesde l'air Áa est de la même forme que
dans l'eau car les¶equations(Laplace, Bernoulli, conditions aux limites cin¶ematiqueset dynamiques)
sont identiques, en rempla»cant une condition cin¶ematique au fond par une condition cin¶ematique µa
z = + 1 :

@Áa

@z
= U: (2.36)

On montre ais¶ement que
w0 = ! acosf k [x ¡ (U ¡ C) t]ge¡ kz : (2.37)
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Dans le r¶ef¶erentiel en mouvement avec les vaguesx0 = (x ¡ V t) et V = U ¡ C, le mouvement est
stationnaire. Si le vent est maintenant cisaill¶e, en supposant avec Miles (1957) que les lignes de
courant ne sont pas modi¯ ¶ees,la courbure @µ=@x de ceslignes de courant est telle que le gradient
vertical de pression¶equilibre la force centrifuge ½V2 (z) @µ=@x due µa cette courbure, et on obtient in
¯ne w0 (zc) par l'¶equilibre entre la pressiontotale, qui est ¶egaleµa la pressionµa z = zc car V (zc) = 0,
et la force de vortex ¡ ½w0­, et on trouve que w0 (zc) est proportionnel µa l'amplitude a desvagues.
Le terme de source est donc proportionnel µa l'¶energie des vagues,et la croissancedes vaguesest
exponentielle.

3. Param ¶etrisation de Sin

En pratique la formule donn¶ee par Miles (1957), modi¯ ¶ee par la suite pour prendre en
compte l'e®et de la turbulence, n'est pas utilis ¶eetelle quelle, en particulier parce qu'elle n¶eglige les
e®etsde la turbulence (mis µa part le cisaillement vertical). Les modµeles num¶eriques utilisent des
formules du type

Sin (f ; µ) = ¯ E (f ; µ) (2.38)

oµu le taux de croissance¯ d¶epend de la direction du vent (µv ¡ theta) par rapport a la direction
µ desvagues,et est ajust¶e empiriquement pour reproduire desobservations, tr µesdi±ciles µa r¶ealiser
in-situ, ou dessimulations num¶eriquesdu couplagevent-vagues.

Pour le modµele WAM (Cycle 3), Sin est ajust¶e aux mesuresde Snyder et coll. (1981), avec

¯ = ! max
½

0; 0:25
½a

½w

·
28

U?

c
cos(µv ¡ µ) ¡ 1

¸ ¾
: (2.39)

oµu ½a et ½w sont les massesvolumiques de l'eau et de l'air, et U? = hu0w0i 1=2 est la vitesse de
frottement. Ces mesurese®ectu¶eesdans la baie d'Abaco (Bahamas) ne couvrent malheureusement
quedesvents et deshauteurs de vaguesassezfaibles.Par ailleurs on disposeplus souvent de mesures
du vent µa une altitude ¯xe, par exemple10 mµetres, que de U?. En supposant que le °ux turbulent
de quantit ¶e de mouvement hu0w0i est constant sur la verticale et que la viscosit¶e turbulente º T est
de la forme l2@U=@z avec la longueur de m¶elangel = ·z (· = 0:41 est la constante de von K¶arm¶an),
le pro¯l de vitesseest logarithmique

U (z) =
U?

·
ln (z=z0) ; (2.40)

s'annulant µa z0, et on utilise une relation du type de celle propos¶ee par Charnock (1955), qui
param¶etrise la rugosit¶e desvaguesde gravit ¶e-capillarit¶e qui sont directement forc¶eespar le vent

z0 = ®U2
? =g; (2.41)

avec ® = 0:0114(Charnock, 1955). De nombreusesam¶eliorations ont ¶et¶e propos¶ees(voir Komen et
coll.,1994), en particulier la prise en compte de la stabilit ¶e de la couche limite atmosph¶erique et la
th¶eorie "quasi-lin¶eaire" de Janssen(1991) qui intro duit une modi¯cation du pro¯l de vent induit
par le transfert de quantit ¶e de mouvement vers les vagues,ce qui a pour e®etune modi¯cation du
paramµetre de Charnock ® en fonction de l'¶etat de la mer. Cesr¶esultats ont dese®etscontest¶esdans
les modµelesop¶erationnels de pr¶evision desvagues,mais ils sont inportant pour les °ux de quantit ¶e
de mouvement µa la surface,pour les modµelesde circulation g¶en¶erale m¶et¶eorologiquesou oc¶eaniques.

B. Evolution faiblemen t non-lin ¶eaire des vagues

Les premiers modµelesde pr¶ediction des vaguesdans les ann¶ees1950 et 1960 utilisaient la
th¶eorie de Phillips et Miles pour la croissancelin¶eaire des vagueset le concept de saturation uni-
versellepropos¶e par Phillips (Pierson et Moskowitz, 1964) : l'¶energiedesvaguespour une fr¶equence



B. EVOLUTION FAIBLEMENT NON-LIN ¶EAIRE DES VAGUES 23

donn¶ee ¶etait limit ¶ee par un niveau de saturation, ce qui est faux. Il s'est av¶er¶e que la croissance
des vagues¶etait largement control ¶ee par les interaction non-lin¶eaires entre les vagues.Ces e®ets,
d¶ejµa suspect¶es au d¶ebut des ann¶eessoixante, ont ¶et¶e d¶etermin¶es quantitativ ement pour un spectre
de vaguesal¶eatoirespar Klaus Hasselmann(1962) et Vladimir Zakharov (1968). Il est frappant que
cesdeux th¶eoriessoient apparues ind¶ependamment dans des formalismes di®¶erents (la m¶ecanique
`classique'pour lespremiµerespublications de Hasselmannet la m¶ecaniqueLagrangiennepour Zakha-
rov), ont ¶et¶e con»cuesau mêmemoment (malgr¶e une publication d¶ecal¶ee), et ce par desspecialistes
desparticules et de la physique desplasmasou de la relativit ¶e g¶en¶erale qui sont un peu desextra-
terrestres pour le monde des oc¶eanographes,mais qui heureusement se sont int¶eress¶es aux vagues.
Les premiµeresparam¶etrisations de cese®etsnon-lin¶eairesont donn¶e les modµelesdits de "seconde
g¶en¶eration" qui sont encorelargement utilis ¶es,et un calcul plus r¶ealiste est au coeur desmodµelesde
"troisi µemeg¶en¶eration", dont WAM (Groupe WAMDI, 1988). Toutefois les relations entre cesdeux
th¶eories,dont certains r¶esultats sont ¶equivalents, est encoreen cours de clari¯cation (Elfouhaily et
coll., 2000) et leur con¯rmation, vient µa peine de commencer(Tanaka, 2001).

1. In teractions des vagues

Comme nous l'avons vu, la condition µa la limite en surfacepour l'¶equation de Laplace qui
d¶ecrit le mouvement des vagues(1.14) est non-lin¶eaire, elle contient des produits de d¶eriv¶eesde
l'¶el¶evation de surface ³ et du potentiel des vitessesÁ. Par ailleurs, un autre type de non-lin¶earit¶e
apparait quand on fait un d¶eveloppement en s¶erie des d¶eriv¶es verticales, en suivant la m¶ethode de
Hasselmann(1962), pour ramener l'¶equation (1.14) de z = ³ , qui est inconnu, µa z = 0, qui est ¯xe,
cela traduit l'e®et que pour les vaguescourtes, la pr¶esencedes vaguesplus longuesa l'e®et d'une
modulation du niveaumoyen. Tous les termesnon lin¶eairessont faibles pour desvaguesr¶eelles,dont
la pente " est limit ¶ee par le d¶eferlement, et donc ils agissent comme des corrections aux solutions
lin¶eaires.On ¶ecrit donc la solution g¶en¶erale des¶equations commeune s¶erie en puissancede " , pour
le potentiel cela donne

Á = Á1 + "Á2 + "2Á3 + O
¡
"3¢

: (2.42)

Á1 est solution des¶equationslin¶earis¶ees(¶equationsµa l'ordre 0 en ") c'est-µa-dire (1.19), et donc Á1 est
une superposition d'ondes planesmonochromatiques telles qu'elles ont ¶et¶e d¶etermin¶eesau chapitre
I :

Á1 =
X

k ;s

cosh(kz + kH )
cosh(kH )

©s
1;k

¡
et

¢
ei( k ¢x ¡ s! t ) ; (2.43)

avec ! et k qui v¶eri¯ent la relation de dispersion lin¶eaire (1.22). La variation de ©s
1;k sur la grande

¶echelle de temps et n'est pas contrain te par les ¶equations µa l'ordre 0 (les amplitudes ©s
1;k sont

constantes µa l'ordre 0), mais permettra de satisfaire les ¶equationsaux ordres sup¶erieurs.
Il faut maintenant d¶eterminer les solutions aux ordres sup¶erieurs qui prennent en compte

les termes non-lin¶eaires et vont faire ¶evoluer les amplitudes dans le temps, et donc le spectre de
l'¶energiedes vagues.A l'ordre 1 en " , on a la même¶equation d'onde pour Á2, mais elle est forc¶ee
par un terme suppl¶ementaire dans le membre de gauche, issu du d¶eveloppement autour de z = 0, et
trois µa droite, issusdestermes non-lin¶eairesde (1.14) :

@2 (Á2)
@t2 + ³1

@3 (Á1)
@z@t2 + g

@(Á2)
@z

+ g³1
@2 (Á1)

@z2 = r Á1¢r ³1¡ r Á1¢
@r Á1

@t
¡

@Á1

@z
@2Á1

@t@z
µa z = 0: (2.44)

On remplace alors Á1 et ³1 qui sont connus (reli¶es par la relation de polarisation (1.24))
pour obtenir une ¶equation d'onde forc¶ee, comme pour la g¶en¶eration des vaguespar la turbulence
atmosph¶erique, mais cette fois-ci les termes de for»cagefont intervenir desproduits d'amplitudes des
vagues

@2 (Á2)
@t2 + g

@(Á2)
@z

=
X

k 1 ;s1

X

k 2 ;s2

D (k1; k2) ©s1
1;k 1

©s2
1;k 2

ei[ (k 1 + k 2 )¢x ¡ (s1 ! 1 + s1 ! 1 ) t ]; (2.45)
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Á2 v¶eri¯e l'¶equation deLaplaceet la condition cin¶ematiqueau fond, et sacomposante deFourier ©2;k

pour le nombre d'onde k a donc une structure verticale du même type que Á1 en cosh(kz + kH ).
La transform¶eede Fourier spatiale de (2.45) donne donc

@2©2;k

@t2 + gk tanh (kH ) ©2;k =
X

k 1 + k 2 = k ;s1 ;s2

D (k1; k2) ©s1
1;k 1

©s2
1;k 2

ei[ k ¢x ¡ (s1 ! 1 + s1 ! 1 ) t ]; (2.46)

et lescoe±cients de Fourier Z2;k de ³2 en sont d¶eduit via le d¶eveloppement µa l'ordre 2 de la condition
cin¶ematique en surface,

Z2;k = ¡
1
g

@©2;k

@t
+

X

k 1 + k 2 = k ;s1 ;s2

G (k1; k2) ©s1
1;k 1

©s2
1;k 2

ei[ k ¢x ¡ (s1 ! 1 + s1 ! 1 ) t ]: (2.47)

oµu les coe±cient de couplageD (k 1; k2) et D (k1; k2) sont donn¶espar Phillips (1960) pour le casde
l'eau profonde (kH ¿ 1), et Hasselmann(1962) pour les profondeurs interm¶ediares:

D (k1; k2) = i (s1! 1 + s2! 2) [k1k2 tanh (k1H ) tanh (k2H ) ¡ k1 ¢k2] (2.48)

¡
i
2

µ
s1! 1k2

2

cosh2 (k2H )
+

s2! 2k2
1

cosh2 (k1H )

¶
;

G (k1; k2) =
1
2g

£
k1 ¢k2 ¡ g¡ 2s1s2! 1! 2

¡
! 2

1 + ! 2
2 + s1s2! 1! 2

¢¤
: (2.49)

L'¶equation d'oscillateur forc¶e (2.46) ne peut conduire µa une r¶esonnancecar la relation de
dispersion est telle que ! (k 1 + k2) 6= ! (k1) + ! (k2) sauf dans la limite de l'eau peu profonde
kH ! 0. Pour des profondeurs interm¶edaires les solutions de secondordre sont donc des vagues
d'mplitude limit ¶eeet ellessont li¶eesaux solutions du premier ordre.

On remarqueque si l'on a une seulecomposante de vecteur d'onde k 0 µa l'ordre 1, donc une
vaguemonochromatique d'amplitude a = 2Z +

1;k 0
, avec ©+

1;k 0
= ¡ iag=(2! ) et

Á1 =
cosh(k0z + k0H )

cosh(k0H )

³
©+

1;k 0
ei( k 0 ¢x ¡ ! 0 t ) + ©

+
1;k 0

e¡ i( k 0 ¢x ¡ ! 0 t )
´

; (2.50)

alors on a :

Á2 =
cosh(2k0z + 2k0H )

cosh(2k0H )

³
©+

2;2k 0
ei( 2k 0 ¢x ¡ 2! 0 t ) + ©

+
2;2k 0

e¡ i( 2k 0 ¢x ¡ 2! 0 t )
´

+ 2©+
2;0 (2.51)

avec

©+
2;2k 0

= D (k0; k0)

³
©+

1;k 0

´ 2

! 2 (2k0) ¡ 4! 2
0

(2.52)

=
3i! k cosh(2kH )

4gsinh3 (kH ) cosh(kH )

³
©+

1;k 0

´ 2
; (2.53)

et
©+

2;0 = 0; (2.54)

qui donnent

Z +
2;2k 0

= a2 k cosh(kH ) [2 + cosh(2kH )]

32sinh3 (kH )
; (2.55)

et

Z +
2;0 = a2 ! 2

g2 k2 £
tanh2 (2kH ) ¡ 1

¤
: (2.56)
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Fig. 2.2 { Pro¯ls compar¶esd'une vaguelin¶eaire d'Airy et d'une vaguede Stokes

Il s'agit lµa du premier terme de correction de l'amplitude desvagueslin¶eairesdans la s¶erie qui d¶ecrit
une vaguede Stokes(¯gure 2.2).

On peut continuer notre d¶eveloppement en s¶erie pour d¶eterminer ³ 3 et Á3. Phillips (1960)
a montr ¶e qu'µa l'ordre sup¶erieur on pouvait avoir une r¶esonnancek4 = k1 + k2 ¡ k3 et ! (k4) =
! 1 + ! 2 ¡ ! 3. Dans ce casla pr¶esencede trois trains d'onde monochromatique r¶esonnant g¶enµere un
quatriµemetrain d'onde dont l'amplitude crô³t dans le temps et qui est une onde "libre", satisfaisant
µa la relation de dispersion lin¶eaire. En pratique, pour un spectre continu de vagues, toutes les
composantes ont une amplitude non-nulle qui varie lentement dans le temps et dans l'espace.Cette
r¶esonnanceest alors une interaction entre quatre trains d'ondes,et le taux de croissancede l'¶energie
pour chaque train d'onde est donn¶eepar Hasselmann(1962) sousla forme

@E (k)
@t

= Snl (k)

=
Z

jT (k1; k2; k3; k)j2 ±(k1 + k2 ¡ k3 ¡ k4) ±(! 1 + ! 2 ¡ ! 3 ¡ ! 4) (2.57)

£ [E (k1) E (k2) (E (k3) + E (k4)) ¡ E (k3) E (k4) (E (k1) + E (k2))] dk1dk2dk3;

oµu T est donn¶e par Herterich et Hasselmann(1980). Le terme de source Snl est tel que l'¶energie
totale

R
E (k) dk soit conserv¶ee,ainsi que la quantit ¶e de mouvement

R
kE (k) =! dk.

Le calcul de Snl supposeque l'¶el¶evation de la surfaceest Gaussienne,qui permet de n¶egliger
les corr¶elations entre 4 trains de vaguesde nombres d'ondes di®¶erents qui interviennent dans le
calcul de l'¶energied'ordre 6 dont est issu l'expression de Snl (Hasselmann,1962). Cette hypothµese
est bien v¶eri¯ ¶eeen pratique car les corr¶elations que cr¶eent les interactions de 4 vaguesapparaissent
bien moins vite que le temps d'¶evolution du spectre, de l'ordre de " 4T, dû µa ces interactions. Les
interactions de 4 vaguescausent une double cascaded'¶energiedans le spectre des vagues,vers les
petites et les grandeslongeursd'onde. Cette derniµere explique en partie l'allongement de la p¶eriode
desvaguesavec le `fetch' (la distance parcourue par les vaguespendant leur for»cagepar le vent).
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C. Dissipation d' ¶energie et bilan spectral

L'¶energie des vagues,au large, est dissip¶ee soit µa causede la viscosit¶e, ce qui est assez
rapide pour les vaguestr µes courtes, soit par d¶eferlement. Le d¶eferlement est le puits d'¶energie le
plus important pour la houle et la mer du vent mais il est tr µes mal compris. Il correspond µa une
instabilit ¶e de la forme de la vague qui se produit lorsque la vitesse ou l'acc¶el¶eration verticale des
particules d'eau d¶epassela vitesse de phaseou une fraction importante de la pesanteur, ce qui se
produit au niveau des crêtes des vagues.Le d¶eferlement aboutit µa la cr¶eation de paquets d'¶ecume
dont le front sepropageenviron µa la vitessede phasedesvagues.Cette ¶ecumeexerceune pression
sur la faceavant desvaguesqui produit un travail contre la vagueet diminue son¶energie.Le lecteur
pourra consulter Komen et coll. (1994) ou encoreMelville (1996) pour plus de d¶etails. En pratique,
le terme de sourcecorrespondant µa la dissipation Sdis a longtemps¶et¶e suppos¶e quasi-lin¶eaire

Sdis (k) = ¡ ! f dis E (k) (2.58)

oµu la fonction f dis ¶etait ajust¶ee(Komen et coll., 1984) pour que l'¶equation d'¶evolution du spectre

dE (k)
dt

= Sin (k) + Snl (k) + Sdis (k) (2.59)

reproduiselesobservations de croissancedesvaguessousl'action du vent (Kahma et Calkoen, 1992).
L'¶equation (2.59) est plus souvent ecrite sousforme Eulerienne

@E
@t

+ r x ¢(CgE) + r k ¢(C k E) = Sin (k) + Snl (k) + Sdis (k) (2.60)

oµu r x et r k sont les op¶erateurs de divergencedans l'espacephysique et dans l'espacedesnombres
d'ondes et Cg et C k sont les vitessesde propagation correspondantes. C g est le vecteur vitessede
groupe, qui pointe dans la direction de k, tandis que C k repr¶esente le lent changement de direction
du vecteur k qui, au large et en l'absencede courant, n'est dû qu'µa la courbure de la Terre : on
peut montrer que les vaguesse propagent le long de grands cercles autour de la terre, et donc
leur direction, exprim¶eepar rapport au Nord, change le long de cette tra jectoire. Actuellement, de
nouvellesparam¶etrisations sont test¶esa¯n de reproduire, entre autres, la forte dissipation de la mer
de vent en pr¶esencede houle. Il n'existe pas encorede param¶etrisations prenant en compte toutes
les th¶eoriesexistantes.

Dans l'ensemble, Sin g¶enµereun spectre avecun pic tel que la vitessede phasesoit de l'ordre
de la vitesse du vent (c'est pour cela que les vents forts produisent des longues vaguesdont la
vitessede phaseest plus ¶elev¶ee).Cette ¶energieest redistribu¶eepar les interactions non-lin¶eairesvers
les grandeslongueursd'ondes, ce qui augmente la p¶eriode du pic et l'¶energietotale (car les longues
vaguessont tr µespeudissip¶ees),et verslespetites longueursd'ondesoµu l'¶energieest fortement dissip¶ee
par la viscosit¶e et le d¶eferlement, de telle sorte que le spectre desvaguesE (k) d¶ecrô³t g¶en¶eralement
commek¡ 4.

Tous les modµelesnum¶eriquesop¶erationnels de pr¶evisionsglobalesdesvaguessont bas¶essur
une discr¶etisation de (2.60), une int¶egration dans le temps par di®¶erences̄ nies, et une tr µesgrossiµere
param¶etrisation de Snl . Tous ... non, car une poign¶eed'irr ¶eductibles r¶esiste.

En pratique, la qualit¶e des champs de vents, fournis par les modµeles atmosph¶eriques, est
d¶eterminante, et les modµeles tels que WAM (groupe WAMDI, 1988; Komen et coll., 1994) ou
WaveWatch (Tolman, 1991) donnent des pr¶evisions utiles jusqu'`a des ¶ech¶eancesd'une semaine.
Ces modµelessont am¶elior¶es en ajoutant une assimilation des mesuresde hauteur signi¯cativ e des
vaguesH s par les altimµetres de TOPEX-POSEIDON et ERS 1/2, et maintenant JASON et EN-
VISAT. L'assimilation de spectres issusd'images SAR est encoreµa l'¶etude. Cesmodµelesde vagues
peuvent être utilis ¶es par les modµeles de circulation atmosph¶erique pour corriger les champs de
vents, ou bien directement coupl¶espour modi¯er la rugosit¶e desoc¶eanset les °ux µa la surface.Des
modµelesexp¶erimentaux d'advection d'¶energiede la houle (vaguespour lesquellesl'e®et du vent est
n¶egligeable)permettent despr¶evisionspour des¶ech¶eancesde 10 µa 15 jours dans le Paci¯que.
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D. Sur le web ...

{ Des pr¶evisionsde vaguesavec le modµele WaveWatch I I I ( NOAA/NCEP , Etats-Unis) :
http ://p olar.wwb.noaa.gov/

{ ... et avec le modµele WAM, impl¶ement¶e par Puertos del Estado (Espagne,nota : `mar de
fondo'=`swell'=`houle' et `mar de viento'=`wind sea'=`mer du vent') :
http ://www.inm.es/w eb/infmet/predi/metmar/indpuert1.h tml

{ Des recherchesr¶ecentes sur la croissancedesvagues:
http ://www.met.reading.ac.uk/ » bl met/airsea.html
http ://www.whoi.edu/science/A OPE/dept/CBLASTmain.h tml
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I I I. EV OLUTION DES VA GUES DU LAR GE
VERS LA CÔTE

A. R¶efraction et di®raction

1. R¶efraction

Nous avons vu au chapitre 1 que la vitessedesvagues¶etait une fonction de la fr¶equence,de
la profondeur et de la vitessedu courant moyen U :

C =
!
k

=
hg

k
tanh (kH )

i 1=2
+

1
k

k ¢U (3.1)

Alors que la pulsation intrinsµequedesvagues¾= (! ¡ k ¢U ) (dans un r¶ef¶erentiel sed¶epla»cant avec
le courant moyen) n'est pas modi¯ ¶ee, la profondeur et le courant peuvent varier dans l'espace,en
particulier sur le plateau continental ou au voisinagede la côte, donc la vitessede phasevarie dans
l'espace.La propagation desvaguesest modi¯ ¶eepar la r¶efraction : les cisaillements horizontaux de
courant et les bossesou creux sur le fond agissent sur les vaguescomme des lentilles en optique.
Cet e®etest perceptible dµesque la profondeur est inf¶erieureµa la moiti ¶e de la longeur d'onde environ
(kH < ¼). Supposonsque U = 0, en prenant deux zonesde profondeurs uniformes H 1 et H2 pour
x < 0 et x > 0, alors la loi de Snel (faussement attribu ¶ee µa Descartes1) s'applique, exprimant la
conservation du nombre d'onde ky µa la fronti µere,

sinµ1

C1
=

sinµ2

C2
(3.2)

oµu µ1 et µ2 sont les anglesentre la direction de propagation et l'axe desx. Ce r¶esultat s'applique µa
une plage dont la topographie est uniforme suivant y : sinµ=C est conserv¶e par la r¶efraction. Tous
les r¶esultats de l'optique g¶eom¶etrique s'appliquent, en rempla»cant la vitessede la lumiµere par C, en
particulier le principe de Fermat : l'in t¶egralede C le long d'une tra jectoire est minimale au sensdes
variations. Ainsi une bossesur le fond est commeune lentille convergente, tandis qu'un creux sera
divergent. C'est ainsi que les vaguesconvergent sur les caps, augmentant en hauteur. Les vagues
qui sepropagent contre une veine de courant localis¶ee(la vitesseest nulle en dehorsde la veine de
courant) sont donc d¶evi¶eesvers son milieu, en plus d'être raccourciesen longueur d'onde par e®et
Doppler : les vaguessont plus hautes et plus pentues, donc plus dangereuses,comme c'est le cas
dans le courant desAiguilles.

On peut obtenir une ¶equation di®¶erentielle pour les tra jectoires suivies par les vaguesµa
partir de ce même principe. Ces tra jectoires sont aussi appel¶eesrayons ou caract¶eristiques. Soit
(x; y; µ) la position et direction desvaguesen un point du rayon, et s l'abscissecurviligne le long du

1Le mathematicien hollandais Willebrord Snel a d¶ecouvert la loi de la r¶efraction en 1621, mais elle ne fut publi ¶ee
qu'en 1703 dans l'ouvrage Dioptric a, de Christiaan Huygens, oµu Snel est nomm¶e en latin (Snellius) ce qui conduit µa la
tr µesfr¶equente erreur desanglo-saxons qui orthographien t son nom `Snell'. Le philosophe fran»cais Ren¶e Descartes donne
la loi de Snel dans son trait ¶e La dioptrique , un appendice de son c¶elµebre Discours de la m¶ethode pour bien conduir e
sa raison et chercher la v¶erit ¶e dans les sciences, publi ¶e µa Leiden en 1637, et apparemment inspir ¶e des tra vaux de Snel
bien que Descartes r¶ep¶eta les exp¶eriences 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)

29
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rayon ,

dx
ds

= cos(µ) ; (3.3)

dy
ds

= sin(µ) ; (3.4)

dµ
ds

=
1
C

dC
dh

·
dh
dx

¢sin(µ) ¡
dh
dy

¢cos(µ)
¸

: (3.5)

En suivant la propagation de l'¶energieou la position d'un paquet d'onde isol¶e, sa vitesseCg, dans
la direction µ, est donn¶eepar ds=dt.

2. Levage (`shoaling') et action

Lesrayons,perpendiculairesaux crêtesdesvagues,sont deslignesde courant pour l'¶energie.
Si on considµere deux rayons du mêmetrain d'onde monochromatique, parallµelesdans une r¶egion oµu
C est uniforme (par exempleen eauprofonde, kH >> 1, et en absencede courant) et espac¶esde ¢ l,
le °ux d'¶energieentre lesdeux rayonsCgE¢ l est conserv¶e le long de ce`tube'. Toutescespropri¶et¶es
peuvent être d¶emontr ¶eesµa partir de l'¶equation de Laplace et desconditions ¶a la limite en surfaceet
au fond, en faisant l'hypothµeseque les amplitudes et les vitessesde phasevarient lentement.

En absencedecourant et pour uneplagedont la topographieestuniforme le long de l'axe des
y, desvaguessepropageant dans la direction de l'axe desx ont donc desrayons rectilignes, et ¢ l ne
changepasle long du tube d¶e¯ni par deux de sesrayons.Par cons¶equent, la densit¶e spatiale d'¶energie
E s'ajuste aux changements de la vitesseCg (voir ¯gure 1.5) pour que le °ux CgE reste constant.
En particulier prµes de la côte Cg = (gH )1=2 et la densit¶e d'¶energieaugmente commeH ¡ 1=2. Or E
est proportionnel au carr¶e de la hauteur moyenne ou signi¯cativ e des vaguesH s = 4(E=½g)1=2 et
H rms = 2¡ 1=2H s. La hauteur desvaguesaugmente donc commeH ¡ 1=4. Evidemment, cette hauteur
ne devient pas in¯nie pour H = 0, car, auparavant, les vaguesd¶eferlent, ce que nous aborderons
au chapitre suivant. Cette modi¯cation de la hauteur des vaguespar changement de la vitesse de
groupe est appel¶ee levage (`shoaling' en anglais, de `shoal' qui veut dire `haut fond'). Pour le cas
d'un haut fond, les rayons convergent et ¢ l diminue, ce qui augmente d'autant plus la hauteur des
vagues.Si lesrayonssecroisent, on obtient une `caustique'et la hauteur devient in¯nie. En pratique,
l'ampli¯cation des vaguesest ¯nie car les rayons ont des positions di®¶erentes pour des fr¶equences
di®¶erentes et donc les caustiquesdes di®¶erentes composantes du spectre ne sont pas localis¶eesau
même endroit. Pour des vaguesmonochromatiques cependant, la hauteur des vaguesest, in ¯ne,
limit ¶ee par le d¶eferlement ou bien la di®raction. Ce genre d'ampli¯cation locale est important en
pratique, d'autant plus que le spectre desvaguesest ¶etroit, cela a conduit µa la rupture d'une jet¶ee
du port de Los Angelesau d¶ebut du XXµemesiµeclepar desvaguesdont l'amplitude ¶etait modesteau
large.

On comprend bien que cette conservation du °ux d'¶energiedans un tube form¶e par deux
rayons initialement parallµelespeut aussi s'appliquer aux courants, µa la di®¶erenceprµesque l'¶energie
(desvagues)n'est pasconserv¶eedansun milieu ou la fr¶equence! varie. Dans ce type de milieu non-
homogµene,on peut montrer que c'est la densit¶e spectrale et spatiale d'action A (k) qui est conserv¶ee
(Bretherton et Garrett, 1969)

A (k) = A (k) =¾; (3.6)

avec
¾= [gk tanh (kH )]1=2 (3.7)

Ce r¶esultat est g¶en¶eral en physique: l'action A est un invariant adiabatique. Pour un penduledont la
longueurvarie doucement c'est aussiA = E=! qui est conserv¶eeet non pasE. L'¶equation d'¶evolution
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du spectre s'¶ecrit donc pour la densit¶e spectrale d'action A (! ; µ; Á;¸; t) oµu Á et ¸ sont la longitude
et la latitude, respectivement (Komen et coll., 1994) :

@
@t

A +
@

@Á

³
_ÁA

´
+

@
@̧

³
_̧A

´
+

@
@¾

( _¾A) +
@
@µ

³
_µA

´
= S; (3.8)

oµu S est la sommedestermesqui repr¶esentent les interactions avec l'air et le fond et les interactions
entre les vagueset µ est l'angle entre le Nord g¶eographiqueet la direction locale de propagation,

_Á = (Cg cosµ + v) R¡ 1 (3.9)
_̧ = (Cg sinµ + u) (R cosÁ)¡ 1 (3.10)

_µ = Cg sinµtan ÁR¡ 1 + sinµ
@!
@Á

¡
cosµ
cosÁ

@!
@̧

(kR)¡ 1 (3.11)

_! =
@!
@t

; (3.12)

oµu u et v sont les courants moyenszonaux et m¶eridiens.

3. Di®raction

Nousavonsconsid¶er¶e jusqu'ici que l'amplitude desvagueset lespropri¶et¶esdu milieu oµu elles
se propagent variaient lentement par rapport µa la p¶eriode et µa la longueur d'onde (approximation
WKB). Il est d¶eja apparu que pour les caustiquesduesµa la r¶efraction d'une ondemonochromatique
cen'est pas le cas,et cen'est pas le casnon plus au voisinaged'obstaclestels que desdigues,ou des
brise-lames.Pour desvaguesde faible amplitude et en n¶egligeant les e®etsdu vent et de la friction
au fond, on peut utiliser les ¶equations lin¶earis¶ees.Sur un fond plat et en pr¶esencede tels obstacles
on supposeque Á est de la forme

Á = Á̂(x)
cosh(k0z + k0H )

cosh(k0H )
e¡ i ! t + c. c.; (3.13)

oµu ! 2 = gk0 tanh (k0H ). Á v¶eri¯e la condition cin¶ematique au fond et en surface,et l'¶equation de
Laplace ser¶eduit µa l'¶equation de Helmoltz

r 2Á̂ + k2Á̂ = 0: (3.14)

Cette ¶equation est elliptique et sa solution n¶ecessited'imp oser des conditions sur tout un
contour ferm¶e. Si on prend pour Á̂ un train d'onde qui varie lentement dans l'espacesur une ¶echelle
ex = "x , Á̂ = ©̂ (ex) eiS(x ) , le nombre d'onde local est k = r S, et varie lui aussi lentement dans
l'espace.On a alors

r 2Á̂ = r ¢
³

r ©̂eiS
´

(3.15)

= r ¢
h³

" r ©̂ + ik©̂
´

eiS
i

(3.16)

=
h
"2r 2©̂ + 2i"k ¢r ©̂ +

¡
i" r ¢k ¡ k2¢

©̂
i

eiS (3.17)

(3.18)

A l'ordre 0 en " on n¶eglige complµetement les variations d'amplitude et on obtient jkj = k0 et des
trains d'onde qui sepropagent tout droit. A l'ordre 1 on n¶egligeles d¶eriv¶eesspatialesde ©̂ pour ne
garder que cellesde la phaseS (x), et on retrouve nos trains d'onde qui se propagent 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 est aussid'ordre " , d'autres termes que Á̂ sont n¶ecessairespour satisfaire la condition
cin¶ematique au fond, et on obtient l'¶equation de conservation de l'action

@
@t

µ
E
¾

¶
+ r ¢

µ
E
¾

Cg

¶
= 0: (3.19)

La di®raction r¶esultedestermesd'ordre 2, qui ont tendanceµa faire tourner lesvaguesvers lesr¶egions
ou l'amplitude est plus faible.

Berkho® (1972) a eu l'id ¶ee de supposer que, pour une pente doucedu fond, Á est aussi de
la forme donn¶ee ci-dessuset v¶eri¯e les relations de polarisation et dispersion des vagueslin¶eaires.
Moyennant quelquescalculs on obtient (voir par exempleMei, 1989, chapitre 3) l'¶equation dite de
la pente douce(ou ¶equation de Berkho®)

r ¢(CCgr ³ ) + ! 2 Cg

C
³ = 0: (3.20)

Il s'agit d'un extension de l'¶equation de Helmoltz µa une faible pente du fond. Cette ¶equation est
tr µeslargement utilis ¶eeen g¶eniecôtier pour d¶eterminer l'agitation desports, en utilisant desmodµeles
num¶eriques aux ¶el¶ements ¯nis. Radder (1979) a propos¶e une approximation `parabolique' µa cette
¶equation elliptique, en n¶egligeant les gradients de ³ dans le sensde propagation, ce qui conserve
tout de même les e®etsde di®raction. Un modµele de ce type (dit r¶efraction-di®raction) est utilis ¶e
op¶erationnellement pour despr¶evisionsde houle sur lescôtesCaliforniennes(http ://cdip.ucsd.edu),
µa partir de pr¶evisions au large. En e®et, le plateau continental y est assez¶etroit pour n¶egliger la
g¶en¶eration locale desvagues.Toutefois, il semble que la di®raction y soit n¶egligeable,contrairement
aux abords d'ouvragesd'art.

B. Autres e®ets du fond pour des vagues lin ¶eaires

1. Di®usion de Bragg

Oublions donc la di®raction. La r¶efraction d¶ecouled'une approximation de type WKB, pour
lesquellesla profondeur H ¡ h doit peu varier µa l'¶echelle de la longueur d'onde desvagues.Ce n'est
parfois pas le caset les variations de plus petite ¶echelle h ont certainement un e®etsur les vagues.
Une maniµere de repr¶esenter cet e®etdans l'¶equation d'¶evolution spectrale consisteµa d¶ecomposerles
variations topographie h, µa petite ¶echelle, en sinusoÄ³desde vecteur d'onde l,

h (x) =
X

l

B l (ex) ei l ¢x ; (3.21)

et de calculer l'in teraction du spectre de vaguesavec chaquesinusoÄ³de. Formellement, on obtient un
for»cagedesvaguespar la topographie de la mêmemaniµere qu'au chapitre 2 on avait un for»cagedes
vaguespar la turbulence du vent ou leurs interactions mutuelles (Hasselmann,1966). Au premier
ordre, en pente de fond (" = lh), on obtient une r¶esonanceentre deux vaguesde nombres d'ondes
k et k0, tels que k = k0, qui ¶echangent de l¶energie grâce µa la pr¶esenced'ondulation du fond qui
ont pour vecteur d'onde l = k ¡ k 0 (¯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¶ee par les
grandes¶echelles (l << k), le r¶esultat est une augmentation de l'¶etalement directionnel des vagues
(un raccourcissement de la longueur moyennedescrêtes,qui donneun aspect plus confusau champ
de vagues,voir Ardhuin et Herbers, 2002). Pour une topographie dont la variance est importante
µa l = 2k, les vaguessont r¶etrodi®us¶ees(Heathershaw, 1982), et la hauteur des vaguesH s diminue
fortement dans la direction initiale de propagation. Un tel e®etn'a jamais ¶et¶e clairement observ¶e.
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FIG. 1
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Fig. 3.1 { Condition de r¶esonnancepour la di®usionde Bragg du premier ordre vagues-topographie
L'in teraction entre une vague de vecteur d'onde k 0 et une ondulation du fond de vecteur d'onde l
cr¶eeune vaguedi®us¶eede vecteur d'onde k = k 0 + l. Pour k ¯xe, les k0 et l resonnant sont sur les
cerclesen trait continu et pointill ¶e, respectivement.

2. E®et de la friction au fond

Les processusd¶ecrits jusqu'ici dans ce chapitre conservent tous l'¶energieet sont assezbien
connu car ils sont d¶ecrits par des¶equationssimplesdansdesmilieux homogµenes.L'e®et de la friction
au fond est beaucoupplus complexecar il d¶epend de la nature du fond (sable, vase,roche) qui est
g¶en¶erallement tr µes variable et complexe,et dont la topographie, µa l'¶echelle de quelquesmµetres qui
d¶etermine la friction, est model¶eepar lesvagues.La couche limite au fond permet le raccord entre la
vitessedesvagues,d¶etermin¶eepar la th¶eorie lin¶eaire au chapitre 1, et une vitessenulle sur le fond.
Il s'agit d'une couche tr µes¯ne dont l'¶epaisseur± = u?=! est de l'ordre de 10 cm, beaucoupplus ¯ne
que l'¶epaisseurde la couche limite du courant moyen (de l'ordre de ±c = u?=f avecf le paramµetre de
Coriolis). Par cons¶equent, le cisaillement et la turbulence y sont tr µesintenses.En pr¶esencede vagues
et de courants (qui seront n¶eglig¶esici) la sous-couche limite due aux vaguesimposela rugosit¶e pour
la couche limite du courant.

Sur un fond rocheux la forme du fond ne changepas, ce qui simpli¯e les choses.Par contre,
la vasepeut être liqu¶e¯¶eepar le mouvement oscillatoire impos¶e par les vagues,qui y g¶enµerent alors
des ondesinternes. On sait en tout cas que la dissipation sur un fond vaseuxpeut être assezforte
pour r¶eduire de 60% la hauteur desvaguessur quelqueskilomµetres par 20 m de fond. Sur desfonds
sableux, la formation de rides par le mouvement des vaguesd¶etermine l'in tensit¶e de la dissipation
d'¶energie(Zhukovets, 1963; Nielsen,1992) en modi¯an t la rugosit¶e ¶equivalente de Nikuradse (1933)
kN , d¶e¯nie commela taille desgrains de sablequi donnent la mêmevaleur du paramµetre de rugosit¶e
z0 = 30kN dans le casd'un ¶ecoulement unidirectionnel. On peut supposerque les pro¯ls de vitesses
ne d¶ependent de la nature du fond quepar cette rugosit¶e. Il convient de pr¶eciserque la couche limite
sousles vaguesest oscillante et donc kN peut varier même si le fond ne bouge pas car kN d¶epend
de la fr¶equencedesvagueset de l'amplitude du mouvement orbital au-dessusde la couche limite.

En n¶egligeant le courant moyen, la couche limite du fond peut être class¶eeen trois r¶egimes,
en fonction du rapport entre les forcesde friction et de °ottabilit ¶e exerc¶eessur un grain de sable,
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(a) (b) (c) 

Fig. 3.2 { Les trois r¶egimesde la couche limite sur fond sableux
(a) rugosit¶e fossile. (b) formation de rides. (c) sheet °ow. Sur chaque ¯gure la longeur d'onde L
des vagueset la profondeur sont beaucoupplus grandesque ce qui est indique, de l'ordre de 100
m pour L , contre 1 m pour la longueur d'onde des rides. Les ° êches horizontales indiques le pro¯l
de vitessesousles crêtes(la vitesses'inversesousles creux desvagues).Les petites ° êchesdans (b)
repr¶esentent les tourbillons dans le sillage desrides.

repr¶esent¶eespar le nombre de Shieldsmaximum Ãmax (souvent not¶e µ0
max )

Ãmax =
f 0

w u2
max

(s ¡ 1)gD
; (3.22)

oµu f 0
w est un facteur de friction visqueuse,s est la densit¶e relative du sable (par rapport µa l'eau,

s = 2; 65 pour le quartz qui constitue l'essentiel du sableen g¶en¶eral), D est le diamµetre desgrains de
sableque l'on supposeuniforme pour commencer(Shields,1936).Pour de faibles valeursde Ãmax , la
friction est insu±sante pour faire bouger les grains de sableet le fond ne bougepas. La rugosit¶e est
donc `fossile', elle d¶epend de l'activit ¶e biologique et des vaguespass¶ees.La dissipation de l'¶energie
desvaguesest g¶en¶eralement faible dans ce cas.On peut repr¶esenter cette dissipation par un facteur
f e qui est en quelque sorte un coe±cient de tra ³̂n¶ee moyen qui relie le cube de la vitessemoyenne
au dessusde la couche limite µa la dissipation d'¶energie. Quand on augmente la vitesse associ¶ee
aux vagues,f e augmente rapidement dµesque les grains de sablesont mis en mouvement. Des rides
r¶eguliµeresse forment spontan¶ement, en quelquesp¶eriodes de vaguessi la vitesse est su±sante. Le
seuil de mise en mouvement du sableest donn¶e par Ãc, qui varie entre 0,03 et 0,1 pour du quartz,
suivant la taille D desgrains (voir par exempleSoulsby, 1997). Cesrides augmentent la dissipation
d'¶energie par la tra ³̂n¶ee due µa la di®¶erencede pression de part et d'autre d'une crête qui est le
r¶esultat du d¶ecollement de l'¶ecoulement et de la formation de tourbillons de sillage. Desexp¶eriences
de Madsen,Mathisen et Rosengausavecdesvaguesal¶eatoires(1990) montrent que f e est maximum
pour Ãrms ' 1; 2Ãc, avec Ãrms calcul¶e µa partir de la vitesse moyenne (moyenne quadratique) avec
une formule identique µa (3.22). Par exemple, ce maximum est atteint par 25 m de fond pour des
houlesde p¶eriode Tp=12 s et de hauteur signi¯cativ e H s = 1; 5 m sur dessables¯ns (D = 0; 15 mm).
Si la vitesse au-dessusde la couche limite augmente encore, f e d¶ecrô³t peu µa peu et les rides sont
progressivement aplaniespar l'¶ecoulement.

Pour de tr µes grandesvaleurs de Ãmax , de l'ordre de 10Ãc (Li et Amos, 1999), une couche
de s¶ediments (`sheet °ow') est °uidis¶ee et mise en mouvement avec la colonne d'eau : les rides
sont complµetement e®ac¶ees.Dans ce casla rugosit¶e et la dissipation d'¶energiedans la couche limite
sont relativement plus faibles. Le mouvement des grains de sable dans la couche de s¶ediment en
mouvement est largement in°uenc¶e par les collisions entre grains. Dans ce r¶egime, f e augmente
l¶egµerement avecÃ. Cestrois r¶egimes,rugosit¶e fossile,rides en formation , et `sheet°ow' sont illustr ¶es
par la ¯gure 3.2.

Par analyse dimensionnelle et mod¶elisation num¶erique, Andersen (1999) et Andersen et
Freds¿e(1999 ont montr ¶e que les rides s'auto-organisent pour obtenir des longueurs d'onde de
l'ordre de ¸ = 0:63d avec d le diametre destra jectoires desparticules d'eau, au dessusde la couche
limite, et une pente de l'ordre de 15%. C'est ce qui est aussi observ¶e pour desprofondeurs de plus
de 10 m pour des vaguesal¶eatoires, en prenant comme valeur de d la valeur signi¯cativ e 21=2drms
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(Traykovski et coll., 1999; Ardhuin, 2001). Par contre, plus prµes de la côte, il semble que les rides
aient souvent des longueursd'ondes bien plus courtes (Dingler, 1974).

La repr¶esentation de l'e®et des rides de sable dans les modµelesde vagues(voir Graber et
Madsen, 1988; Tolman, 1994) fait appel µa un pr¶edicteur de rugosit¶e qui d¶etermine kN µa partir
du spectre des vagues,de la profondeur, et de la nature des s¶ediments, et un modµele de couche
limite qui permet de calculer la dissipation correspondante. La plupart desmodµelesde couche limite
repr¶esentent la turbulence par un pro¯l vertical de viscosit¶e turbulente (Ka jiura, 1968; Grant et
Madsen,1979; Weber, 1991a, 1991b ; voir Wib erg, 1995,pour unediscussiondesdi®¶erents modµeles).
Le fait que l'on puisseutiliser une seulevaleur de la rugosit¶e kN pour l'ensemble du spectre a ¶et¶e
valid¶e par Mathisen et Madsen (1999). En pratique, le terme de dissipation Sfric de l'¶equation
d'¶evolution du spectre est lin¶earis¶e par rapport au spectre d'¶energie (ou d'action) des vaguesen
supposant que le spectre des vaguesest ¶etroit et en utilisant un modµele de couche limite pour les
vaguesmonochromatiques ¶̀equivalentes'.

Avec le modµele de couche limite de Grant et Madsen (1982), on obtient une formulation
quasi-lin¶eaire

Sfric (f ; µ) = ¸ (f ) £ E (f ; µ) (3.23)

¸ (f ) = ¡ f eub;rms
(2¼f )2

2gsinh2 (kH )
(3.24)

Le diamµetre desgrains de sableest repr¶esent¶e par sa valeur m¶edianeen masseD 50 pour lequel est
calcul¶e la valeur critique Ãc du nombre de Shields,µa partir de laquelle le sableest mis en mouvement.
Les vaguessont repr¶esent¶eespar les moyennesquadratiques, au dessusde la couche limite, de la
vitesseorbitale , ub;rms , et du d¶eplacement horizontal ab;rms :

u2
b;rms =

Z

k

8¼2f 2

sinh2 (kh)
E (k) dk; (3.25)

a2
b;rms =

Z

k

2

sinh2 (kh)
E (k) dk: (3.26)

Le modµele de couche limite donne le facteur de frottement visqueux f 0
w , le nombre de Shields

Ãrms = f 0
w u2

b;rms =[g(s ¡ 1) D50], et le facteur de friction totale (due µa la viscosit¶e et µa la tra ³̂n¶ee)
f w , qui est le rapport de la tension de cisaillement ¿ et de u2

b;rms :

z0

l
=

s
2

f 0
w ou f w

D ou kN

30· ab;rms
; (3.27)

f 0
w or f w =

· 2

2
h
ker2

³
2
p

z0=l
´

+ kei2
³

2
p

z0=l
´i : (3.28)

oµu z0=l est une rugosit¶e adimensionnelle,· est la constante de Von Karman (· = 0; 4), ker et kei
sont les fonctions de Kelvin d'ordre 0 et 1.

Pour Ãrms =Ãc < 1; 2, kN est impos¶e (constant ou variant faiblement avec ab;rms ), et pour
Ãrms =Ãc > 1; 2 kN est d¶etermin¶e par la sommed'une rugosit¶e desrides kr et d'une rugosit¶e du `sheet
°ow' ks, qui sont donn¶eesempiriquement par Madsen et coll. (1990) et Wilson (1989) :

kr = ab;rms £ 1:5
µ

Ãrms

Ãc

¶ ¡ 2:5

; (3.29)

ks = 0:57
u2:8

b;rms

[g (s ¡ 1)]1:4

a¡ 0:4
b;rms

(2¼)2 : (3.30)
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Fig. 3.3 { Exemple de facteurs de dissipation f e en fonction du nombre de ShieldsÃrms

La ligne continue est la param¶etrisation de Tolman (1994) pour du sable ¯n (D 50 = 0; 15 mm),
et une p¶eriode des vaguesde T = 14 s. Les tirets correspondent aux valeurs de f e donn¶eespar la
param¶etrisation dite de `JONSWAP', qui ne prend pas en compte la formation de rides.

Actuellement l'ensemble desmodµelesde vaguesutilisent une param¶etrisation 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,

Sfric ;JONSW AP (f ; µ) = ¡ ¡
·

2¼f
gsinh(kh)

¸ 2

E (f ; µ) : (3.31)

Une valeur moyenne ¡ = 0,038 m2s¡ 3 a ¶et¶e d¶eduite de la campagneJONSWAP en mer du Nord
(Hasselmannet coll., 1973), malgr¶e une variabilit ¶e observ¶eede ¡ (de 0,0019µa 0,160m2s¡ 3).

3. R¶esum¶e

En eau peu profonde (H < 0; 5L), les vaguessont in°uenc¶eespar la pr¶esencedu fond, en
plus des interactions avec l'air et des interactions entre vagues.Si on laissede côt¶e le d¶eferlement
qui a lieu au voisinagede la plage, l'e®et du fond d¶epend de la taille relative des vagueset de la
topographiesous-marine(¯gure 3.4). Touscese®etssont suppos¶esind¶ependants lesunsdesautres,et
ind¶ependants desprocessusd'in teraction desvaguesentre ellesou avec l'atmosphµere (voir Komen et
coll., 1994,pour une vaguejusti¯cation de cette pratique). On arrive donc µa une¶equation d'¶evolution
spectrale qui prend en compte l'ensemble desph¶enomµenessousla forme d'une collection de termes
de source.Sousforme langragienne,on a pour le spectre d'action A = E=! :

d
dt

A (k; x; t) = [Sin + Snl + Sdis + Sfric + SBragg + ¢¢¢] (k; x ; t) (3.32)
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Fig. 3.4 { Interaction vagues-fond
E®etsdesdi®¶erentes¶echellesde la topographiesous-marinesur lesvagues(l'abscisse2¼=l est l'in verse
de la longueur d'onde de la topographie), pour une houle mod¶er¶e (de longueur d'onde k=2¼ et
d'amplitude horizontale au fond ds=2, indiqu¶es par les lignes verticales). La courbe ¶epaisseest un
spectre de pente pour le plateau de caroline du Nord pour des longueurs d'onde de plus de 40 m,
calcul¶e µa partir de relev¶es hydrographiques. Le micro-relief du fond sur le fons sableux, pour des
longueursd'onde de moins de 10 m, est g¶en¶er¶e par les vagues.Le spectre pour les rides form¶eespar
le mouvement orbital desvaguesest estim¶e µa partir d'images SONAR µa balayage lat¶eral. Cesrides
augmentent grandement la dissipation de l'¶energiedes vagueslorsqu'elles sont en formation, elles
peuvent être e®ac¶eeslorsque la vitesseau fond devient grande (tirets).



38 CHAPITRE II I. EVOLUTION DES VAGUES DU LARGE VERS LA CÔTE

C. Mo dµeles non-lin ¶eaires de propagation

1. Equations de Boussinesq et KdV

On vient de voir que la description desvaguescommeune sommede train d'ondes lin¶eaires
de phasesal¶eatoires permet de prendre en compte beaucoup de ph¶enomµenesphysiques dans une
¶equation d'¶evolution spectrale qui est relativement simple µa int¶egrer et fournit une description des
vaguesdepuis leur g¶en¶eration jusqu'¶a leur dissipation. Cette description est int¶eressante tant que les
vaguessont e®ectivement faiblement non-lin¶eaires.Le cas¶ech¶eant, et en particuler au voisinagede
la zonede d¶eferlement desvagues,il peut être plus judicieux d'adopter dµesle d¶epart une description
non-lin¶eaire, en particulier parceque le terme de sourceSnl presente dessingularit¶espour kH < 0:7
(voir Herterich et Hasselmann,1980).

Sans revenir µa la forme non-lin¶eaire des ¶equation d'Euler (voire de Navier-Stokes), et en
gardant l'hypothµesed'un ¶ecoulement irrotationnel, on peut int¶egrer les¶equationsnon-lin¶eairespour
le potentiel desvitessespar desm¶ethodesaux ¶el¶ements fronti µeres,cequi marche jusqu'au d¶eferlement
desvagues,mais reste tr µescouteux num¶eriquement. Les ¶equationsde Boussinesq(1872) o®rent une
alternativ e int¶eressante, en consid¶erant la non-lin¶earit¶e " = ka et la dispersion kH comme deux
petits paramµetres, et en supposant que a=H et (kH )2 sont du mêmeordre, on obtient la forme des
¶equations de Boussinesqdonn¶ee par Peregrine (1967). Ces¶equations sont de plus en plus utilis ¶ees
grâceµa l'augmentation de la puissancede calcul, soit dansle domainetemporel, soit dansle domaine
spectral oµu on intµegreune¶equation d'¶evolution pour le spectreet le bispectre (voir Herberset Burton,
1997).Dans tous lescas,il s'agit de modµelesbidimensionnels,car la structure verticale de la fonction
de courant est prescrite par l'ordre du d¶eveloppement en kH .

Dans le cas oµu les vaguessont unidirectionnelles, on obtient l'¶equation KdV (Korteweg et
de Vries, 1895,voir Miles, 1981,pour une histoire de l'¶equation KdV) qui est aussidue µa Boussinesq
(1872) :

³ t + (gH )1=2
µ

³x +
3

2H
³ ³x +

H 2

6
³xxx

¶
= 0; (3.33)

oµu les indices repr¶esentent desd¶eriv¶eespartielles par rapport µa x ou t. Cette ¶equation est un modµele
relativement simple pour des systµemesfaiblements dispersifs et faiblements non-lin¶eaires.Comme
les ¶equations de Boussinesq,sessolutions ondulatoires peuvent exhiber des oscillations r¶ecurrentes
des amplitudes (r¶ecurrencede Fermi, Pasta et Ulam, 1955), qui d'un point de vue lin¶eaire, sont
duesaux interactions quasiment r¶esonnantes destriplets de vaguesen eaupeu profonde (kH << 1).
L'¶equation KdV est aussiint¶eressante car elle peut être r¶esoluede maniµereexactepar la transform¶ee
de di®usion inverse.On peut ainsi d¶ecomposer les conditions initiales µa t = 0 en un ensemble de
vaguescnoÄ³dalessolutions de l'¶equation KdV. Cesvagues¶evoluent et leur amplitude est donn¶eepour
tout t > 0 par une matrice d'in teraction qui est constante (voir par exempleOsborne et coll., 1996).
Parmi cesvaguescnoÄ³dales,on trouve dessolitons de forme

³ = acosh¡ 2

" µ
3a
H 3

¶ 1=2

(x ¡ Ct)

#

(3.34)

dont la vitessede propagation est c = (gH )
¡
1 + a

2H

¢
avec a << H . Toutefois, l'¶equation KdV est

bien moinsutilis ¶eequeles¶equationsdeBoussinesq,enparticulier parcequelesvaguessont suppos¶ees
unidirectionnelles. Il existent denombreusesautres¶equationsnon-lin¶eairesqui repr¶esentent certaines
propri¶et¶esdesvagues(¶equation de ShrÄodinger non-lin¶eaire,¶equation de Dysthe, de Zakharov ...) qui
sont utilis ¶eespour certainesapplications oµu la non-lin¶earit¶e est jug¶eeimportante, commeles vagues
monstrueuses,par exemple.
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Fig. 3.5 { Soliton solution de l'¶equation KdV pour H = 10 m

2. Vagues de Stok es

Un exemplesimple de vaguenon-lin¶eaire est la vaguede Stokes, obtenue au chapitre 2 au
cours du calcul de Snl , au cours du d¶eveloppement des¶equationsen puissancede ka. Ainsi µa l'ordre
2, on obtient desharmoniquesqui sont en phaseavec le mode fondamental (lin¶eaire) :

³ = acos[k (x ¡ Ct)) ] + ka2 cosh(kH ) [2 + cosh(kH )]

sinh3 (kH )
cos[2k (x ¡ Ct))] (3.35)

u = ! a
cosh(2z + 2H )

sinh(kH )
cos[k (x ¡ Ct))] +

3
4

k2a2C
cosh(2kz + 2kH )

sinh4 (kH )
cos[2k (x ¡ Ct))](3.36)

C = gk tanh (kH )
·
1 + k2a2 5 + 2cosh(2kH ) + cosh2 (2kH )

8sinh4 (kH )

¸
(3.37)

On remarque que la vitesse vitesse de phase augmente avec l'amplitude des vagues,et la vitesse
associ¶eeaux vaguesest plus importante sousles crêtesque sousles creux.

A partir de l'ordre 5, le calcul devient assezcomplexe. On utilise plut ôt la th¶eorie de
Dean (1965), bas¶ee sur la fonction de courant (plot ôt que le potentiel), qui permet de calculer
num¶eriquement les coe±cients du d¶eveloppement.

D. Sur le web ...

{ Pour la cin¶ematique desvaguesnon-lin¶eaires: Les applets de Robert Dalrymple `stream
function theory' et `solitary wave calculator' qui permet de calculer les paramµetres du
soliton d¶ecrit ci-dessus:
http ://www.coastal.udel.edu/facult y/rad/

{ Des simulations avec le code de Berkho® parabolique REF-DIF, pour le r¶ecif `Jaws' µa
HawaÄ³ (http ://www.coastal.udel.edu/ngs/anim.h tml)

{ Despr¶evisionsde vaguespour la Californie avecune autre versionde Berkho®parabolique
utilis ¶e de maniµerespectrale (en superposant les¶energiesde calculspour chaquefr¶equence
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et direction) :
http ://cdip.ucsd.edu/cdip htmls/mo dels.shtml

{ Un casd'¶etude de propagation de la houle sur le Cotentin :
http ://www.optimer.fr



IV. D ¶ERIVE DE STOKES ET FLUX OC ¶EAN
ATMOSPH µERE

A. Mouv ement Lagrangien et mouv ement Eul ¶erien

Du coup lestra jectoiresdesparticules nesont plus ferm¶ees: la vitessemoyennedesparticules
est dans la direction de propagation desvagues,aveccommevitessemoyennela vitessede d¶erive de
Stokes:

U =
C (ka)2 cosh(2kz + 2kH )

sinh2 (kH )
(4.1)

A grande¶echelle et pr¶esencede turbulence cette d¶erive est in°uenc¶eepar la force de Coriolis et donc
ne suit pas les vagueslors de leur propagation (Weber, 1983). Cette d¶erive, d'aprµes des premiµeres
estimations repr¶esenterait un transport de l'ordre de 40% du transport d'Ekman aux moyennes
latitudes (McWilliams et Restrepo, 1999), mais les oc¶eanographescontinuent µa ¯ltrer les vagues...
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V. VA GUES ET CIR CULA TION LITTORALE

A. D¶eferlemen t bath ym ¶etrique

Nous avons vu que tr µes prµes des côtes, la hauteur des vaguesH s augmente µa causede la
diminution de la profondeur et donc de la vitessede groupe Cg, en particulier pour une incidence
normale µ = 0. Pour une incidenceoblique, la r¶efraction tend a r¶eduire cet e®etcar le °ux d'¶energie
vers la plage est constant µa CgH 2

s cosµ=4 et cosµ augmente (pour une bathym¶etrie uniforme le long
de la côte, sinµ=C est conserv¶e par application de la loi de Snel). Or plus les vaguessont hautes,
plus elles sont pentues et la vitesse des particules d'eau augmente. Pour une vague de Stokes, la
pente maximale des vaguesH v =L est environ 1=7, au-delµa de cette valeur, l'acc¶el¶eration verticale
d¶epassela gravit ¶e g et la vagueest instable. La vitessedesparticules d'eau sur les crêtespeut aussi
d¶epasserla vitessede phasedesvagues,cequi provoque aussi le d¶eferlement. Par la th¶eorie lin¶eaire,
la hauteur H v d'une houle monchromatique est limit ¶e par la profondeur H : H v < H=2. En pratique
on mesureque le d¶eferlement d'une vaguer¶eguliµere seproduit lorsque sa hauteur d¶epasse° H avec
° entre 0,4 et 1 suivant les conditions.

Le d¶eferlement d¶epend ausside la pente du fond : plus elle est forte et plus lesvaguesseront
r¶e°¶echies et moins le d¶eferlement sera important. Pour desvaguesr¶eguliµeres,la r¶e°exion partielle µa
la côte forme une onde sationnaire. Carrier et Greenspan(1958) ont montr ¶e que si la pente du fond
¶etait assezabrupte alors la pente de la surfacedevenait verticale et il y avait donc d¶eferlement. En
repr¶esentant l'ampli¯cation locale desvaguespar rapport µa leur amplitude au large, cela donne un
crit µeredu type "0 = 1 pour le d¶eferlement avec" 0 = (2¼)1=2 ! 2a0=

¡
g tan5=2 ¯

¢
oµu a0 est l'amplitude

desvaguesen eauprofonde (pour kH >> 1) et tan ¯ est la pente du fond. En eauprofonde ! 2 = gk
et donc "w est le rapport entre la pentes des vaguesau large ka0 et une fonction de la pente du
fond tan ¯ . On peut aussi ignorer l'ampli¯cation desvaguesdepuis le large pour obtenir le nombre
d'Irribaren (aussi appel¶e paramµetre de d¶eferlement, `surf parameter'),

»0 =
tan ¯

(2¼H0T2)1=2
(5.1)

qui permet de classi¯er le d¶eferlement en quatre types: glissant (`spilling' pour »0 < 0:4), plongeant
(`plunging' pour 0:4 < »0 < 2), ¶ecroulant (`collapsing' pour (pour xi 0 > 2).

Il apparâ³t donc que la hauteur des vaguesindividuelles est tr µes importante, or le spectre
que nousavonsutilis ¶e jusqu'ici au large ne nousdonnequ'une information statistique sur la hauteur
des vagues.Pour un processusal¶eatoire dont la bande de fr¶equenceest ¶etroite la distribution des
maxima (la hauteur individuelle des vaguesdans notre cas) suit une loi de Rayleigh, et la densit¶e
de probabilit ¶e pour une vagued'avoir la hauteur H v est donn¶eepar

P (H v ) =
2H v

H 2
rms

e¡ (H v =H rms )2
(5.2)

On d¶etermine ainsi que la moyennedu tiers desvaguesles plus hautes H 1=3 est ¶egaleµa la hauteur
signi¯cativ e H s et que H1=3 = 21=2H rms . On trouve aussi que H 1=10 = 1; 8H rms et ainsi de suite.
Par contre pour des estimations de hauteurs avec de grandes p¶eriodes de retour (20 ou 100 ans,
typiquement la dur¶ee de vie pour la conception d'une installation), on utilise une loi de Rayleigh
modif¶ee.

Pour estimer l'¶evolution de la hauteur des vaguessur un plage, on peut supposer que la
bathym¶etrie est invariante le long de la plage et utiliser la conservation du °ux d'¶energie vers la
plage CgE cosµ. Ce °ux est modi¯ ¶e par la dissipation " due au d¶eferlement. Approfondissant le
travail de Battjes et Janssen(1978), Thornton et Guza ont estim¶e une probabilit ¶e qu'une vaguede
hauteur H v soit en train de d¶eferler, et utilis ¶e la dissipation d'¶energie" dansun ressauthydraulique :
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Fig. 5.1 { Transformation desvaguespar d¶eferlement
R¶esultats du modµelede Thornton et Guza (1986) pour la hauteur desvaguesd'une houle de p¶eriode
T = 12 s, et le courant littoral sur une plagesch¶ematique(pente moyenne4%), en prenant en compte
la r¶efraction. La côte est µa droite et le large µa gauche. Le courant de d¶erive littoral est aussiindiqu¶e :
voir ci-dessouspour une explication.
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" =
1
4

½g
(H2 ¡ H1)3

H1H2
Q (5.3)

oµu H1 et H2 sont les profondeurs de part et d'autre du ressaut et Q est la vitesse moyenne au
travers du ressaut.En prenant H 2 ¡ H1 = B H v , avec B ¼ 1 un coe±cient empirique, H 1H2 = H 2,
et Q = CH=L (L est la longueur d'onde localedesvagues),on obtient la dissipation pour lesvagues
d¶eferlantes de hauteur H v . Thornton et Guza intµegrent alors cette dissipation pour la distribution
de H v et obtiennent la dissipation totale moyenne

" =
3
16

¼1=2½g
B 3

° 4H 5 f pH 7
rms ; (5.4)

oµu f p est la fr¶equencedu pic spectral desvagues.

B. For»cage de la circulation par les vagues

Partis du grand large nous avons donc vu comment les vaguessont g¶en¶er¶ees,sepropagent,
et ¯nissent par se dissiper sur la plage, peut-être 10000 kilomµetres plus loin (Snodgrass et coll.,
1966). On a pu voir que les vagues in°uaient assezpeu avec les courants au large, malgr¶e une
modi¯cation de la turbulence en surface,et de la friction au fond, cequi a permis aux oc¶eanographe
desgrands fonds de les ingnorer sanstrop de problµemes,en tout cas jusqu'µa aujourd'hui, sauf pour
l'altim ¶etrie et toutes lesformesde t¶el¶ed¶etection. Par contre sur la plagelesvaguessont g¶en¶erallement
le for»cagehydrodynamique le plus important. En particulier les vaguestransportent une quantit ¶e
de mouvement qui, lorsqu'elle est dissip¶ee force des courants intenseset des variations du niveau
moyen.

1. Con train tes de radiation

La mise en ¶evidencesyst¶ematique de cese®etsesdue a Longuet-Higgins et Stewart (1964)
dont la d¶emonstration est reproduite ici. Ils intro duisent un `tenseurdescontrain tes radiativ es' qui,
de la mêmemaniµere que les tenseursde Reynolds, repr¶esentent un °ux de quantit ¶e de mouvement
du aux oscillations desvaguesmoyenn¶e sur plusieursp¶eriodesdesvagues.L'¶el¶egancede cette th¶eorie
vient du fait qu'elle permet d'obtenir desr¶esultats qui n¶essiteraient de longs calculs par la m¶ethode
desperturbations que nous avons utilis ¶eeauparavant, car cese®etssont dus aux non-lin¶earit¶esdes
vagues,qui ici sont repr¶esent¶eesimplicitement par des¶equationsde conservation.

Ainsi le °ux de quantit ¶e de mouvement du aux vaguesest, tout simplement, l'exc¶es de
quantit ¶e de mouvement du µa la presencedesvagues.La quantit ¶e de mouvement ¶etant un vecteur on
peut consid¶erer sestrois composantes, qui chacune sont advect¶ee dans trois directions. On d¶e¯nit
ainsi S le °ux de quantit ¶e de mouvement associ¶e aux vagues,moyenn¶e sur plusieurs p¶eriodes et
int¶egr¶e sur la verticale S est donc un tenseur. C'est sa divergencequi fournit une acc¶eleration aux
particules °uides, commeon peut le concevoir en consid¶erent un cube ¶el¶ementaire.

Pour des vaguesmonochromatiques se propageant dans la direction de l'axe des x, le °ux
par unit ¶e de surface µa travers une surface¶el¶ementaire perpendiculaire µa (Ox) est la sommede la
quantit ¶e de mouvement advect¶ee ½u2 et de la force exerc¶ee par le °uide sur cette surface,donc la
pression p. En prenant la moyenne de son int¶egrale sur la verticale et en soustrayant le °ux en
absencede vagues(u = 0 p0 = ¡ ½gz) on a le °ux dû aux vagues:

Sxx =

* Z ³

¡ H
p + ½u2dz

+

¡
Z 0

¡ H
p0dz (5.5)

La pressionen pr¶esencede vaguesest obtenue en int¶egrant l'¶equation d'Euleur pour le mouvement
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vertical (v = 0 car les vaguessepropagent dans la direction (Ox) :

Z ³

z

·
@½w
@t

+
@½uw

@x
+

@½w2

@z
+

@p
@z

+ ½g
¸

dz = 0 (5.6)

Le premier terme donne
Z ³

z

@½w
@t

dz =
@
@t

Z ³

z
½wdz ¡ ½w(³ )

@³
@t

(5.7)

le seconddonne Z ³

z

@½uv
@x

dz =
@

@x

Z ³

z
½uwdz ¡ ½u(³ ) w (³ )

@³
@x

(5.8)

et le troisiµemedonne Z ³

z

@½w2

@z
dz = ½w2 (³ ) ¡ ½w2 (z) (5.9)

et en supposant p(³ ) = 0, le quatriµemenousdonnela pressionµa la profondeur z, ceque l'on cherche,

Z ³

z

@p
@z

dz = ¡ p(z) : (5.10)

En rassemblant tous les termes et en utilisant la condition cin¶ematique en surface, on obtient la
pression

p = ½g(³ ¡ z) +
@
@t

Z ³

z
½wdz +

@
@x

Z ³

z
½uwdz ¡ ½w2 (5.11)

qui, en moyennant sur plusieurs p¶eriodes,donne, pour desvagueslin¶eaires(huwi = 0)

hpi = ½g(h³ i ¡ z) ¡ ½
­
w2®

: (5.12)

On calcule alors Sxx en le d¶ecoupant en morceaux,et en g¶en¶eralisant µa Sij on a

Sij =

* Z ³

¡ H
½ui uj dz

+

+ ±ij

ÃZ 0

¡ H
hpi ¡ p0dz +

* Z ³

0
pdz

+ !

: (5.13)

Lestermesdepressionn'in terviennent quepour Sxx et Syy car la pressionestunecontrain te normale.
Puisqu'on a choisi v = 0 en prenant des vaguesse propageant suivant (Ox), il est clair que Sxy =
Syx = 0.

On remplacemaintenant dans l'expression de Sij avec les vitesseset pressionsissuesde la

th¶eorie lin¶eaire le premier morceau
DR³

¡ H ½ui uj dz
E

n'in tervient que dans Sxx et on l'a quasiment

d¶ejµa calcul¶e au chapitre 1, car le °ux d'¶energie est la même int¶egrale avec pu au lieu de u2 or
u = p=C½avec C = ! =k la vitessede phase.Donc le premier morceau est ¶egal µa ECg=C. Pour le
dernier morceauon peut remplacerp au voisinagede ³ par ½g³ et cemorceaunousdonne½g

­
³ 2

®
=2,

l'¶energiepotentielle, soit E=2. En¯n on utilise notre expressionde p pour le deuxiememorceau,

Z 0

¡ H
hpi ¡ p0dz = ½gH h³ i ¡ ½g

a2k
sinh(2kH )

Z 0

¡ H
sinh2 (kz + kh) dz (5.14)

et en utilisant la relation sinh2 x = (cosh2x ¡ 1) =2 on a

Z 0

¡ H
sinh2 (kz + kh) dz =

1
4k

(sinh(2kH ) ¡ 2kH ) (5.15)
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et donc notre troisiµememorceausetransforme en
Z 0

¡ H
hpi ¡ p0dz = ½gH h³ i +

1
2

E
µ

2
kH

sinh(2kH )
¡ 1

¶
: (5.16)

Par convention les terme qui font intervenir h³ i sont en g¶en¶eral sortis de Sij car ils corres-
pondent µa despressionhydrostatiques duesµa un changement du niveau moyen µa causedesvagues,
et sont rajout¶esdans les ¶equationsdu mouvement commeune pressionadditionnelle. On a donc

Sxx = E
µ

Cg

C
+

1
2

2kH
sinh(2kH )

¶
(5.17)

Syy =
E
2

2kH
sinh(2kH )

(5.18)

=
E
2

µ
2

Cg

C
¡ 1

¶
(5.19)

Cette expressionn'est valable que dans le repµere tel que les vaguesse propagent dans la direction
de (Ox). Pour une direction de propagation quelconquefaisant un angle µ avec l'axe (Ox), il faut
modi¯er la partie non-isotrope de Sij qui fait intervenir l'advection de la quantit ¶e de mouvement. u
devient u cosµ et v devient v sinµ. Du coup Sxy et Syx ne sont plus nuls :

Sxx = E
Cg

C
cos2 µ +

E
2

µ
2

Cg

C
¡ 1

¶
(5.20)

Syy = E
Cg

C
sin2 µ +

E
2

µ
2

Cg

C
¡ 1

¶
(5.21)

Sxy = Syx = E
Cg

C
sinµcosµ (5.22)

2. Flux de masse

En utilisant le mêmetype de m¶ethode, on peut d¶eterminer le °ux de massemoyen (M x ; M y )
associ¶e aux vagues

M i =
Z ³

¡ H
½ui dz (5.23)

qui donne, en rempla»cant par les vitessesissuesde la th¶eorie lin¶eaire

M i =
Z ³

0
½ui dz; (5.24)

= E
Cg

C
ki

k
; (5.25)

ce °ux ¶etant concentr ¶e dans la r¶egion ¡ a < z < a oµu a est l'amplitude des vagues.On a vu au
chapitre 3 que la th¶eorie de Stokes,plus exactedonne une distribution verticale du °ux qui d¶ecroit
exponentiellement en profondeur.

C. D¶ecôte et surc ôte

1. Equations pour l' ¶ecoulemen t moyen

Nous venonsde voir que par rapport µa une situation sansvagues,la pr¶esencedes vagues
induisait deux termes suppl¶ementaires dans les ¶equations de conservation de la quantit ¶e de mouve-
ment : le gradient T de la pressionhydrostatique due µa l'¶el¶evation moyenne,et la divergencede S,
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tenseur des contrain tes de radiation. En d¶e¯nissant la profondeur moyenneD = h³ i + H et le °ux
de massetotal (dû aux vagueset au courant moyen) comme fM = ½U D + M , la vitesse moyenne
du transport de masseest eU = fM =(½D) = U + M =(½D). La moyennede l'in t¶egraleverticale de la
conservation de la massedonne

@fM x

@x
+

@fM y

@y
= 0: (5.26)

On peut montrer directement (en moyennant les¶equationsdu mouvement int¶egr¶eessur la verticale,
voir par exemplePhillips, 1977), que

@
@x

³
eUx fM x + Sxx

´
+

@
@y

³
eUx fM y + Syx

´
= ¡ ½gD@

h³ i
@x

+ ¿x; s + ¿x; f (5.27)

@
@x

³
eUy fM x + Sxy

´
+

@
@y

³
eUy fM y + Syy

´
= ¡ ½gD@

h³ i
@y

+ ¿y;s + ¿y;f (5.28)

oµu (¿x; s; ¿y;s) et (¿x; f ; ¿y;f ) sont les tensionsen surfaceet au fond respectivement. La divergencedu
°ux de quantit ¶e de mouvement est donc¶equilibr¶eepar la pressionhydrostatique, le vent et la friction
au fond.

2. Application aux variations du niv eau moyen

Soit une plage et un champ de vaguesuniforme dans la direction (Oy), toutes les d¶eriv¶ees
par rapport µa y deviennent nulles. En particulier, la conservation de la massedevient

@fM x

@x
= 0; (5.29)

donc fM x est constant, en supposant la plageimperm¶eable.Au passage,on note que le courant moyen
doit ¶equilibrer le °ux de massedû aux vaguesqui est concentr ¶e prµesde la surface.Le courant doit
donc s'inverseren profondeur : c'est le courant de retour (`undertow', le `crapaud du ressac',`under
toad' dans la version anglaise,dans Le monde selon Garp de John Irving).

L'¶equilibre de la quantit ¶e de mouvement sur l'axe desx donne

@
@x

Sxx = ¡ ½gD@
h³ i
@x

+ ¿x; s + ¿x; f (5.30)

Prenons desvaguesd'incidence normale µ = 0 et supposonsque ¿x; s = ¿x; f = 0, alors on obtient la
pente moyennede la surface

@h³ i
@x

= ¡
1

½gD
@

@x

·
CgE

C

µ
2 ¡

sinh2kH
sinh2kH + 2kH

¶¸
(5.31)

Sansr¶esoudrecette ¶equation di®¶erentielle, on remarqueque lorsquelesvaguesne d¶eferlent pas,CgE
est conserv¶e et C diminue vers la plagedonc Sxx augmente vers la plagesi la profondeur H diminue
r¶eguliµerement et @h³ i =@x est n¶egatif : le niveau moyen s'abaissevers la plage (`set-down').

En supposant h³ i << h, on peut remplacer D par h et on trouve (en exercice...un truc :
commela fr¶equenceest conserv¶ee,en di®¶erenciant ! 2 = gk tanh kH on a une relation entre @k=@x
et @H =@x) :

h³ i = ¡
a2k

2sinh(2kH )
(5.32)

oµu a est l'amplitude locale des vagues.On peut montrer que cette relation est ind¶ependante de la
direction desvaguesau large, en applicant la loi de Snel.
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Juste au point de d¶eferlement, de profondeur H d, on peut supposerque kH << 1 et H v =
2a = ° Hd et donc

h³ i = ¡
°
16

H v : (5.33)

En reprenant les valeurs de la ¯gure 5.1 pour une houle de p¶eriode T = 12s, et d'indidence µ = 20±,
la hauteur maximale avant d¶eferlement ¶etait 2; 3 m, ce qui donne,avec ° = 0; 4 une d¶ecotede 6 cm.

Dans la zonede d¶eferlement, le °ux d'¶energien'est plus conserv¶e et la hauteur des vagues
est limit ¶eepar la profondeur, en gros 2a = H v = ° D et donc

E = ½g° 2D 2=8: (5.34)

On peut aussi faire l'approximation de l'eau peu profonde kH << 1 et donc Cg = (gH )1=2 et donc
la contrain te de radiation

Sxx =
3
16

½g° 2 (H + h³ i )2 (5.35)

est ¶equilibr¶eepar le gradient de pressionhydrostatique

3
16

° 22(H + h³ i )
@

@x
(H + h³ i ) = ¡ (H + h³ i )

@h³ i
@x

(5.36)

qui sesimpli¯e en
@h³ i
@x

= ¡ B
@H
@x

(5.37)

avec

B =
·
1 +

1
3° 2=8

¸ ¡ 1

(5.38)

et s'intµegreen
h³ i = ¡ B H + A0: (5.39)

La constante A0 est donn¶eepar la condition au point de d¶eferlement, de profondeur H d, et

h³ i = ¡ B (Hd ¡ H ) + h³ i d : (5.40)

(Hd ¡ H ) ¶etant positif dans la zone de d¶eferlement, on a une sur¶el¶evation du niveau moyen, une
surcôte de vague (wave set-up), qui est maximale µa la côte. En r¶eutilisant les valeurs num¶eriques
ci-dessus(houle incidente de hauteur 2 m), on a pour H = 0, µa la côte, h³ i = 26 cm.

Cette surcôte s'ajoute µa la mar¶ee,aux surcôtesde tempêteset µa l'e®et de baromµetre inverse,
et peut être tr µesimportante pour l'¶erosioncôtiµere,ou les inondations, commeµa Veniseoµu lesgrosses
vaguescorrespondent aux vents du Sud et tous cese®etss'additionnent. Sone®etau large peut aussi
être important si on s'int¶eresse,avec l'altim ¶etrie a desdi®¶erencesd'¶el¶evation de l'ordre de la dizaine
de centimµetres(µa part McWilliams et Restrepos,1999,quefont lesoc¶enographesdesgrandsfonds?).
Par ailleurs les vaguesne sont jamais tout µa fait uniformes le long de la plage, et des di®¶erences
de hauteurs de vaguessuivant (Oy) cr¶eent un gradient de surcôte le long de la plage, et donc une
circulation le long de la plage qui explique le transport de sablederriµere les ouvragesde protection
(formation de tombolos...). Mais ce n'est pas la seulesourcede circulation le long de la plage.

3. Couran t littoral et instabilit ¶es

Nous avons,pour le moment seulement, utilis ¶e l'¶equation (5.27) pour la composante x de la
quantit ¶e de mouvement. Lorsque lesvaguessont uniformes dans la direction (Oy) mais ont un angle
d'incidence µ, l'¶equation (5.41) pour la composante y donne

@Sxy

@x
= ¿y;s + ¿y;f (5.41)
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et

Sxy = E
Cg

C
sinµcosµ: (5.42)

Or sinµ=C est conserv¶e par la loi de Snel,et le °ux vers la plaged'¶energie= E Cg

cosµ est conserv¶e... en
dehorsde la zonede d¶eferlement seulement. Il ne sepassedonc rien de plus µa causedesvagueshors
de la zonede d¶eferlement (on a d¶ejµamis en ¶evidencela d¶ecôte) car Sxy y est constant. Par contre,
dans la zonede d¶eferlement, Sxy diminue si sinµ > 0 et augmente si sinµ < 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¶egligeant la tension de vent ¿y;s, seulela tension au fond peut maintenir
l'¶equilibre, et commeelle est en g¶en¶eral dans le sensoppos¶e au courant moyen V , le courant moyen
est vers les y > 0 si sinµ > 0.

En prenant une loi de friction quadratique instantan¶ee

T (t) = ¡ Cf j(U + u)j (U + u) (5.43)

on montre facilement (Longuet-Higgins, 1970) que pour jV j << hjuji et de faibles valeurs de µ, la
tension devient

¿y;f = ¡ h½Cf juj (V + v)i (5.44)

oµu V est le courant moyen suivant (Oy) et (u; v) est la vitesseorbitale desvaguesau fond.

u =
H g
2C

cos(kx ¡ ! t) (5.45)

hjuji =
H g
¼C

(5.46)

¿y;f = ¡ ½Cf
H g
¼C

V (5.47)

et donc V, le courant moyen le long de la plage est donn¶e par

V = ¡
¼C

½Cf H g
@ECg cosµ

@x
sinµ0

=
C0: (5.48)

Ce courant, la d¶erive littorale, peut être tr µes intense, de l'ordre de 1 m s¡ 1, et son orientation
moyenned¶epend du climat de vagues,d¶eterminant le transport de sable le long de la plage.

L'¶equation (5.48) est le modµele de Thornton et Guza (1986), qui utilise la dissipation
d'¶energiedesvagues@ECg cosµ=@x pr¶evuepar le modµelede transformation desvaguesde Thornton
et Guza (1983), d¶ecrit au d¶ebut de ce chapitre. En revenant µa nos vaguesH = 2 m, T = 12 s et
µ0 = 20±, on trouveunevaleur maximale du courant de2 m s¡ 1 (voir ¯gure 5.1). Cemodµelecomporte
assezde paramµetre `libres', en particulier Cf (on peut `bidouiller') pour permettre de reproduire les
observations. Lespremiµeresv¶eri¯cations furent faites lors de l'exp¶erienceNSTS (NearshoreSediment
Transport Study) en1980,sur lesplagesdeTorrey Pines(au Nord deSanDiego) et Leadbetter (Santa
Barbara). L'hypothµesejV j << hjuji faite par Longuet-Higgins (1970) pour la forme param¶etr¶eede
la tension est assezd¶erisoire car pour une couche limite oscillante (chapitre 3), la tension n'est plus
tout µa fait quadratique, cela n'a pas emp̂ech¶e Thornton et Guza (1986) d'¶etudier en d¶etail l'e®et de
la non-lin¶earit¶e de ¿y en fonction de V quand V » hjuji . On peut am¶eliorer le modµele en ajoutant
une di®usionhorizontale de quantit ¶e de mouvement qui r¶eduira un peu lesgradients de V . Beaucoup
de travail a aussi¶et¶e fait r¶ecemment sur le m¶ecanismeexact du transfert de quantit ¶e de mouvement
entre les vagueset le courant. Il a en particulier ¶et¶e mis en ¶evidenceque le "rouleau" (le paquet
d'¶ecume transport¶e par une vague qui d¶eferle) pouvait jouer le rôle d'un "tamp on µa quantit ¶e de
mouvement" et retarder le transfert entre les vagueset le courant.
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4. D¶eriv e de fond

On vient de voir que, dans ce chapitre, la description de la couche limite au fond ¶etait
assezsommaire, or pour des applications au transport s¶edimentaire, la repr¶esentation des vitesses
au voisinagedu fond est tr µes importante. Les oscillations des vaguesau dessusde la couche limite
et la non-lin¶earit¶e descontrain tes 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¶eter la description de la circulation littorale et notre bestiaire des processus
hydrodynamiques, il convient de souligner que les conditions de vagueset de courants ne sont pas
homogµenesdans le temps (pr¶esencede groupesde vagues)et dans l'espace.La pr¶esencedesgroupes
de vagues induit des oscillations du niveau moyen en vertu de (5.32) : au large, en absencede
d¶eferlement, la oµu les vaguessont grosses,le niveau moyen est plus bas, et il est plus ¶elev¶e la oµu les
vaguessont plus petites : on a donc une vaguede tr µesgrande longueur d'onde (la longueur d'onde
du groupe de vague) qui sepropageavec les vaguesincidentes (Longuet-Higgins et Stewart, 1962).
Ces ondeslonguesforc¶eespar les vaguesfurent misesen ¶evidencepour la premiµere fois par Munk
(1949) et appel¶ees`surf beat' par leur e®et de modulation sur le d¶eferlement. Ces ondes longues
sont aussi appel¶eesondes infragravitaires de part leur tr µes bassefr¶equence(`infragravit y waves').
Elles sont fortement ampli¯ ¶eessur la plage, en particulier au niveau du jet de rive (`swash'), et
peuvent y dominer la variance de l'¶el¶evation de la surface.Leur e®etest important dans la zonede
d¶eferlement µa causede leur relation de phaseavec les groupesde vaguesincidents : les creux de ces
ondeslonguesinduisent une vitessevers le large qui coincident avec lesgrossesvaguesqui remettent
en suspension les s¶ediments. Ces ondessont fortement r¶e°¶echies par la plage alors que les groupes
de vaguesincidents avec lesquelsellessepropageaient y sont dissip¶e. Elles sepropagent alors sousla
forme d'onde libres, avec leur propre vitessede phase,donn¶eepar la relation de dispersion lin¶eaire.
Elles sont en grande partie pi¶eg¶eepar la r¶efraction et sepropagent donc en partie commedesondes
de coin le long de la côte.

En¯n, car il faut bien s'arrêter quelque part, le courant de d¶erive littoral forc¶e par les
contraites deradiation est lui-mêmeinstable µa causedesonfort cisaillement, et sesm¶eandresg¶enµerent
des oscillations (Oltman-Shay et coll., 1989) de tr µes grande p¶eriode (`far infragravit y waves'). Le
courant de d¶erive est aussi fortement coupl¶e µa la bathym¶etrie et est la sourcedescourants de baÄ³ne
(`rip currents'), dirig¶esvers le large.

D. Sur le web ...

{ NCEX : une future exp¶eriencepour v¶eri¯er tout »ca dans une 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 beach') qui montre la forme desoscillations d'infragravit ¶e
pour les vaguespi¶eg¶ees:
http ://www.coastal.udel.edu/facult y/rad/

{ Quelquesinformations sur les courants de baÄ³ne :
http ://earth view.sdsu.edu/trees/nearshore/rip/rip.h tml

{ D'autres informations sur l'hydrodynamiquede la zonede d¶eferlement et sonobservation :
http ://www.whoi.edu/home/ab out/o ceanus42 no1 surf.html

{ Des donn¶eeset des imagesen temps r¶eel de la plage de Duck sur le site du FRF :
http ://frf.usace.arm y.mil
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