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RésuméL'objetif de ette thèse est de mieux omprendre la traversée du ourant-jet deson �té haud vers son �té froid par un ertain nombre de tempêtes des moyenneslatitudes. En e�et, on a observé que es tempêtes roissent de manière explosive justeaprès ette traversée, d'où l'intérêt porté à la question de la traversée. On se demandepar quel méanisme la struture spatialement inhomogène du ourant-jet in�uene, au-delà de l'instabilité baroline, la trajetoire et le reusement des dépressions de surfaependant la traversée du jet.On étudie d'abord, dans un adre numérique barotrope idéalisé, omment les e�etsde déformation grande éhelle modulent le déplaement méridien d'un tourbillon y-lonique. Ce déplaement est, en premier lieu, dû à l'e�et non linéaire du gradient méri-dien de la vortiité potentielle grande éhelle (onept de β-drift, onnu dans le ontextedes ylones tropiaux et des tourbillons oéaniques). On montre que les e�ets de dé-formation renforent l'antiylone qui est réé par la génération d'ondes de Rossby dueà la présene du gradient de vortiité potentielle, et ave lequel le tourbillon yloniqueinteragit. Puis on généralise e méanisme à une atmosphère baroline en étudiant latraversée par un tourbillon ylonique de surfae d'un ourant-jet ave méandres et ins-table baroliniquement, dans un modèle à deux ouhes. On montre qu'un gradient devortiité potentielle barotrope positif induit un fort antiylone d'altitude, responsablede la traversée du jet par le tourbillon de surfae ave lequel il interagit. En outre, leyle de vie énergétique d'un tourbillon idéalisé subissant les e�ets de la déformationest similaire à elui de ertaines tempêtes réelles, ave notamment une intensi�ationjuste après la traversée du jet.Mots lés : ylogénèse, non-linéarités, vortiité potentielle, déformation,interation baroline
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SummaryThis thesis aims to a better understanding of the rossing of the jet-stream fromits warm side to its old side by a number of mid-latitude winter storms. Indeed,these storms were observed to experiment an explosive growth phase just after therossing, whih justi�es the importane of the rossing issue. We investigate how theinhomogeneous spatial struture of the large-sale jet-stream a�ets, beyond baroliniinstability, the trajetory and the deepening of surfae depressions during the jet ros-sing.First we study, in a barotropi numerial idealized ontext, how the large-saledeformation e�ets modulate the meridional displaement of a yloni eddy. This dis-plaement is primarily due to the nonlinear e�et of the meridional gradient of thelarge-sale potential vortiity gradient (alled β-drift, known in the ontext of tro-pial ylones and oean eddies). It is shown that the deformation e�ets reinforethe antiylone reated by the Rossby wave radiation due to the potential vortiitygradient, and with whih the yloni eddy interats. Then this mehanism is genera-lized to a barolini atmosphere by studying the rossing by a yloni surfae eddyof a meandering and barolinially unstable jet-stream, within a two-layer model. It isshown that a positive barotropi potential vortiity gradient indues a strong altitudeantiylone whih is responsible for the rossing of the jet by the surfae eddy withwhih it interats. In addition, the energeti life yle of an idealized eddy undergoingthe deformation e�ets appears to be similar to those of some real storms, inludingintensi�ation just after jet rossing.Key words : ylogenesis, nonlinearity, potential vortiity, deformation,barolini interation



Table des matières
Préambule 131 La ylogénèse des moyennes latitudes 151.1 La irulation des moyennes latitudes . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 151.2 Les méanismes de formation des dépressions . . . . . . . . . . . . . . . 171.2.1 La théorie du front polaire . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 181.2.2 L'instabilité baroline . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 191.2.3 La frontogénèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201.3 Les théories de l'instabilité baroline . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 211.3.1 Instabilité linéaire . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 221.3.2 Interation d'ondes de Rossby . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 231.3.3 Equation omega . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 261.3.4 Vision énergétique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 291.4 Régionalisation de la ylogénèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 301.4.1 L'instabilité barotrope modale et la roissane transitoire . . . . 311.4.2 Sensibilité des ondes barolines aux omposantes barotropes del'éoulement . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 321.4.3 Un éoulement inhomogène partiulier : le rapide de vent (jetstreak) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 331.5 Motivations et objetifs de la thèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 362 Trajetoire des perturbations yloniques dans un environnement baro-trope 392.1 E�et du gradient méridien de PV sur la trajetoire des ylones tropiauxet des tourbillons oéaniques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 402.1.1 Le beta-drift des ylones tropiaux . . . . . . . . . . . . . . . . 402.1.1.1 R�le du gradient de vortiité planétaire . . . . . . . . . 402.1.1.2 R�le du gradient de vortiité relative de l'environnement 452.1.1.3 R�le du isaillement du vent de l'environnement . . . . 462.1.2 Le beta-drift des tourbillons oéaniques . . . . . . . . . . . . . . 472.1.3 Etudes expérimentales . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 482.2 Etudes de la traversée d'un ourant-jet par une struture tourbillonnaire 492.3 E�et du hamp de déformation grande éhelle sur les strutures tourbil-lonnaires . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 522.3.1 Etudes en dynamique des �uides géophysiques . . . . . . . . . . 522.3.2 Propriétés du hamp de déformation grande éhelle . . . . . . . 539



10 table des matières2.4 Etude numérique du déplaement des perturbations yloniques vers lenord dans un environnement barotrope . . . . . . . . . . . . . . . . . . 592.4.1 Introdution à l'artile . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 592.4.2 Artile : On the Northward Motion of Midlatitude Cylones in aBarotropi Meandering Jet . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 592.4.3 Réapitulatif des résultats de l'artile I . . . . . . . . . . . . . . 782.4.4 Nos résultats dans un ontexte plus général : disussion . . . . . 803 Traversée d'un ourant-jet baroline par les perturbations yloniquesde surfae 853.1 Etudes du beta-drift dans un environnement baroline . . . . . . . . . 863.1.1 Contexte des ylones tropiaux . . . . . . . . . . . . . . . . . . 863.1.1.1 Cas d'une struture tourbillonnaire baroline dans unenvironnement au repos . . . . . . . . . . . . . . . . . 863.1.1.2 E�et du isaillement vertial de l'environnement sur latrajetoire d'un ylone tropial . . . . . . . . . . . . . 873.1.2 Contexte oéanique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 903.1.2.1 E�et de la struture vertiale des tourbillons sur leurtrajetoire . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 903.1.2.2 E�et du isaillement vertial de l'environnement sur latrajetoire des tourbillons (e�et β baroline) . . . . . . 913.1.2.3 Traversée d'un jet par un tourbillon . . . . . . . . . . . 923.1.3 Contexte des moyennes latitudes . . . . . . . . . . . . . . . . . 923.2 Etude numérique de la traversée d'un ourant-jet instable barolinique-ment par les perturbations yloniques de surfae . . . . . . . . . . . . 963.2.1 Introdution à l'artile . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 963.2.2 Artile II : On the Northward Motion of Midlatitude Cylones ina Barolini Meandering Jet . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 963.2.2.1 The numerial framework . . . . . . . . . . . . . . . . 963.2.2.1.a The barolini model . . . . . . . . . . . . . . 963.2.2.1.b The initial perturbations . . . . . . . . . . . . 973.2.2.2 Horizontally uniform zonal �ow . . . . . . . . . . . . . 983.2.2.3 Case of a spatially meandering jet . . . . . . . . . . . 1003.2.2.3.a Basi set up . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1003.2.2.3.b Evolution of two ases . . . . . . . . . . . . . 1033.2.2.3. Statistial study . . . . . . . . . . . . . . . . 1113.2.3 Réapitulatif des résultats de l'artile II et disussion . . . . . . 1153.2.4 Compléments à l'artile II . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1193.2.4.1 Autres initialisations de l'éoulement perturbé . . . . . 1193.2.4.2 Autre diagnosti de vitesse . . . . . . . . . . . . . . . 1263.2.4.3 Conséquenes des méanismes de déformation sur latraversée . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1273.2.4.4 Sensibilité aux paramètres de forme du ourant-jet . . 1283.3 Relation entre la trajetoire et le bilan énergétique des perturbationsyloniques de surfae . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 137



table des matières 113.3.1 Equations du bilan énergétique . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1373.3.1.1 Equations d'évolution des énergies inétique et poten-tielle perturbées . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1373.3.1.2 La onversion barotrope . . . . . . . . . . . . . . . . . 1393.3.1.3 La onversion baroline . . . . . . . . . . . . . . . . . 1403.3.1.4 Cas du modèle à deux ouhes . . . . . . . . . . . . . 1413.3.2 Résultats pour les deux simulations présentées dans l'artile II . 1423.3.2.1 Disussion globale du bilan d'énergie inétique dans lessimulations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1433.3.2.2 Disussion sur la onversion barotrope . . . . . . . . . 1463.3.2.3 Bilan assoié à l'énergie potentielle perturbée . . . . . 1483.3.3 Disussion sur l'interprétation en terme de jet streak . . . . . . 149Conlusion générale 153Bibliographie 159



12



PréambuleLe limat et la météorologie des moyennes latitudes sont gouvernés par les dé-pressions des moyennes latitudes. Lorsqu'elles évoluent vers des strutures plus puis-santes ave des vents supérieurs à 90 km.h−1, on parle de tempêtes : de tels sys-tèmes météorologiques peuvent alors provoquer des dégâts onsidérables, notammentlorsqu'ils arrivent sur les terres. Fin déembre 1999, le Frane et ses pays voisins ontonnu l'un des pires événements tempétueux du vingtième sièle : les tempêtes Lotharet Martin, assoiées à des vents d'une rare violene (rafales à près de 260 km.h−1 en-registrées en Allemagne), ont provoqué près d'un entaine de morts en Europe et lemontant des dommages matériels s'est élevé à plus de 10 milliards d'euros sur toutel'Europe. Depuis, la Frane a été touhée par plusieurs tempêtes dont Xynthia, �nfévrier 2010. Cette tempête ne présentait en fait pas de aratère exeptionnel (vitessesmaximales de vent de 160 km.h−1 sur le littoral), mais elle a été l'une des plus meur-trières depuis les deux tempêtes de déembre 1999 en raison de la onomitane de ephénomène ave une forte marée, expliquant une montée des eaux qui a eu des on-séquenes dramatiques sur les vies humaines et les biens puisqu'on a dénombré près de
70 vitimes et des dégâts estimés à 1 milliard d'euros.Une dépression atmosphérique orrespond à un minimum loal de pression au niveaude la mer, assoié à des vents tournant dans le sens ylonique autour de e minimum.Elle est aratérisée par un système nuageux s'enroulant autour du entre dépression-naire et qui s'étend sur un millier de kilomètres environ, et par des fronts froids ethauds assoiés à des préipitations. La soure d'énergie prinipale des dépressions desmoyennes latitudes est le ontraste de température entre les tropiques et les p�les : leurdéveloppement, lié à e ontraste, est aussi appelé méanisme d'instabilité baroline.Cette di�érene de température est assoié à de puissants vents d'altitude, sou�antd'ouest en est, appelés ourants-jets et qui sont plut�t loalisés à l'ouest des bassinsoéaniques de l'hémisphère nord. C'est dans es régions que naissent et se développentla majorité des dépressions des moyennes latitudes. Cependant, leur yle de vie n'estpas exatement loalisé le long de es ourants-jets d'ouest mais le long de e que lessynoptiiens désignent omme les rails dépressionnaires (ou storm-traks), qui ara-térisent la région privilégiée où les dépressions naissent, vivent et meurent.Si le développement des tempêtes a été étudié depuis le début du vingtième sièle,mieux omprendre la trajetoire et le yle de vie des dépressions au sein des storm-traks reste l'un des objetifs majeurs en météorologie des moyennes latitudes. Desampagnes météorologiques y ont été onsarées, omme l'expériene FASTEX (Fronts13



14 hapitre 1. la ylogénèse des moyennes latitudesand Atlanti Storm-Trak Experiment) menée sur la période janvier-février 1997 pourétudier le storm-trak Nord-Atlantique. Notre étude est motivée par le fait que plusieursdes tempêtes ayant frappé l'Europe de l'Ouest es dernières années ont traversé leourant-jet grande éhelle de son �té sud vers son �té nord tout en onnaissant unephase d'intensi�ation très rapide juste après la traversée du ourant-jet. En e�et,beauoup de questions restent ouvertes onernant es observations, peu d'auteurssemblant avoir approfondi le fait que les tempêtes des moyennes latitudes traversent leourant-jet de l'équateur vers les p�les. Par quels méanismes ette traversée est-ellegouvernée ? Comment le ourant-jet grande éhelle, au-delà des proessus d'instabilitéà l'origine de la formation des dépressions, in�uene-t-il la trajetoire et la roissaneexplosive des tempêtes à la traversée ? Autant de questions qui motivent mon travailde thèse.Plusieurs études ont montré que le hamp de déformation du ourant-jet grandeéhelle, ombiné aux non-linéarités, jouerait un r�le majeur sur la traversée et le reuse-ment des dépressions de surfae. En outre, les études sur la trajetoire des ylonestropiaux et des tourbillons oéaniques ont permis d'expliquer le déplaement méridiendes strutures tourbillonnaires dans es ontextes, désigné sous le onept de β-driften dynamique des �uides géophysiques. L'idée de notre travail est don de mettre enlumière le méanisme par lequel le hamp de déformation de l'environnement grandeéhelle agit sur le β-drift des dépressions dans l'atmosphère baroliniquement instabledes moyennes latitudes.Le hapitre 1 est une présentation générale de la ylogénèse des moyennes latitu-des. Il dérit les di�érents méanismes proposés pour la formation des dépressions puisil détaille elui qui se révèle être le plus important, à savoir le méanisme d'instabilitébaroline. La question de la régionalisation de la ylogénèse du fait des inhomogénéitéshorizontales de l'éoulement grande éhelle est ensuite évoquée. A la lumière de es deuxaspets essentiels de la ylogénèse, on expliite alors la problématique qui motive notretravail.Le hapitre 2 est onsaré à l'étude de la trajetoire des perturbations yloniquesdans un environnement barotrope ('est-à-dire uniforme sur la vertiale). Dans unontexte barotrope, on étudie numériquement l'e�et de la déformation des struturestourbillonnaires sur leur trajetoire a�n d'éluider le méanisme par lequel les e�ets dedéformation se ombinent au β-drift.En�n, le hapitre 3 a pour objet de généraliser à une atmosphère baroline leméanisme identi�é dans un adre barotrope, à travers l'étude numérique idéalisée dela traversée d'un ourant-jet baroline par une perturbation ylonique de surfae.Une onlusion générale dresse le bilan des résultats obtenus et donne un aperçudes perspetives qui s'o�rent au terme de ette thèse.



Chapitre 1La ylogénèse des moyennes latitudes
1.1 La irulation des moyennes latitudesLes moyennes latitudes sont aratérisées par un gradient méridien de températureentre le p�le et l'équateur, qui rée un vent zonal isaillé vertialement. Les �gures1.1a,b montrent respetivement la moyenne limatique et zonale de la températurepotentielle et du vent zonal pendant la période mars-avril-mai. Le gradient méridiende température aux latitudes moyennes (�gure 1.1a) est assoié à la présene de deuxjets dans haque hémisphère (�gure 1.1b). Les jets sont de puissants ourants atmo-sphériques sou�ant de l'ouest vers l'est. Ils sont larges de plusieurs milliers de km ets'étendent dans la troposphère ('est-à-dire globalement dans les 10 premiers kilomètresd'altitude) ave un maximum près de la tropopause. La vitesse des vents à l'intérieur dees ourants peut atteindre les 50 m.s−1. Dans haque hémisphère, on distingue le jetsubtropial et le jet polaire, leur position en latitude et leur fore dépendant beauoupde la saison. Sur la �gure 1.1a, on peut distinguer le jet subtropial (vers 30◦S) et lejet polaire (vers 50◦S) de l'hémisphère sud alors que la distintion est moins évidentedans l'hémisphère nord. Ces ourant-jets ont par ailleurs une forte variabilité zonale.La �gure 1.2 montre la moyenne limatique du vent zonal à 200 hPa pendant la périodemars-avril-mai. Dans l'hémisphère nord, on observe notamment un maximum du ventzonal à l'est de l'Asie et on devine un autre maximum (moindre) à l'est du ontinentnord-amériain, vers 30◦N.L'éoulement grande éhelle que nous venons de dérire est le siège de perturbationstransitoires. Nous nous intéressons aux perturbations d'éhelle synoptique, 'est-à-direaux perturbations s'étendant sur quelques milliers de kilomètres dans le plan horizontalet de durée de vie entre 2 et 10 jours. Au niveau de la surfae, es perturbations prennentla forme de dépressions qui se suèdent en hiver et qui peuvent devenir des tempêtes 1.Ces dépressions tendent à se développer préférentiellement dans les régions des ma-xima de vent assoiés aux ourants-jets d'ouest des oéans Atlantique et Pai�que,puis à se propager en aval en suivant approximativement les axes des ourants-jets.Elles évoluent en fait dans des zones appelées rails dépressionnaires (ou storm-traks).Cette notion a été introduite par Blakmon et al. (1977) et elle a été largement dévelop-1. Aux moyennes latitudes, on désigne par tempête une forte dépression (vents supérieurs à 90km.h−1). 15



16 hapitre 1. la ylogénèse des moyennes latitudes
a)

b)

Figure 1.1 � Coupes latitude-pression (a) de la température potentielle enK et (b) du vent zonal enm.s−1, en moyenne limatique et zonale, pour les mois de mars-avril-mai, d'après ECMWF/ERA-40.
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0°30°O60°O90°O120°O150°O180°O150°E 30°E 60°E60°E 90°E 120°EFigure 1.2 � Coupe longitude-latitude du vent zonal ave isotahs à 200 hPa en m.s−1, en moyennelimatique pour les mois de mars-avril-mai, d'après ECMWF/ERA-40.pée par la suite (Wallae et al., 1988; Hoskins et al., 1989). Il y a di�érentes façonsd'identi�er les storm-traks. Une méthode onsiste à faire des statistiques sur les tra-jetoires des dépressions de surfae : la �gure 1.3 rassemble par exemple les trajetoiresdes dépressions de surfae les plus importantes de l'hiver 2002-2003 (on peut voir uneaumulation des trajetoires dans une région partiulière de l'oéan Atlantique). Uneseonde méthode onsiste à estimer la variane statistique de hamps météorologiques



1.2. les méanismes de formation des dépressions 17

Figure 1.3 � Exemple de trajetoires de dépressions de surfae pour l'hiver 2002-2003 à partir desdonnées de ERA-40 basées sur la vortiité relative à 850 hPa. Seuls les systèmes existant pendant plusde 2 jours et se déplaçant sur plus de 1000 km sont onsidérés. Les trajetoires sont les lignes bleues etles ouleurs indiquent l'intensité le long de la trajetoire, en 10−5 s−1, d'après Bengtsson et al. (2006).permettant d'identi�er des perturbations synoptiques (l'énergie inétique à 250 hPa parexemple, omme sur la �gure 1.4) en isolant la bande de fréquenes assoiée aux sys-tèmes d'éhelle synoptique (périodes entre 2 et 6 jours sur la �gure 1.4). Les �gures 1.3et 1.4 révèlent deux zones d'évolution préférentielle des perturbations atmosphériques,qui sont allongées dans la diretion ouest-sud-ouest/est-nord-est. La première s'amoreau-dessus de la mer du Japon et se renfore sur l'oéan Pai�que pour s'ahever sur la�te ouest du Canada. La deuxième s'amore dans la région des Grands Las améri-ains, se renfore sur l'oéan Atlantique pour s'ahever sur le nord-est de l'Europe.L'image satellite du 27 juin 2012 (�gure 1.5) montre une tempête se situant au largede l'Eosse à ette date, soit dans la seonde zone d'évolution préférentielle que nousvenons d'identi�er : elle est aratérisée par son système nuageux qui s'enroule autourdu entre dépressionnaire et qui s'étend sur une zone dont la taille est de l'ordre dumillier de kilomètres.
1.2 Les méanismes de formation des dépressionsCette partie présente les prinipaux méanismes à l'origine de la formation desdépressions des moyennes latitudes. Ils sont présentés dans l'ordre hronologique où ilsont été proposés.
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Figure 1.4 � Projetions polaires de l'énergie inétique à 250 hPa après �ltrage isolant les pé-riodes de 2 à 6 jours, en moyenne limatique pour les mois de Déembre-Janvier-Février, d'aprèsECMWF/ERA-40.
(a)

(b)

Figure 1.5 � (a) Image satellite visible/infrarouge du 27 juin 2012 à 9.00 UTC. (b) zoom de l'imagesatellite (a) entre 40◦O-35◦N et 10◦O-50◦N.1.2.1 La théorie du front polairePendant la période 1913-1922, les éoles de météorologie d'Allemagne (Leipzig) etde Norvège (Bergen) ont permis l'émergene de la météorologie en tant que siene ra-tionnelle alors qu'elle était jusqu'alors plut�t onsidérée omme une siene empirique.La première interprétation du yle de vie des dépressions a été faite par Bjerknes etSolberg (1922). Elle repose sur le onept de front polaire. C'est une limite extrême,
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Figure 1.6 � Cylone idéalisé, d'après Bjerknes et Solberg (1922).une sorte de surfae pré-existante séparant l'air froid polaire d'un �té et l'air haudtropial de l'autre. Cette limite se maintient et ondule : les mouvements d'air haud versle p�le et d'air froid vers l'équateur réent alors une perturbation. Elle est aratériséepar un front haud à l'avant, là où la langue d'air haud advetée par un ourant desud-ouest hevauhe l'air froid, et par un front froid à l'arrière, là où l'air froid soulèvele ourant d'air haud. Le déplaement de es deux surfaes frontales entraîne tout unsystème nuageux au niveau des fronts. La �gure 1.6 shématise le proessus tel qu'ilest dérit par Bjerknes et Solberg (1922). On parle du modèle de ylone de Bergen.Bjerknes et Solberg (1922) ont également introduit la notion de famille de pertur-bations, anêtre de la vision atuelle du rail dépressionnaire. Cependant, le oneptde front polaire présente de nombreuses limites bien onnues, la plus importante étantqu'on n'observe pas de limite frontale aussi extrême, très étendue et quasi-permanente.De plus, à ette époque, ils n'avaient pas onnaissane de l'interation des perturba-tions de surfae ave les strutures d'altitude. Cette idée a don été appelée à êtreremplaée par d'autres, plus prohes des observations météorologiques.1.2.2 L'instabilité barolineLe onept d'instabilité baroline a été introduit de façon qualitative par Bjerkneset Holmboe (1944), puis de manière plus formelle par Charney (1947) et Eady (1949)



20 hapitre 1. la ylogénèse des moyennes latitudesqui ont étudié, dans un adre quasi-géostrophique, le développement de perturbationsondulatoires dans l'atmosphère en prenant en ompte le isaillement vertial du ventzonal de l'éoulement grande éhelle. L'idée générale de l'instabilité baroline est quedeux perturbations se propageant sur le jet troposphérique à di�érentes altitudes peu-vent s'ampli�er mutuellement sous ertaines onditions. Cette ampli�ation est possiblegrâe au isaillement vertial du vent horizontal de l'éoulement grande éhelle, assoiéau gradient horizontal de température. Il permet l'extration de l'énergie potentiellede l'environnement grande éhelle par les perturbations. On développera e oneptd'instabilité baroline dans la setion 1.3.Notons qu'il existe un autre méanisme, appelé instabilité barotrope, qui permet auxperturbations d'extraire de l'énergie inétique de l'environnement grande éhelle grâeau isaillement horizontal de vent. Cependant, aux latitudes moyennes, 'est l'instabilitébaroline qui est la soure d'énergie prinipale des dépressions et en partiulier destempêtes (Ayrault et Joly, 2000). Les e�ets barotropes peuvent néanmoins in�uer surl'instabilité baroline, omme nous le verrons dans la setion 1.4.1.2.3 La frontogénèseLe développement d'ondes barolines, possible grâe aux gradients horizontaux detempérature, tend à réduire le gradient méridien de température via un proessusd'ajustement non-linéaire par lequel de la haleur est transportée vers les p�les. Legradient moyen de température p�le-équateur est par ailleurs ontinuellement rétablipar le hau�age di�érentiel du soleil. Il est en réalité également ampli�é transitoirementpar les perturbations barolines via des proessus dynamiques agéostrophiques. Ils sontà l'origine de zones de forts gradients de température, appelées fronts, qui renforentla ylogénèse. Le méanisme de formation de es fronts et l'origine du renforementde la ylogénèse assoié est le suivant.Le hamp de déformation horizontale assoié à la omposante géostrophique del'éoulement grande éhelle peut loalement renforer le gradient horizontal de tem-pérature : le isaillement et l'étirement horizontaux provoquent un rapprohement desisothermes le long de diretions privilégiées, augmentant le gradient de températuredans la diretion orthogonale aux isothermes. Cependant, e proessus n'explique pasà lui seul la formation rapide des fronts souvent observée dans les systèmes extratropi-aux. C'est l'e�et de la irulation agéostrophique qui explique ette formation rapide.L'advetion de température par ette irulation seondaire au sein du ourant-jettend à renforer loalement le gradient horizontal de température. Cela induit uneaugmentation du isaillement vertial de vent, pour maintenir l'équilibre du vent ther-mique : l'e�et résultant est don un renforement de la ylogénèse. En outre, 'est unproessus rétroatif puisque l'augmentation du isaillement vertial de vent est asso-iée à une intensi�ation du vent transverse agéostrophique : le vent agéostrophiques'intensi�e don en réponse au renforement du front provoqué lui-même par le ventagéostrophique. En l'absene d'e�ets de frition, un gradient de température in�ni peutainsi être produit, omme l'ont montré Hoskins et Bretherton (1972) en utilisant unmodèle semi-géostrophique prenant en ompte ertains e�ets agéostrophiques.La frontogénèse est don un des méanismes lés de la ylogénèse, mais nous le



1.3. les théories de l'instabilité baroline 21quali�erons de seondaire par rapport à l'instabilité baroline puisque le plus souvent,il onstitue seulement un méanisme de renforement de la ylogénèse, ette dernièreétant déjà amorée par le proessus d'instabilité baroline. C'est don e dernier pro-essus que nous allons dérire de façon plus quantitative dans la setion suivante.1.3 Les théories de l'instabilité barolineDans ette partie, nous allons dérire l'instabilité baroline en adoptant plusieurspoints de vue, di�érents mais fondés sur la même idée, à savoir que deux perturbationsse propageant à des altitudes di�érentes peuvent extraire de l'énergie potentielle à l'é-oulement grande éhelle grâe au isaillement vertial de vent.On se plae dans l'approximation quasi-géostrophique. La vortiité planétaire f (ouparamètre de Coriolis) est approximée par f = f0 + βy où sa variation latitudinalevaut β (approximation du plan beta). Dans es onditions, les équations dérivantl'éoulement s'érivent, dans le adre adiabatique, en oordonnées pression :
Dg

~Vg
Dt

= −f0~k × ~Va − βy~k × ~Vg, (1.1)
∂φ

∂p
= −RT

p
, (1.2)

~∇.~Va +
∂ω

∂p
= 0, (1.3)

DgT

Dt
− σp

R
ω = 0, (1.4)où ~Vg est le vent géostrophique auquel est assoié le géopotentiel φ par la relation

~Vg =
1
f0
~k ∧ ~∇φ, et ~Va est la omposante agéostrophique du vent horizontal. La vitessevertiale est quanti�ée par la variation lagrangienne de pression ω = Dp

Dt
. Dans l'équa-tion (1.4), σ est un paramètre de stabilité statique dé�ni par σ = −RT0

p
dlnθ0
dp

où T0 et θ0sont les températures absolue et potentielle respetivement, assoiées à l'atmosphèreau repos. En�n, les opérateurs ~∇ et ~∇. sont les opérateurs gradient horizontal et di-vergene horizontale à pression onstante, et l'opérateur Dg

Dt
≡ ∂t + ~Vg.~∇ est la dérivéelagrangienne géostrophique.La ombinaison des équations (1.1-1.4) mène à l'équation de onservation d'unhamp appelé vortiité potentielle quasi-géostrophique :
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= 0, (1.5)où q est la vortiité potentielle quasi-géostrophique (appelée aussi PV), dé�nie par :
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22 hapitre 1. la ylogénèse des moyennes latitudesLes trois termes qui omposent q sont respetivement la vortiité relative, la vortiitéplanétaire f et la vortiité d'étirement (liée aux variations vertiales de la tempéra-ture). On va montrer dans les deux setions suivantes que la vortiité potentielle estune notion lé dans la desription de l'instabilité baroline.1.3.1 Instabilité linéaireCharney (1947) et Eady (1949) se sont posé la question de la roissane linéaire desperturbations dans un éoulement grande éhelle zonal isaillé vertialement. Ils ontdon mené une étude d'instabilité linéaire, dans laquelle ils ont herhé des solutionsdu type A(z) exp [ik (x− ct)] dérivant la fontion de ourant perturbée. On parle desolutions modales (ou de modes normaux). L'objetif est d'identi�er les as où la partieimaginaire de c est positive, de sorte que la perturbation assoiée voit son amplituderoître exponentiellement, tout en gardant la même struture dans le temps (la fontionde ourant se réérit en e�et omme A(z) exp [ik (x− crt)] exp (kcit) ave cr et ci lesparties réelle et imaginaire de la vitesse de phase c). Le taux de roissane de esondes, égal à kci, dépend du nombre d'onde k, autrement dit de la longueur d'onde.Dans l'atmosphère, la longueur d'onde de maximum d'instabilité est d'environ 4000km, soit environ 4 fois le rayon de déformation de Rossby (RD ≡ NH
f0

≃ 1000 km où
N est la fréquene de Brunt-Väisälä et H l'épaisseur de la troposphère). Le ritère deCharney-Stern-Pedlosky rassemble les onditions néessaires à la roissane modale,l'une au moins devant être véri�ée pour qu'une instabilité modale soit possible. Nousretiendrons la ondition selon laquelle le gradient méridien de PV de l'éoulementgrande éhelle doit hanger de signe sur la vertiale, ou enore, dans le as où egradient est nul, elle selon laquelle ∂zU doit être du même signe en z = 0 et z = H (Uest la vitesse zonale de l'éoulement grande éhelle). Notons que d'autres onditions,� intermédiaires entre es deux onditions � ('est-à-dire faisant intervenir le gradientméridien de PV et la dérivée vertiale de la vitesse zonale), existent. Les onditions duritère de Charney-Stern-Pedlosky sont des onditions néessaires mais pas su�santes.Notons de plus que quand une perturbation de mode normal roît, alors l'inlinaisonvertiale des thalwegs/dorsales 2 de l'onde perturbée est de sens opposé au isaillementvertial de vent.Cependant, l'approhe des modes normaux ne permet pas d'expliquer la roissanerapide initiale qui aompagne les as de ylogénèse explosive observés. Farrell (1983)a en partiulier identi�é la possibilité de roissane transitoire d'un autre type d'ondes,dites non modales, si l'inlinaison vertiale des thalwegs/dorsales de l'onde est de sensopposé au isaillement vertial de vent ('est alors une ondition su�sante pour qu'il yait roissane transitoire de la perturbation, indépendamment de l'existene de modesnormaux). Ces ondes non modales hangent de forme au ours du temps, ontraire-ment aux modes normaux dont seule l'amplitude évolue, et leur roissane peut être,pendant un temps �ni, plus forte et plus rapide que la roissane exponentielle desmodes normaux. Dans le adre de la reherhe des strutures non modales suseptibles2. Le terme thalweg (resp. dorsale) orrespond à un minimum (resp. maximum) du géopotentiel àune pression donnée.



1.3. les théories de l'instabilité baroline 23de roître dans un éoulement, Farrell (1989a) s'est intéressé à elles dont la roissane,mesurée au moyen d'une norme physique (la norme L2 de la fontion de ourant per-turbée), est maximale au bout d'une durée T . Une façon systématique d'identi�er detelles strutures est la méthode des modes singuliers : les strutures optimisant, aubout d'un temps �ni, le taux de roissane de la norme physique hoisie sont appeléesveteurs singuliers (Laarra et Talagrand, 1988). La �gure 1.7 montre un exemple dela roissane d'une struture non modale (optimisant la norme L2 de la fontion deourant perturbée) : une struture perturbée initialement fortement inlinée dans lesens opposé au isaillement vertial de vent roît tout en hangeant de forme jusqu'àl'instant adimensionné t = 16 approximativement. Sa vitesse de roissane est telle quela norme L2 de la fontion de ourant perturbée (notée |φ| sur la �gure) est multipliéepar 12 entre les instants t = 0 et t = 8. Après t = 16, la struture ontinue de roîtremais sans plus hanger de forme : elle tend vers le mode normal instable. Son tauxde roissane est alors plus faible que lors de la roissane non modale des premiersinstants, puisque la norme L2 de la fontion de ourant perturbée est seulement mul-tipliée par 5 entre les instants t = 16 et t = 24. La roissane non modale initiale estdon bien plus forte (plus de deux fois) que la roissane du mode normal instable verslequel la struture perturbée tend.Cependant, la théorie linéaire de l'instabilité baroline, ave ses onepts de modesnormaux ou de veteurs singuliers, semble ne pas pouvoir expliquer pleinement ertainsas réels de ylogénèse. C'est e qu'ont montré Desamps et al. (2007) dans le as réelde la tempête Lothar. Ils ont étudié le développement des modes normaux et singuliersdans l'environnement dans lequel la tempête Lothar a évolué, et environnement étantestimé à partir de l'éoulement total duquel la tempête a été numériquement supprimée.Or, par ette méthode, ils n'ont pas réussi à reproduire la formation puis la roissanede la tempête Lothar telle qu'elle s'est déroulée. Ce résultat suggère des insu�sanesdans la méthode des veteurs singuliers utilisée par les auteurs, notamment en termede dé�nition de norme (e�ets diabatiques pas pris en ompte), mais au-delà, il soulèvela question des e�ets non linéaires, absents de la théorie de l'instabilité baroline danssa présente forme et qui pourtant joueraient, semble-t-il, un r�le dans la ylogénèse(nous reviendrons sur e point dans ette thèse).1.3.2 Interation d'ondes de RossbyIl existe plusieurs modèles d'instabilité baroline très simples. Dans le modèled'Eady (1949), l'éoulement grande éhelle est zonal, ne dépend que de l'altitude etle isaillement vertial est onstant. La PV est uniforme (approximation du plan f) etl'équation pronostique est la onservation lagrangienne de la température potentielle.En�n, le domaine est �ni sur la vertiale, ompris entre deux surfaes rigides, l'unereprésentant la surfae et l'autre la tropopause. La ondition du ritère d'instabilitésur la dérivée vertiale de la vitesse zonale aux limites est véri�ée, d'où le développe-ment possible d'une instabilité modale. Le modèle de Charney (1947) di�ère du modèled'Eady (1949) dans la mesure où il est semi-in�ni vertialement, ave un gradient dePV non nul onstant et égal à β (plan beta). L'éoulement grande éhelle est zonal, il
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Figure 1.7 � Croissane d'une perturbation non modale, optimisant la norme L2 de la fontion deourant perturbée, d'après l'étude de Farrell (1989a) ave le modèle de Charney (1947). Isolignes dela fontion de ourant perturbée.dépend de l'altitude et il est de isaillement vertial onstant. Les équations pronos-tiques sont la onservation de PV et la onservation de la température potentielle à lasurfae. En�n, la surfae inférieure est rigide. Le gradient méridien de PV et les ondi-tions aux limites sont tels que e seond modèle véri�e également le ritère d'instabilité.Dans ette thèse, nous utilisons le modèle de Phillips (1951), qui est un modèle àdeux ouhes quasi-géostrophique, fondé sur l'équation pronostique de onservation dePV (équation 1.5), et dans lequel 'est ette fois le hangement de signe du gradientméridien de PV d'une ouhe à une autre qui permet une instabilité du type modal. Cemodèle va nous permettre de omprendre, à partir de onsidérations très simples, enquoi un hangement de signe du gradient méridien de PV sur la vertiale, ainsi qu'uneinlinaison vertiale des thalwegs/dorsales de l'onde dans le sens opposé au isaillementvertial de vent, peuvent provoquer la roissane d'une perturbation.La �gure 1.8 montre une oupe vertiale de l'atmosphère à deux ouhes. Dans eadre, la vortiité potentielle dans haque ouhe se réérit :
qu = ∆ψu + f0 + βy − λ−2 (ψu − ψl) , (1.7)
ql = ∆ψl + f0 + βy + λ−2 (ψu − ψl) , (1.8)où k ∈ {u, l} désigne la ouhe du haut et du bas respetivement, ψk est la fontion deourant dans la ouhe k, égale à φk

f0
(où φk est le géopotentiel dans la ouhe k) et en�n

λ est le rayon de déformation de Rossby, égal à λ = Nh
f

où h est la demi-hauteur de latroposphère (la distane entre les milieux des ouhes). L'éoulement est alors séparé enl'éoulement grande éhelle et la perturbation. Les grandeurs se référant à l'éoulement
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1= u

0=0

2=w

3=

4=0Figure 1.8 � Coupe vertiale de l'atmosphère dans un modèle à deux ouhes.grande éhelle sont notées ave des barres et elles assoiées aux perturbations sontnotées ave des primes, ette notation étant valable dans toute la suite. On se plaedans le as simple où l'éoulement grande éhelle est stationnaire, zonal et uniformehorizontalement. La vitesse est plus grande dans la ouhe supérieure ('est-à-dire enaltitude) que dans la ouhe inférieure (autrement dit en surfae), de façon à e quele gradient méridien du PV de l'éoulement grande éhelle soit positif dans la ouhesupérieure (∂yqu = β + λ−2 (uu − ul) > 0) et négatif dans la ouhe inférieure (∂yql =
β − λ−2 (uu − ul) < 0). L'équation (1.5) devient alors, dans l'approximation linéaire,dans haune des ouhes k :

∂q′k
∂t

+ uk
∂q′k
∂x

+ v′k
∂qk
∂y

= 0 . (1.9)La �gure 1.9 montre haune des deux ouhes, assoiées à un gradient méridien du PVgrande éhelle (noté PV ) positif en altitude et négatif en surfae. Initialement, il existeune anomalie positive de PV dans haune des ouhes, elle en surfae étant en aval deelle en altitude. La irulation à l'est de l'anomalie d'altitude advete, du sud vers lenord, du PV d'altitude (via le terme v′u∂yqu de l'équation (1.9)) plus faible, réant ainsiune anomalie négative de PV à son est. La irulation à l'est de ette dernière advete,du nord vers le sud, du PV d'altitude plus fort, réant ainsi une anomalie positive dePV à son est (non dessinée), et ainsi de suite : une onde de type Rossby se développe enaltitude, en aval de l'anomalie de PV initiale. Le même proessus se déroule en amontde l'anomalie initiale de surfae (via le terme v′l∂yql de l'équation (1.9)). Mais es deuxondes d'altitude et de surfae se renforent également l'une l'autre. On peut dérireette interation ainsi : les irulations à l'est de l'anomalie positive de PV d'altitudeet à l'ouest de l'anomalie négative de PV d'altitude advetent également, du sud versle nord, du PV de surfae plus fort, renforçant ainsi l'anomalie positive initiale de PVde surfae. Réiproquement, les anomalies de surfae renforent elles d'altitude. Cettevision est shématique et a le mérite d'être simple et � visuelle �. Une desription plusprohe des équations (1.9) mais moins � visuelle � que la préédente serait la suivante.Le hamp de vitesse v′l résulte des hamps q′u et q′l (en inversant les équations (1.7) et(1.8)) et sa valeur au entre de l'anomalie positive de PV de surfae est non nulle duseul fait de q′u. En e�et, le hamp de vitesse en surfae dû aux strutures yloniqueset antiyloniques de surfae est, de façon évidente, nul au entre de es strutures.
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ζg), obtenue à partir des équations (1.1-1.4) et qui s'érit :
∂ζg
∂t

= −~Vg · ~∇ (ζg + f)− f0~∇.~Va . (1.10)On onsidère initialement une perturbation dans la haute troposphère, prenant laforme d'une onde idéalisée, aratérisée par une suession de dorsales et de thalwegsorrespondant respetivement à des rêtes et reux des surfaes isobares (�gure 1.10).La vortiité relative ζg est négative (resp. positive) au niveau de la dorsale (resp. thal-weg). Le terme d'advetion −~Vg · ~∇ζg est don négatif en amont du thalweg (NVA) etpositif en aval du thalweg (PVA). D'après l'équation de la vortiité (1.10), en négligeant
∂tζg ainsi que l'advetion de f , on en déduit que l'amont du thalweg est une zone deonvergene du vent agéostrophique (CONV) et que l'aval est une zone de divergene(DIV). Le mouvement vertial assoié à une telle on�guration est donné par l'équationomega, déduite des équations (1.1-1.4) :
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. (1.11)En ne gardant que le terme d'advetion di�érentielle de vortiité, on en déduit l'égalitésuivante :
sgn (w(z)) = sgn

([

∂z

(

−~Vg · ~∇ (ζg + f)
)])

, (1.12)où w désigne la vitesse vertiale et sgn( ) est la fontion signe. En négligeantl'advetion de f , l'équation (1.12) montre qu'il y a une subsidene sous l'entre dorsale-thalweg et une asendane sous l'entre thalweg-dorsale. Au sol, ∂zw est négatif (resp.positif) là où il y a subsidene (resp. asendane) don d'après l'équation de ontinuité(1.3), il y a divergene de ~Va sous l'entre dorsale-thalweg et onvergene sous l'entrethalweg-dorsale. D'après l'équation de la vortiité (1.10), la vitesse vertiale tend donà diminuer (resp. augmenter) ζg en surfae, don à augmenter (resp. diminuer) le géopo-tentiel φ en surfae, 'est-à-dire à augmenter (resp. diminuer) la pression de surfae. Onaboutit alors à la formation d'un antiylone de surfae sous l'entre dorsale-thalweg etd'une dépression de surfae sous l'entre thalweg-dorsale. Par ailleurs, on remarque quel'inlinaison vertiale des thalwegs/dorsales de l'onde baroline est bien de sens opposéau isaillement vertial de vent.La �gure 1.10 peut aussi être interprétée à l'aide d'un diagnosti permettant d'es-timer les mouvements vertiaux en prenant en ompte à la fois l'advetion di�érentiellede vortiité relative et l'advetion de température (que l'on a négligée en érivant l'équa-tion (1.12)). L'équation (1.11) peut en e�et s'érire sous une autre forme, dite forme enveteur- ~Q (Hoskins et al., 1978), dans laquelle le forçage du mouvement vertial s'ex-prime en terme de divergene d'un hamp de veteurs ~Q horizontaux. Pour simpli�erl'ériture de ette équation, on néglige β (plan f). On obtient :
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, (1.14)ou enore, quand l'axe x est parallèle à l'isotherme loale ave l'air froid à gauhe :
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. (1.15)En fait, le veteur ~Q dé�ni par l'équation (1.14) s'interprète physiquement omme étantproportionnel au taux de variation du gradient horizontal de température par le ventgéostrophique (non montré). Autrement dit, il traduit le renforement (ou l'a�aiblisse-ment) du gradient horizontal de température par le hamp de déformation du ventgéostrophique. Etant donné e renforement, le maintien de la relation du vent ther-mique néessite la présene de vents agéostrophiques et des vents vertiaux assoiés :
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Figure 1.10 � Cas d'une onde de haute troposphère (a) Représentation shématique du ventagéostrophique le long de l'éoulement en haute troposphère, des zones de onvergene (CONV) etdivergene (DIV) assoiées, et des zones de haute et basse pression de surfae orrespondantes, inspiréde Bjerknes et Holmboe (1944). (b) Minima et maxima de vortiité relative en haute troposphère,advetion de vortiité positive (PVA) et négative (NVA) assoiée et zones de haute et basse pressionde surfae orrespondantes, Koin et Uellini (1990). Ces deux shémas sont issus de Uelini (1990).'est e que traduit l'équation (1.13) qui relie la vitesse vertiale et le hamp de veteurs
~Q. En utilisant l'équation (1.15), on montre que les veteurs ~Q divergent dans l'entredorsale-thalweg et onvergent dans l'entre thalweg-dorsale. Comme d'après l'équation(1.13), w ∝ −~∇. ~Q, il y a don subsidene sous l'entre dorsale-thalweg et asendanesous l'entre thalweg-dorsale.A l'aide de ette situation idéalisée, on a don mis en évidene le r�le de la vitessevertiale dans le développement des dépressions (et antiylones) de surfae à partird'une perturbation d'altitude. Cela a permis de ompléter le shéma de l'instabilitébaroline dérit dans la setion préédente. Bjerknes et Holmboe (1944) et Bjerknes(1951) ont résumé ainsi le proessus : le développement des perturbations yloniquesau niveau de la mer néessite de la divergene en haute troposphère, a�n de mener àune diminution de la pression au niveau de la mer.Les dépressions de surfae issues du proessus d'instabilité baroline se formentdon prinipalement en réponse à la di�érentielle d'advetion de vortiité (on n'a ene�et gardé que e terme en érivant l'équation (1.12)) assoiée à une perturbation pré-existante d'amplitude �nie de haute troposphère. Elles ont été quali�ées de ylonesde type B par Petterssen et Smebye (1971). Pour e type de dépressions, l'advetionde température de surfae (seond terme du membre de droite de l'équation (1.11))



1.3. les théories de l'instabilité baroline 29est d'abord faible, mais devient souvent plus importante quand la dépression de sur-fae se reuse. Il existe par ailleurs des as où e terme d'advetion de température desurfae domine tout de suite. C'est le as des dépressions de surfae qui se forment lelong des fronts, en l'absene de perturbation pré-existante d'amplitude �nie de hautetroposphère. Elles sont dites ylones de type A par Petterssen et Smebye (1971). Gar-dons en�n à l'esprit que outre les e�ets de la di�érentielle d'advetion de vortiité et del'advetion de température de surfae, il existe d'autres e�ets à l'origine de la formationdes dépressions de surfae. On itera l'e�et du hau�age diabatique (Parker et Thorpe,1995) ou enore l'instabilité d'onde frontale (Orlanski, 1968). En outre, plusieurs de ese�ets s'exerent le plus souvent simultanément, leur ombinaison pouvant annihiler ouau ontraire renforer le proessus de la ylogénèse.1.3.4 Vision énergétiqueAprès avoir interprété l'instabilité baroline en terme de dynamique de vortiitépotentielle et après avoir montré le r�le de la vitesse vertiale dans le proessus, on sepropose d'aborder la question d'un point de vue énergétique et de montrer que 'estl'énergie potentielle de l'éoulement grande éhelle qui est la soure d'énergie des per-turbations barolines instables.On suppose ii que l'éoulement grande éhelle s'érit ~u = u(y, z)~i. L'éoulementperturbé horizontal se déompose en la somme du vent géostrophique (horizontal pardé�nition) et agéostrophique horizontal ~u′ = ~u′g + ~u′a, et l'éoulement perturbé verti-al est assoié à ω′. A la omposante géostrophique du vent perturbé est assoié legéopotentiel φ′ par la relation ~u′g = 1
f0
~k ∧ ~∇φ′. On approxime l'énergie inétique lo-ale perturbée par sa omposante géostrophique K ′ = 1

2
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). En appliquant leséquations (1.1) (sous l'hypothèse β = 0) et (1.3) à l'environnement puis à l'éoulementtotal, en faisant la di�érene puis en multipliant l'équation obtenue à partir de (1.1)par ~u′g, on obtient l'équation d'évolution de K ′ :
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. (1.17)Comme nous l'avons déjà évoqué, le proessus d'instabilité baroline onsiste en l'ex-tration d'énergie potentielle à l'éoulement grande éhelle par les perturbations grâeau isaillement vertial de vent, l'énergie extraite étant onvertie en énergie potentielleperturbée. Il orrespond au terme f0
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′ ∂pu de l'équation (1.17), où ∂pu quanti�ele isaillement vertial de vent et v′g ∂pφ′ est le �ux de haleur. Le terme d'interation
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Figure 1.11 � Résumé des éhanges énergétiques entre l'éoulement grande éhelle d'énergiesinétique K et potentielle P , et les perturbations d'énergies inétique K ′ et potentielle P ′ .baroline peut se réérire 1
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et ∂pu sont de même signe, 'est-à-dire si l'inlinaison vertialedes strutures perturbées est de sens opposé au isaillement vertial du vent grandeéhelle. C'est en aord ave e qui a été dit dans la setion 1.3.1.L'instabilité barotrope onsiste, elle, en l'extration d'énergie inétique à l'éoule-ment grande éhelle par les perturbations grâe au isaillement horizontal de vent. Elleorrespond au terme−u′gv′g∂yu de l'équation (1.16), qui se réérit − 1
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et ∂yu sont de même signe, 'est-à-dire si lesisolignes de la fontion de ourant perturbée ont une pente opposée à elle du isaille-ment horizontal de l'éoulement grande éhelle.Par ailleurs, le terme ω′∂pφ

′ qui apparaît dans haune des équations (1.16) et (1.17)ave un signe opposé orrespond à la onversion (dite interne) de l'énergie potentielleperturbée en énergie inétique perturbée. En�n, les termes −∇. (φ′~u′a) et −∂p (φ′ω′)dans l'équation (1.16) sont respetivement des termes de redistribution horizontaleet vertiale d'énergie (on parle des termes de onvergene des �ux agéostrophiques degéopotentiel). La �gure 1.11 résume les éhanges énergétiques entre l'éoulement grandeéhelle et les perturbations. C'est le yle énergétique proposé par Lorenz (1955). Ceshéma fait apparaître les proessus d'instabilité baroline, d'instabilité barotrope etle proessus de onversion interne se déroulant au sein de l'éoulement perturbé.Conluons ette setion sur l'instabilité baroline en évoquant le voabulaire uti-lisé dans la littérature à e sujet. On parle rigoureusement de proessus d'instabilitébaroline lorsque la roissane des strutures perturbées a lieu à partir de perturba-tions in�nitésimales. Dans la majorité des as réels, le phénomène de roissane sedélenhe à partir de perturbations d'amplitude �nie, auquel as on parle plut�t deproessus d'interation baroline (sous-entendu entre l'éoulement grande éhelle et lesperturbations). On retrouve la même nuane entre les termes d'instabilité barotrope etd'interation barotrope.1.4 Régionalisation de la ylogénèseDans la setion préédente, qui dérivait le proessus d'interation baroline, on aévoqué l'importane du isaillement vertial du vent grande éhelle sans évoquer sonpro�l horizontal. L'éoulement grande éhelle est en fait inhomogène horizontalement,



1.4. régionalisation de la ylogénèse 31ave des dépendanes en x (zones de on�uene/di�uene, �gure 1.2 page 16) et y(jets loalisés méridionalement, �gures 1.1 et 1.2). Cei implique deux hoses : d'unepart l'interation barotrope entre l'éoulement grande éhelle et les perturbations peutavoir lieu ; d'autre part le proessus d'interation baroline, dérit dans la setion 1.3,est loalisé à des endroits bien préis. Certaines études sur le développement de laylogénèse se sont onentrées sur l'interation barotrope pure alors que d'autres ontété menées dans un adre où les proessus d'interations barotrope et baroline avaientlieu tous les deux. C'est e que nous nous proposons de disuter dans ette setion.1.4.1 L'instabilité barotrope modale et la roissane transitoireOn s'intéresse d'abord au proessus d'interation barotrope pure. Dans e adre, onse pose la question de la roissane linéaire des perturbations dans un éoulement zonalbarotrope. L'étude d'instabilité menée par Kuo (1949) et Yamagata (1976) montre quela ondition néessaire pour qu'une perturbation de type modale roisse dans un teléoulement est que le gradient méridien du PV de l'éoulement hange de signe dans ledomaine. C'est le ritère de Rayleigh (équivalent du ritère de Charney-Stern-Pedloskyde l'instabilité baroline). C'est une ondition néessaire mais pas su�sante. En outre,les perturbations amenées à roître sont telles que les isolignes de la fontion de ourantperturbée sont de pente opposée à elle du isaillement horizontal de l'éoulementgrande éhelle, omme ela a été montré dans l'analyse énergétique de la setion 1.3.4(e méanisme a été mis en évidene par Orr, 1907). Cependant, on n'observe pas dephénomène d'instabilité barotrope aux moyennes latitudes : la on�guration des ventsn'est en e�et pas favorable à e type d'instabilité, le gradient méridien de PV étantgénéralement de signe onstant, sauf sur les bords du jet. Les études limatologiquesde Blak et Dole (2000) et Lee (2000) montrent en e�et que le terme d'extrationbarotrope de l'équation (1.16) est négatif en moyenne limatologique dans la plupartdes régions du globe.Par ontre, des perturbations non modales peuvent se développer de façon transi-toire dans le adre barotrope (Farrell, 1987). Par exemple, on assiste à un renfore-ment des strutures perturbées en haute troposphère lors de leur passage au-dessusdes grandes haînes de montagnes, par exemple au-dessus des Montagnes Roheusesd'Amérique du Nord (Sanders, 1988). Ce renforement orrespond à un e�et barotropede roissane transitoire non modale. L'amont des Roheuses est une zone de di�ueneoù les perturbations s'étirent selon l'axe sud/nord alors que l'aval est une zone de on�u-ene où il y a ontration des perturbations. Cette ontration est liée à un hangementd'orientation des axes de déformation de l'éoulement grande éhelle lors du passagede la zone de di�uene à la zone de on�uene. Cette ontration est alors assoiéeà un renforement des strutures perturbées, rendant la région en aval des Roheusespropie à la ylogénèse de type B (Farrell, 1989b; Shultz et Sanders, 2002). Ce mé-anisme est on�rmé par les artes limatologiques du terme d'extration barotrope deBlak et Dole (2000). On peut aussi avoir une telle phase de roissane transitoire entraversant le ourant-jet du sud vers le nord, dans des régions partiulières du jet oùil y a hangement de diretion des axes de déformation, par des e�ets barotropes nonlinéaires, omme ela a été montré par Rivière (2008) et omme on le verra dans la suite.
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1.4.2 Sensibilité des ondes barolines aux omposantes baro-tropes de l'éoulementEn plus d'induire des e�ets purement barotropes, les inhomogénéités horizontales del'éoulement grande éhelle ont aussi un e�et sur l'instabilité baroline. On distinguerales e�ets linéaires, mis en évidene dans le adre d'études d'instabilité linéaire, des ef-fets non linéaires.Parmi les études idéalisées d'instabilité linéaire menées pour identi�er l'e�et desinhomogénéités horizontales de l'éoulement grande éhelle sur les ondes barolines,ertaines se sont foalisées sur l'e�et des inhomogénéités méridiennes. Ainsi, James(1987) et Davies et al. (1991) ont montré que le isaillement méridien de l'éoule-ment atténue la roissane des modes normaux barolines. James (1987) explique etteatténuation par une rédution de la apaité des strutures à extraire de l'énergie po-tentielle à l'éoulement grande éhelle en présene de isaillement, ainsi que par uneperte d'énergie par les strutures à ause de l'interation barotrope elle-même.D'autres études se sont foalisées sur les e�ets linéaires des inhomogénéités zonalesde l'éoulement. Dans le adre d'un éoulement zonalement inhomogène, Pierrehumbert(1984) a formellement distingué deux types de modes normaux : les modes loaux etles modes globaux (voir aussi Cai et Mak, 1990). Pierrehumbert (1984) s'est inspirédes travaux de Merkine (1977) en dynamique des �uides géophysiques, qui distinguaitl'instabilité � absolue �, dont relèvent les modes loaux, et l'instabilité � onvetive �,qui orrespond plut�t aux modes globaux. Les modes loaux sont aratérisés par uneroissane loalisée de l'énergie perturbée. Cette roissane ne résulte pas de l'apportd'énergie par des strutures perturbées venant de l'amont omme 'est par exemplele as dans la ylogénèse de type B : elle dépend uniquement de la on�guration lo-ale de l'éoulement. Autrement dit, la roissane des modes loaux ne dépend pas desonditions aux limites de l'éoulement. Ainsi, le vent zonal moyen de l'éoulement estune entrave à la roissane de modes loaux : en e�et, le vent zonal moyen tend à ad-veter les strutures perturbées en aval de la zone de l'éoulement dans laquelle elles sesont développées, e qui a pour e�et d'atténuer leur roissane. Les modes loaux dif-fèrent des modes globaux, dont la roissane dépend de la on�guration de l'éoulementsur tout le domaine. La roissane des modes globaux est en fait déterminée par lesonditions aux limites de l'éoulement, qui doivent être périodiques (Pierrehumbert,1984). Dans le proessus de ylogénèse de type B de Petterssen et Smebye (1971),on peut identi�er la roissane de la struture perturbée de surfae à une roissaneglobale (Whitaker et Barilon, 1992), dans la mesure où ette roissane est ondition-née par la propagation d'ondes de haute troposphère (ette propagation étant permisepar la périodiité du domaine dans les modèles) qui, arrivant dans une zone de fortebarolinie, vont ampli�er l'anomalie de surfae. De manière assez ohérente ave l'é-tude de Whitaker et Barilon (1992) qui mettent en avant le r�le joué par les ondesqui se propagent dans la haute troposphère dans la ylogénèse, Lin et Pierrehumbert(1993) soulignent le fait que l'atmosphère réelle n'est pas instable de manière absolue,



1.4. régionalisation de la ylogénèse 33autrement dit que l'existene des modes stritement loaux, 'est-à-dire assoiés à unevitesse de groupe rigoureusement nulle, n'est pas permise à ause du vent zonal moyenqui advete les strutures.Les inhomogénéités horizontales de l'éoulement grande éhelle ont également dese�ets non linéaires sur les strutures perturbées barolines. Des études ont mis enévidene la sensibilité non linéaire des ondes barolines au isaillement méridien del'éoulement et à ses inhomogénéités zonales (Simmons et Hoskins, 1980; Davies et al.,1991; Thornroft et al., 1993; Wernli et al., 1998; Shultz et al., 1998).On observe un premier type d'évolution, dite de Shapiro et Keyser (1990), pour lesperturbations synoptiques évoluant dans un environnement sans isaillement (Davieset al., 1991; Wernli et al., 1998) ou dans une zone on�uente (Shultz et al., 1998).Thornroft et al. (1993) quali�ent leur yle de vie de type LC1, et dérivent unestruture frontale en forme de T et un maximum de vortiité ylonique en formede marteau le long du front haud qui s'inurve (�gures 1.12a,b). Un deuxième typed'évolution orrespond au as d'un environnement de isaillement ylonique (yle devie LC2 d'après Thornroft et al., 1993) : la perturbation synoptique se aratérise parune olusion frontale (le front froid et le front haud se rejoignent) et un maximum devortiité en forme de virgule, qui s'enroule vers l'intérieur de la zone d'air haud (�gures1.12,d). En omparant les �gures 1.12a,b et 1.12,d, on onstate que le isaillementylonique a pour e�et de faire pivoter le front froid dans une diretion nord-ouest/sud-est, au lieu de la diretion nord-sud du as LC1. Par ailleurs, la tempête visible surl'image satellite de la �gure 1.5 au large de l'Eosse semble être du type LC2. En outre,le modèle de ylone de Bergen (Bjerknes et Solberg, 1922) s'applique davantage pourdes ylones évoluant dans un isaillement ylonique (Davies et al., 1991; Wernli et al.,1998) ou dans une zone di�uente (Shultz et al., 1998). On observe en�n un troisièmetype d'évolution, pour les perturbations synoptiques évoluant dans un environnementde isaillement antiylonique (Davies et al., 1991; Wernli et al., 1998) et dont le ylede vie est appelé LC3 par Shapiro et al. (1999). Elles sont aratérisées par un front froidallongé, un front haud relativement ourt et peu marqué et un �lament de vortiitéylonique le long du front froid (�gures 1.12e,f).1.4.3 Un éoulement inhomogène partiulier : le rapide de vent(jet streak)Les rapides de vent orrespondent à des zones de maximum de vent loalisées spa-tialement, parsemant les ourants-jets. Comme elles orrespondent aussi à des zones defort isaillement vertial de vent, elles sont des zones propies à la ylogénèse. Dansette setion, nous allons analyser les propriétés du rapide de vent en utilisant le dia-gnosti de la vitesse vertiale, tel que ela a été fait par Uelini (1979) (ou enoreUelini, 1990).La �gure 1.13 résume la irulation autour d'un rapide de vent. La irulationagéostrophique, déduite de l'équation (1.1), s'érit (en négligeant β) omme ~Va =
1
f0
~k × Dg

~Vg
Dt

. La zone d'entrée du rapide de vent est don marquée par une omposante
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Figure 1.12 � Résultats de simulations dans le plan f, dans un adre semi-géostrophique, de troistypes de ylones idéalisés, à t=8 (environ 4 jours). (a),(b) : le ylone de type LC1 (éoulement debase sans isaillement). (),(d) : le ylone de type LC2 (isaillement +0.2 × 10−4 s−1). (e),(f) : leylone de type LC3 (isaillement −0.2× 10−4 s−1). (a),(),(e) : isolignes des hamps de températureet de pression. (b),(d),(f) : distribution de la vortiité relative, ave les régions yloniques en fonéet antiyloniques en lair. D'après Wernli (1995).agéostrophique transverse dirigée vers le �té froid (ylonique) du jet. A la sortie durapide, elle est dirigée dans le sens opposé (�gure 1.13a). Cette omposante orrespondà la branhe supérieure d'une irulation transverse dans le sens diret à l'entrée durapide de vent et indiret à la sortie. Cette irulation est dé�nie par un mouvementvertial asendant du �té haud (antiylonique) à l'entrée du rapide de vent et du �téfroid (ylonique) à la sortie (�gure 1.13b). Notons que es deux régions orrespondentà des zones d'advetion positive de vortiité en altitude ( −~Vg · ~∇ζg > 0) (PVA, �gure1.13), omme 'était le as en aval du thalweg d'altitude de l'onde idéalisée de la �gure1.10. On peut aussi raisonner ave les veteurs Q dé�nis par l'équation (1.14) page 27.Ils sont dirigés vers le sud à l'entrée du rapide de vent et vers le nord à sa sortie : ilsonvergent du �té haud de l'entrée et du �té froid de la sortie du rapide de vent, quisont don des zones d'asendane (�gure 1.13b). L'entrée �té haud et la sortie �té
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Figure 1.13 � (a) Shéma du vent agéostrophique transverse et des zones assoiées de divergene(DIV) et de onvergene (CONV) de ~Va, à l'entrée et à la sortie d'un rapide de vent retiligne, d'aprèsBjerknes (1951). (b) Cirulation agéostrophique transverse à l'entrée (setion AA') et à la sortie(setion BB') du rapide de vent, ave les zones de onvergene et divergene en haute troposphèreassoiées. Ces setions inluent deux isentropes (pointillés) et la position du noyau de vent (J). ()Positions des maxima et minima de vortiité relative, ave PVA et NVA indiquant les zones d'advetionpositive et négative de vortiité (respetivement). D'après Riehl et al (1952). Ces trois shémas sontissus de Koin et Uellini (1990) et Uelini (1990).froid du rapide de vent apparaissent don omme des zones potentiellement propies àla ylogénèse.Ce méanisme de ylogénèse explosive à la sortie gauhe d'un jet streak a étémis en évidene dans des as réels, omme dans l'étude limatologique de Clark etal. (2009) sur les événements tempétueux aux Etats-Unis entre 1994 et 2004 ou plusréemment dans le as de la tempête méditerranéenne (médiane) du 26 septembre2006 (Chaboureau et al., 2011). Notons par ailleurs que le rapide de vent tel qu'il estvu par Uelini (1979) est une struture synoptique (qui évolue don à l'éhelle dequelques jours), assoiée à l'éoulement total. Or, d'autres auteurs désignent le rapidede vent par une struture de plus grande éhelle (don d'évolution moindre sur quelquesjours) : 'est par exemple le as dans l'étude idéalisée de Cai et Mak (1990), et le pide vent zonal à l'entrée du Pai�que (vers 30◦N, �gure 1.2 page 16) est un exempleréel d'une telle struture grande éhelle. On verra dans la setion suivante que les deuxraisonnements sont inompatibles.Les inhomogénéités horizontales de l'éoulement grande éhelle, autrement dit lehamp de déformation barotrope grande éhelle, modulent don l'amplitude et la loa-lisation des systèmes synoptiques barolines perturbés, à travers des e�ets barotropes



36 hapitre 1. la ylogénèse des moyennes latitudestransitoires linéaires et non linéaires. Le rapide de vent est une on�guration partiu-lière sur laquelle nous reviendrons par la suite.1.5 Motivations et objetifs de la thèseNous venons de voir l'importane du hamp de déformation grande éhelle dansla ylogénèse, que e soit dans son intensité ou dans sa loalisation spatiale. Le om-portement réurrent de ertaines dépressions de surfae au sein du ourant-jet que nousallons dérire i-dessous, et qui motive mon travail, est un parfait exemple du r�le jouépar l'éoulement grande éhelle, en partiulier par sa struture horizontale, dans laanalisation et l'intensi�ation des dépressions de surfae.Il s'avère qu'un ertain nombre des tempêtes hivernales qui ont frappé l'Europede l'Ouest es dernières années ont traversé le ourant-jet de son �té haud vers son�té froid tout en onnaissant une phase d'intensi�ation très rapide juste après latraversée du jet. C'est par exemple le as de la tempête Lothar (Wernli et al., 2002;Rivière et Joly, 2006b) et de la plupart des tempêtes de la ampagne FASTEX. Ilsemblerait en fait que la trajetoire et la roissane explosive des tempêtes à la traverséesoient fortement ontraintes et déterminées par le hamp de déformation horizontaledu ourant-jet (Rivière et Joly, 2006a). La �gure 1.14 montre l'exemple de la POI17de FASTEX (Rivière et Joly, 2006a). La dépression de surfae traverse le ourant-jetde son �té sud vers son �té nord. De plus, son yle de vie est omplexe puisqu'elles'étire tout en s'a�aiblissant avant la traversée (�gures 1.14a,b) puis elle se ontratetout en se régénérant juste après la traversée (�gures 1.14,d,e) et en�n elle s'étire ànouveau après la traversée (�gure 1.14f).Beauoup de questions restent ouvertes, que e soit sur la phase de ylogénèseproprement dite, qui est loin d'être expliquée par la théorie linéaire de l'instabilitébaroline (Desamps et al., 2007), ou sur la phase de maturation ave la traversée duourant-jet, qui ne peut être reproduite par des modes instables. C'est sur e seondaspet, 'est-à-dire sur la phase de maturation, que porte essentiellement mon travail.Comment, au-delà de l'instabilité baroline, les non-linéarités, ombinées à un éou-lement grande éhelle de struture omplexe horizontalement, peuvent-elles expliquerla traversée (et plus généralement la trajetoire) et le reusement des dépressions desurfae juste après la traversée du jet ? C'est là la question essentielle qui motive montravail de thèse.De nombreux auteurs se sont intéressés aux trajetoires des dépressions des moyenneslatitudes pour une meilleure ompréhension du storm-trak (Wallae et al., 1988; Hoskinset Hodges, 2002), mais peu semblent avoir approfondi le fait que les tempêtes traversentle ourant-jet grande éhelle de l'équateur vers le p�le. Rivière (2008) a ertes repro-duit le as de la POI17 dans un adre numérique barotrope, et a prouvé le r�le dese�ets ombinés de la déformation horizontale de l'éoulement grande éhelle et des non-linéarités dans le déplaement des perturbations synoptiques à travers le ourant-jet,mais il n'a pas identi�é le méanisme assoié. En fait, 'est surtout dans le ontexte desylones tropiaux dans l'atmosphère tropiale barotrope que le déplaement méridien
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Figure 1.14 � Vent basse fréquene à 350 hPa supérieur à 30m.s−1 (ontours �ns), valeurs positivesdu hamp de déformation e�etive de l'éoulement basse fréquene à 350 hPa (ombré), valeurs néga-tives du géopotentiel haute fréquene à 350 hPa (ontours épais) et du géopotentiel haute fréqueneà 900 hPa (ontours épais). (a) 18.00 UTC Jour 1, (b) 00.00 UTC Jour 2, () 06.00 UTC Jour 2, (d)12.00 UTC Jour 2, (e) 18.00 UTC Jour 2, (f) 00.00 UTC Jour 3. Les hamps basse fréquene sontissus de la moyenne du hamp total sur 8 jours (autour de la date onsidérée) et les hamps hautefréquene orrespondent à la di�érene entre le hamp total et le hamp basse fréquene (réanalysesFASTEX de Météo-Frane). D'après Rivière et Joly (2006a).des strutures tourbillonnaires a été étudié : il a été appelé β-drift (Holland, 1983). Ceonept de β-drift est aussi utilisé en oéanographie pour aratériser le déplaementdes tourbillons oéaniques : 'est d'ailleurs dans e ontexte qu'il a été introduit parMWilliams et Flierl (1979).Gilet et al. (2009) ont mis en évidene l'importane du β-drift dans le as d'uneatmosphère baroline des moyennes latitudes. Ils ont montré, dans le adre simple d'unmodèle à deux ouhes, que e sont les non-linéarités en présene d'un gradient méri-dien de PV moyenné sur la vertiale positif qui permettent la traversée d'un jet zonalpar une perturbation ylonique de surfae. Cependant, le ourant-jet zonal de l'étudede Gilet et al. (2009) est assez éloigné de la struture des éoulements réels qui euxpossèdent des zones de on�uene et de di�uene ainsi que des méandres (voir �gure1.14). La question de omment les e�ets non linéaires agissent dans un hamp de défor-mation non trivial reste don ouverte. Comme nous l'avons rappelé dans e hapitre,il existe bien entendu des études idéalisées des e�ets du hamp de déformation de l'é-oulement grande éhelle sur les perturbations synoptiques et leur trajetoire dans ledomaine des moyennes latitudes. Il en existe aussi dans le as des ylones tropiauxou enore en dynamique des �uides géophysiques. Mais es études analysent soit lese�ets non linéaires dans des hamps de déformation très simples, soit la dynamiquelinéaire dans des hamps de déformation légèrement plus omplexes. L'objetif de ettethèse est don d'approfondir le onept de β-drift pour les dépressions des moyenneslatitudes dans un ontexte plus réaliste, et notamment de mieux omprendre la façon



38 hapitre 1. la ylogénèse des moyennes latitudesdont le β-drift non linéaire et les e�ets de la déformation se ombinent pour engendrerla traversée du ourant-jet par les dépressions de surfae des moyennes latitudes.En parallèle de la question du déplaement d'une dépression de surfae à traversle ourant-jet, se pose la question de son reusement à la traversée. On voit sur la�gure 1.14 que la traversée oïnide ave la sortie gauhe du ourant-jet. Beauoupde synoptiiens ont don onlu que ette régénération s'expliquait par une simpleanalogie ave la sortie froide du jet streak qui s'avère être une région favorable à laylogénèse (Uelini, 1990, setion 1.4.3). Cependant, omme l'ont souligné Rivièreet Joly (2006a), le parallèle entre un jet streak (dé�ni omme un maximum de ventde l'éoulement total) et le ourant-jet grande éhelle (qui orrespond à l'éoulementbasse fréquene) ne semble pas su�sant pour expliquer la phase de reusement desdépressions de surfae à la sortie gauhe du ourant-jet grande éhelle (et aspet aégalement été évoqué par Baehr et al., 1999). Nous y reviendrons à la �n du hapitre3. Rivière et Joly (2006a) ont montré que le reusement de la dépression de surfaelors de la POI17 orrespondait à une relane de l'interation baroline ainsi qu'à dese�ets barotropes (Rivière, 2008). Dans leur étude, Gilet et al. (2009) ont reproduitla régénération baroline d'une perturbation ylonique de surfae à la traversée d'unourant-jet zonal, mais les e�ets de la dynamique barotrope sont restés négligeables,ontrairement au as réel de la POI17. Mon seond objetif onsiste don à reproduirele yle de vie énergétique de la POI17 dans un éoulement ave méandres, plus prohedes éoulements réels que elui de Gilet et al. (2009).Dans le hapitre 2, on identi�e le méanisme responsable du déplaement des dé-pressions de surfae perpendiulairement au ourant-jet grande éhelle. On utilise pourela un modèle barotrope quasi-géostrophique (Phillips, 1951), dans lequel des per-turbations d'amplitude �nie (tourbillons) évoluent au sein d'un éoulement maintenustationnaire, qui modélise un éoulement grande éhelle évoluant peu pendant le ylede vie des perturbations. On regarde l'e�et de la déformation assoiée à et éoule-ment grande éhelle sur le déplaement des tourbillons yloniques, en omplexi�antl'éoulement au fur et à mesure de notre démarhe, a�n de le rendre de plus en plusréaliste.Dans le hapitre 3, on généralise à une atmosphère baroline le méanisme identi�édans le ontexte barotrope. Dans le modèle à deux ouhes de Phillips (1951), on étudiela traversée par un tourbillon ylonique de surfae d'un ourant-jet ave méandres etinstable baroliniquement. Le hamp de déformation horizontale du ourant-jet aveméandres est prohe de elui des éoulements réels, a�n d'être en mesure de reproduirela traversée et le yle de vie énergétique de tempêtes réelles, omme elle de la POI17de FASTEX.En�n, on dressera nos onlusions en mettant en évidene l'originalité de l'approhesuivie dans ette thèse et les résultats nouveaux qu'elle a apportés, et on évoquera lesperspetives possibles dans le adre d'une éventuelle poursuite de notre travail.



Chapitre 2Trajetoire des perturbationsyloniques dans un environnementbarotropeDans e hapitre, on herhe à identi�er les méanismes à l'origine du déplaementdes dépressions de surfae à travers le ourant-jet grande éhelle des moyennes latitu-des. Dans e ontexte, il est intéressant de se penher sur la littérature qui disute dudéplaement des ylones tropiaux vers le nord, dans un environnement barotrope.Nous allons don ommener par en présenter les prinipaux aspets, e qui va nouspermettre de dégager un paramètre lé dans le mouvement méridien des ylones tro-piaux, à savoir le gradient méridien de la vortiité potentielle (notée PV par la suite)grande éhelle qui pilote e qui a été appelé le β-drift. Nous montrerons ensuite que eonept de β-drift a également été appliqué aux tourbillons oéaniques et qu'il a aussifait l'objet d'études expérimentales.Dans un seond temps, nous évoquerons les études qui ont été menées sur le dé-plaement des strutures tourbillonnaires (ylone tropial ou tourbillon oéanique) enprésene d'un éoulement grande éhelle du type ourant-jet.Les études sur les ylones tropiaux, ainsi que elle de Rivière (2008) aux moyenneslatitudes ont montré que la déformation in�ue sur la trajetoire des perturbationssynoptiques. Il semble don logique, dans un troisième temps, de présenter l'état de lalittérature onernant l'e�et de la déformation horizontale sur la forme des struturestourbillonnaires, notamment dans le adre de la dynamique des �uides géophysiques(GFD). Puis nous introduirons le formalisme assoié aux e�ets de déformation dontnous aurons besoin par la suite.Disposant alors des deux paramètres lés dans le déplaement méridien des pertur-bations dans un éoulement grande éhelle, à savoir le gradient méridien de PV et lehamp de déformation horizontal, nous présenterons nos travaux menés dans un adrebarotrope et visant à mieux omprendre l'e�et ombiné de es deux paramètres surla trajetoire des dépressions des moyennes latitudes. Ils sont présentés dans l'artileintitulé On the northward motion of midlatitude ylones in a barotropi meanderingjet, paru dans le Journal of Atmospheri Sienes en juin 2012.39



40 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotrope2.1 E�et du gradient méridien de PV sur la traje-toire des ylones tropiaux et des tourbillonsoéaniques2.1.1 Le beta-drift des ylones tropiauxMieux omprendre la trajetoire des ylones tropiaux est l'une des problématiquesles plus importantes dans la prévision du temps. Elle a fait l'objet de nombreusesétudes théoriques et pratiques, l'aspet essentiel étant l'interation entre le ylone etson environnement. On note les quantités dynamiques reliées au ylone ( )′ (dansle sens d'éoulement perturbé) et elles reliées à l'environnement ( ). L'évolution del'éoulement peut être dérite par l'équation de vortiité barotrope, qui s'érit, sousréserve de quelques approximations (éoulement non-divergent, pas de dissipation) :
∂
(

ζ + ζ ′
)

∂t
= −

(

~v + ~v′
)

.~∇ (q + ζ ′) , (2.1)ave q = ζ + f , et qui devient, en onsidérant que l'environnement seul véri�e (2.1) :
∂ζ ′

∂t
= −~v.~∇ζ ′ − ~v′.~∇q − ~v′.~∇ζ ′. (2.2)2.1.1.1 R�le du gradient de vortiité planétaireUn exemple simple de l'e�et du gradient de vortiité potentielle de l'environnementest l'e�et du gradient de la vortiité planétaire sur le mouvement d'un ylone. On sup-pose le gradient de vortiité relative ζ nul ('est le as par exemple dans un éoulementau repos ou uniforme). L'équation (2.2) devient :

∂ζ ′

∂t
= −~v.~∇ζ ′ − ~v′.~∇f − ~v′.~∇ζ ′. (2.3)Un déplaement vers le nord-ouestRossby (1948) a étudié l'e�et de la rotation de la Terre sur le mouvement d'unylone tropial et a onlu que la variation latitudinale du paramètre de Coriolis f(l'e�et β) provoque un déplaement des ylones axisymétriques vers les p�les. Ce dé-plaement vers les p�les a été amplement on�rmé par de nombreuses études. Adem(1956) a montré analytiquement (solution en série de Taylor) qu'à ause de la varia-tion β du paramètre de Coriolis, un ylone barotrope non-divergent plaé dans uneatmosphère au repos se déplae vers le nord-ouest. Adem et Lezama (1960) retrouventanalytiquement e résultat dans un éoulement uniforme (vers l'ouest omme les ali-zés), dans un modèle non-divergent et divergent. Anthes et Hoke (1975) utilisent unmodèle numérique barotrope non-divergent puis divergent initialisé ave un yloneaxisymétrique dans une atmosphère au repos, et retrouvent le déplaement vers lenord-ouest à des vitesses entre 1 et 3 m.s−1 pour des paramètres réalistes.Holland (1983) explique analytiquement e déplaement vers le nord-ouest par deuxe�ets, en raisonnant d'abord sans éoulement de base (on entend par éoulement de
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Figure 2.1 � Champ du taux de variation instantanée de la vortiité ∂tζ (en unités arbitraires),entré sur un ylone symétrique, non-divergent, dans l'hémisphère nord, sur le β-plan, sans éoulementde base. Les lignes épaisses shématisent la irulation seondaire. D'après Holland (1983).base l'éoulement assoié à l'environnement). L'advetion de la vortiité planétaire parles vents azimutaux est à l'origine d'un déplaement vers l'ouest. C'est un e�et linéairequi orrespond au terme −~v′.~∇f de l'équation (2.3) : on parle d'e�et β linéaire. Cet e�etest assoié à une irulation seondaire, antiylonique à l'est et ylonique à l'ouest(�gure 2.1). Le vent de sud résultant autour du entre du ylone l'advete alors versle p�le. C'est un e�et non linéaire, qu'on peut assoier au terme −~v′.∇ζ ′ de l'équation(2.3). C'est e déplaement non linéaire vers le nord qu'on appelle le β-drift. Holland(1983) montre que dans un éoulement de base uniforme, es deux e�ets se superposentà l'e�et d'advetion par l'éoulement de base, assoié au terme −~v.~∇ζ ′ de l'équation(2.3).Cependant, Chan et Williams (1987) nuanent le résultat de Holland (1983) enmontrant que l'e�et β linéaire étire le ylone vers l'ouest mais ave un très faibledéplaement du entre du ylone vers l'ouest. C'est l'e�et non linéaire qui donne nais-sane à un déplaement du ylone vers le nord et en même temps vers l'ouest. Pouromprendre ette observation, il est néessaire d'a�ner la déomposition de l'éoule-ment mise en plae dans les équations (2.1), (2.2) et (2.3).La irulation asymétrique (gyres)Pour omprendre et e�et non linéaire, on peut reprendre la déomposition de l'é-oulement perturbé proposée par Fiorino et Elsberry (1989b) entre une irulationsymétrique représentant le ylone et une irulation asymétrique résultant de l'in-teration entre le ylone et l'environnement ( ). La irulation asymétrique onsisteprinipalement en deux gyres de sens de irulation opposés (�gure 2.2). Une aratéris-tique essentielle de ette irulation est l'éoulement quasi-uniforme entre les gyres, quiadvete le ylone. Le méanisme de propagation peut alors être dérit dynamiquementen déomposant la vortiité totale en une partie symétrique ( )S, asymétrique ( )A etun environnement ( ). L'équation de la vortiité barotrope (2.1) s'érit alors :
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Figure 2.2 � Fontions de ourant asymétriques (m2.s−1) à 24 h, d'après une simulation de Fiorinoet Elsberry (1989b). Le domaine est entré sur le ylone. Les valeurs positives (négatives) indiquentles fontions de ourant antiyloniques (yloniques). D'après Fiorino et Elsberry (1989b).En supposant que l'environnement seul véri�e ette équation, les termes ∂tζ et −~v ·
~∇(f + ζ) se simpli�ent. De plus, en supposant que le gradient de vortiité relative del'environnement est nul, en tenant ompte du aratère axisymétrique du ylone quientraîne ~vS · ~∇ζS = 0 et en négligeant le terme ~vA · ~∇ζA, l'équation (2.4) devient :

∂ (ζS + ζA)

∂t
= −~v · ~∇ (ζS + ζA)− ~vS · ~∇f − ~vA · ~∇f − ~vA · ~∇ζS − ~vS · ~∇ζA. (2.5)En supposant l'environnement au repos, il vient :

∂ (ζS + ζA)

∂t
= SB + AB + ASV A + AAV S, (2.6)ave SB = −~vS · ~∇f, AB = −~vA · ~∇f, ASV A = −~vA · ~∇ζS et AAV S = −~vS · ~∇ζA.Le terme SB orrespond à l'advetion de la vortiité planétaire par l'éoulementsymétrique. C'est l'e�et β linéaire et il est responsable de la formation initiale des gyresasymétriques. Les termes ASV A et AAV S orrespondent à des proessus non linéaires.Le premier est l'advetion du ylone symétrique par l'éoulement asymétrique entreles deux gyres (appelé � ventilation �ow �). Le seond orrespond à un e�et moins im-portant, qui ontrebalane le forçage de l'e�et β linéaire : il est assoié à une rotation dela irulation asymétrique par l'éoulement symétrique et tend ainsi à orienter l'éoule-ment entre les gyres vers le nord-ouest (dans l'hémisphère nord). La �gure 2.3 résumel'e�et des trois termes SB, ASV A et AAV S. Ainsi, la omposante vers l'ouest du dé-plaement du ylone provient stritement d'un proessus d'advetion non linéaire ets'avère seulement indiretement relié aux e�ets linéaires. Cela ontredit don la théoriede Holland (1983), déjà remise en ause par Chan et Williams (1987).Li et Wang (1994) ont proédé au même type de déomposition que Fiorino etElsberry (1989b) (irulations symétrique et asymétrique) et ont fait apparaître, dansl'équation d'évolution de l'énergie inétique asymétrique, un terme de onversion d'én-ergie de la irulation symétrique vers la irulation asymétrique, noté (KψS

, KψA
) =
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AA

effet de SB (effet  linéaire) 

effet non linéaire de ASVA

effet non linéaire de AAVS 
effet non linéaire résultantFigure 2.3 � Shéma réapitulatif des e�ets des termes SB, ASV A et AAV S de l'équation (2.6),inspirée de Fiorino et Elsberry (1989b).

CT1+CT2. Le terme CT2, appelé terme de onversion β, représente le transfert d'énergieinétique du ylone symétrique vers la irulation asymétrique induit par le forçagede β. Il est assoié aux termes SB et AB de l'équation (2.6) et s'érit :
CT2 = −
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sin(α), (2.7)où r0 est le rayon d'intégration et ave les irulations symétrique et asymétrique (denombre d'onde azimutal 1) s'érivant, en oordonnées ylindriques (r, λ) :
ψs = Rs(r),

ψa = Ra(r) cos(α− λ)(mode 1),où Rs et Ra sont les amplitudes des irulations symétriques et asymétriques res-petivement et α désigne la position angulaire du entre de la gyre antiyloniquemesurée dans le sens trigonométrique depuis le nord.Le taux de onversion CT2 est positif si α appartient à (−π, 0), autrement dit si lagyre antiylonique est loalisée à l'est du entre du ylone (dans les quadrants nord-est ou sud-est). C'est le as dans les simulations menées de Li et Wang (1994). Commele soulignent Carr et Williams (1989), en sa seule présene, le ylone devrait don êtreamené à disparaître au pro�t des gyres (proessus de génération des gyres par l'e�et βlinéaire). Ils montrent qu'un méanisme de stabilisation barotrope permet le maintiendu ylone, grâe à une rétroation négative qui transfère de l'énergie inétique de lairulation asymétrique vers le ylone. Ce transfert est aussi obtenu par Li et Wang(1994) (ils le notent CT1) et il est assoié aux termes ASV A et AAV S de l'équation(2.6). Il se réérit :
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Figure 2.4 � (a) Pro�ls de vent tangentiel ave des pro�ls internes identiques et des pro�ls externesdi�érents (tirets ourts, traits pleins ou tirets longs) (b) trajetoires orrespondantes jusqu'à 72 h aveles mêmes motifs que (a) et des symboles le long des trajetoires toutes les 12 h. D'après Fiorino etElsberry (1989b).Il est déterminé par l'inlinaison entre les isolignes de la fontion de ourant asy-métrique et le isaillement radial du vent angulaire symétrique ωS (dé�ni omme le ventazimutal du ylone symétrique divisé par la distane radiale depuis le entre du y-lone). On peut faire l'analogie ave le résultat bien onnu de Farrell (1987) selon lequeldans un ontexte linéaire barotrope non-divergent, une perturbation dans un éoule-ment zonal du type U = Sy gagne en énergie si − ∫
A

[

(∂xy)ψ (∂yψ)
2 ∂yU

]

dA > 0. Ditautrement, la perturbation se développe si, en moyenne, la pente des isolignes de lafontion de ourant perturbée est opposée à elle du isaillement horizontal (voir se-tion 1.4.1). Li et Wang (1994) montrent numériquement que le terme CT1 est environ
5 fois plus faible que CT2, et qu'il est négatif.L'e�et de la struture du yloneIl n'y a pas eu d'études laires qui ont examiné séparément l'e�et du pro�l duylone, elui de sa taille et elui de son intensité. Néanmoins, Fiorino et Elsberry(1989b) se sont intéressés à l'e�et séparé du pro�l de vitesse de vent à l'intérieur età l'extérieur du ylone : les vents intérieurs sont les vents dans la zone du maximumde vent alors que les vents extérieurs sont les vents plus loin du entre du ylone.On pourrait penser que les vents intérieurs re�ètent l'intensité du ylone alors que lesvents extérieurs aratérisent sa taille. Fiorino et Elsberry (1989b) ont montré que latrajetoire est lairement dépendante du pro�l de vent extérieur et dans une moindremesure, des hangements de vent intérieur (en terme d'intensité). Un ylone ave unvent extérieur d'autant plus fort se déplae d'autant plus vite et plus à l'ouest (�gure2.4). Par onséquent, le β-drift se fait d'autant plus ressentir que le ylone est degrande taille. Ce résultat rejoint eux de Holland (1984), DeMaria (1985) et Chan etWilliams (1987). Notons qu'il faut modérer es résultats puisque l'on hange à la foisla vortiité totale et la déroissane de la vitesse entre les di�érents pro�ls. Or, on saitque le β-drift dépend de la fore de la vortiité et que dans les simulations linéaires,autrement dit quand le maximum de vent est assez petit, on n'observe pas de β-drift.



2.1. effet du gradient de pv sur la trajetoire des ylonestropiaux et des tourbillons oéaniques 45Le résultat de Fiorino et Elsberry (1989b) peut ependant être interprété par le mé-anisme de stabilisation barotrope de Carr et Williams (1989), à l'aide des termes CT1et CT2 de Li et Wang (1994). Un renforement des vents intérieurs (intensité) aroît àla fois l'e�et β et le isaillement radial du vent angulaire symétrique, e qui rend CT2plus positif et CT1 plus négatif. La somme de es deux termes varie alors relativementpeu, autrement dit la irulation asymétrique hange peu, d'où la dépendane limitéede la trajetoire du ylone symétrique ave un hangement d'intensité. Par ontre, unrenforement des vents extérieurs ampli�e prinipalement l'e�et β 'est-à-dire le terme
CT2 (peu d'e�et sur CT1). Les gyres se renforent et l'éoulement asymétrique entreles deux gyres advete davantage le ylone.Par une déomposition en série de Fourier, Fiorino et Elsberry (1989a) ont étudié laontribution des petites (0 ≤ λ ≤ 500km), moyennes (500 ≤ λ ≤ 1500km) et grandes(λ > 1500km) éhelles assoiées au pro�l du ylone initial sur sa trajetoire. Ils ontmontré que les grandes éhelles (qui orrespondent en fait à l'éoulement extérieur)déterminent la vitesse de translation du ylone mais pas sa diretion. Au ontraire, lespetites et moyennes éhelles (qui sont essentiellement à l'intérieur du ylone) ont une�et signi�atif sur la diretion du déplaement en in�uençant la rotation des gyres etdon l'orientation de l'éoulement entre les gyres. Ces résultats rejoignent eux de Hol-land (1984), DeMaria (1985), Chan et Williams (1987) et Fiorino et Elsberry (1989b)qui ont onstaté que des vents extérieurs plus forts (autrement dit une plus grandetaille) engendrent un déplaement plus rapide du ylone. Le fait qu'ils n'aient vuqu'un e�et moindre de l'intensité du ylone (fore des vents intérieurs) s'explique parle hoix du pro�l de leur ylone initial. Ce pro�l était en e�et omposé essentiellementde grandes éhelles, d'où la forte in�uene du vent extérieur. Les petites éhelles avaientune faible ontribution et en les modi�ant, leur in�uene restait don toujours faible(Shapiro et Ooyama, 1990).2.1.1.2 R�le du gradient de vortiité relative de l'environnementDans la setion préédente, on onsidérait un environnement au repos, dans lequelle gradient de PV se résumait don au gradient méridien de vortiité planétaire β. Laprésene d'un environnement de gradient de vortiité relative non nul provoque un e�etse superposant à l'e�et du gradient de la vortiité planétaire (e�et β), omme le montrele terme −~v′.~∇q de l'équation (2.2).C'est Kuo (1950) qui, le premier, propose une généralisation de l'argument deRossby en inluant l'e�et des gradients de vortiité relative, qu'il quanti�era dans Kuo(1969), en montrant qu'un ylone (modélisé par un ylindre axisymétrique) dans unenvironnement de vortiité potentielle non-uniforme (simple disontinuité) tend à sedéplaer vers la région de plus forte vortiité potentielle.L'étude du déplaement d'un ylone tropial dans un éoulement soulève la ques-tion de la dé�nition exate du ylone dont on observe le déplaement dans l'environ-nement. Kasahara (1957) le dé�nit omme un tourbillon axisymétrique, invariant enforme et en intensité et qui se déplae à vitesse variable, et introduit alors la notiond'éoulement résiduel (ou steering �ow), qui résulte de la soustration du tourbillon



46 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotropeaxisymétrique à l'éoulement total. Kasahara et Platzman (1963) et DeMaria (1985)montrent que le gradient de vortiité potentielle de l'éoulement résiduel provoqueun déplaement du tourbillon ave une omposante du mouvement à 90◦ à gauhe dugradient de vortiité potentielle et une omposante dans la diretion du gradient de vor-tiité potentielle. George et Gray (1976), Brand et al. (1981) et Chan et Gray (1982)ont retrouvé e lien entre les vents résiduels et la trajetoire des ylones tropiaux àtravers des études statistiques de as réels.Cei orrespond �nalement à une généralisation de l'e�et β mis en évidene dansla setion préédente, qui onsistait en un déplaement du ylone à 90◦ à gauhe dugradient de vortiité planétaire (vers l'ouest dans l'hémisphère nord) et un déplaementdans la diretion du gradient de vortiité planétaire (vers le nord dans l'hémisphèrenord). Ainsi, au lieu de la vortiité planétaire f , on onsidère la vortiité potentielle del'environnement q (voir équation (2.2)).
2.1.1.3 R�le du isaillement du vent de l'environnementDe nombreux auteurs (Ulrih et Smith, 1991; Smith, 1991; Williams et Chan, 1994;Wang et Li, 1995; Li et Wang, 1996; Wang et Li, 1997) ont examiné l'e�et d'un i-saillement linéaire du vent horizontal sur le β-drift. Notons que le gradient de vortiitérelative ζ assoié à e type d'environnement est nul. Ulrih et Smith (1991) et Williamset Chan (1994) ont montré que dans un éoulement zonal isaillé méridionalement, unevortiité antiylonique (∂yu > 0) (resp. ylonique, ∂yu < 0) aélère (resp. déélère)le β-drift, en terme de distane parourue. Cette observation est diretement liée à lastruture des gyres qui di�ère selon le sens du isaillement, à ause d'une onversiond'énergie inétique entre l'éoulement et les gyres qui dépend du isaillement et qui,en fait, vise à le réduire (Wang et Li, 1995). Par ontre, dans un éoulement méridienisaillé longitudinalement, 'est le ontraire : une vortiité antiylonique (∂xv < 0)(resp. ylonique, ∂xv > 0) déélère (resp. aélère) le β-drift (Li et Wang, 1996). Cesrésultats opposés indiquent que 'est don le isaillement de l'environnement plut�t quesa vortiité qui ontr�le la vitesse du β-drift : un isaillement de signe positif (∂yu > 0ou ∂xv > 0, as L1 et L4 sur la �gure 2.5) aélère le β-drift alors qu'un isaillementde signe négatif (∂yu < 0 ou ∂xv < 0, as L2 et L3 sur la �gure 2.5) ralentit le β-drift,par rapport au as sans isaillement (as L0 sur la �gure 2.5). En outre, la �gure 2.5montre que le isaillement longitudinal de vent méridien ∂xv (as L3 et L4) est pluse�ae que le isaillement méridional de vent zonal ∂yu (as L1 et L2) dans le hange-ment de diretion du β-drift. Un isaillement longitudinal de vent méridien ave unevortiité ylonique (∂xv > 0, as L4) oriente le β-drift davantage vers l'ouest alorsqu'une vortiité antiylonique (∂xv < 0, as L3) l'oriente plut�t vers le nord. Wanget Li (1997) justi�ent ette tendane par un e�et de rotation des β-gyres par l'éoule-ment isaillé longitudinalement, dans le sens ontraire des aiguilles d'une montre dansle as d'une vortiité ylonique et dans le sens des aiguilles d'une montre dans le asantiylonique.
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Figure 2.5 � Trajetoires du entre du ylone dans le modèle shallow-water de Li et Wang (1996)(plan beta) dans un environnement au repos (L0), dans un éoulement zonal isaillé méridionalementave une vortiité antiylonique (L1) et ylonique (L2), et dans un éoulement méridien isaillélongitudinalement ave une vortiité antiylonique (L3) et ylonique (L4).2.1.2 Le beta-drift des tourbillons oéaniquesLe onept de β-drift a en réalité été introduit en oéanographie par MWilliamset Flierl (1979) pour des tourbillons oéaniques. Ils ont notamment étudié les ef-fets ombinés de β et des non-linéarités dans un modèle équivalent barotrope quasi-géostrophique, en l'absene d'éoulement grande éhelle. Dans e adre, ils ont mis enévidene un déplaement linéaire du tourbillon vers l'ouest, le tourbillon laissant unefaible (par rapport au tourbillon) onde de Rossby dans son sillage : 'est la dispersiond'ondes de Rossby par e�et β (Flierl, 1977). Pour un tourbillon ylonique (antiy-lonique), les strutures perturbées initiales sont onstituées d'une anomalie de PVpositive (négative) à l'ouest du tourbillon et négative (positive) à l'est. Ces anomaliessont également appelées gyres. Pour des non-linéarités assez fortes, ils ont observé undéplaement vers le nord (sud) du tourbillon : aux anomalies à l'ouest et à l'est dutourbillon sont assoiées des irulations seondaires qui advetent le tourbillon vers lenord (sud). L'entraînement du tourbillon prinipal par les gyres asymétriques induitespar l'e�et β est appelé β-drift. Sutyrin et Flierl (1994) ont mené une étude analytiquede la formation des gyres dans le as de tourbillons axisymétriques dé�nis omme despaths de PV onstants, dans un modèle équivalent barotrope. Ils ont notamment misen évidene la dépendane de la diretion du déplaement du tourbillon ave sa taillerelativement au rayon de déformation : quand le tourbillon est beauoup plus petitque le rayon de déformation, il se déplae initialement vers le nord puis graduellementvers l'ouest, à ause de l'axisymétrisation de la PV par la rotation du �uide autourdu tourbillon (orrespond à la rotation des gyres par le tourbillon symétrique, montréepar Fiorino et Elsberry, 1989b, dans le ontexte des ylones tropiaux), alors que etteaxisymétrisation de la PV onduit à un déplaement méridional négligeable (même ini-tialement) du tourbillon lorsqu'il est de taille omparable au rayon de déformation.
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Figure 2.6 � Trajetoires des tourbillons yloniques (bleu) et antiyloniques (rouge) de durée devie supérieure à 12 semaines. D'après Chelton et al. (2007).Le β-drift des tourbillons oéaniques a aussi été mis en évidene dans des étudesmenées à partir de données observationnelles altimétriques du niveau de la mer. Mor-row et al. (2004) ont montré, à partir des données altimétriques reueillies entre 1996 et2000, que dans l'oéan Indien sud-est et, dans une moindre mesure, dans l'oéan Atlan-tique sud-est, les tourbillons yloniques (resp. antiyloniques) tendent à se propagervers l'ouest et vers le p�le (resp. l'équateur), résultat qu'ils ont interprété par le β-drift.On itera aussi l'étude de Chelton et al. (2007) qui, à partir de données altimétriquessur dix années sur l'oéan global, ont montré la tendane des tourbillons yloniques(resp. antiyloniques) à se déplaer vers les p�les (resp. l'équateur) (�gure 2.6).2.1.3 Etudes expérimentalesL'étude du déplaement des tourbillons oéaniques a aussi fait l'objet d'études ex-périmentales. Firing (1976) a étudié l'évolution d'un tourbillon isolé (dans le sens oùla vitesse tangentielle déroît plus vite que 1
r
) dans une uve tournante dont le fond estinliné de façon à simuler un paramètre de Coriolis non uniforme (β topographique). Ilsont observé qu'un tourbillon ylonique disperse de l'énergie par génération d'ondes deRossby et se propage vers � l'ouest � et que des e�ets non-linéaires réent une asymétrie� nord-sud � et provoquent son déplaement vers � le nord-ouest � ('est le β-drift). Parailleurs, Carnevale et al. (1991) ont étudié expérimentalement, et modélisé en utilisantles équations quasi-géostrophiques, l'évolution de deux types de tourbillons yloniquesdans une uve tournante : un tourbillon non-isolé (généré par suion) et un tourbillonisolé (généré en remuant le �uide à l'intérieur d'un ylindre qu'on inorpore provisoire-ment). Pour reproduire β, ils travaillent d'abord ave un fond inliné, et montrent queles deux tourbillons se déplaent vers � le nord-ouest �, le tourbillon isolé se déplaçantdavantage vers � le nord � (voir aussi Flor et Eames, 2002). Ave un fond en formede vallée onique, le fait que le tourbillon se déplae loalement vers le � nord-ouest �implique qu'il se déplae vers l'extérieur ave une trajetoire en forme spirale dans le
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Figure 2.7 � Shéma dérivant l'interation d'un tourbillon ylonique ave un éoulement isailléde vortiité antiylonique. L'interfae séparant la région de PV négative (au nord) et de PV nulle (ausud) est initialement zonale. Le pro�l de vent assoié à ette on�guration de PV est dessiné à droite.L'advetion de PV par le tourbillon rée des anomalies de vortiité qui advetent le tourbillon vers lesud. D'après Bell et Pratt (1992).sens ylonique, alors que dans le as d'une montagne onique, sa trajetoire est unespirale vers l'intérieur dans le sens antiylonique (voir aussi Carnevale et al., 1988).Stegner et Zeitlin (1998) utilisent un proédé di�érent pour reproduire l'e�et βpuisque 'est la forme parabolique que prend la surfae du �uide ontenu dans uneuve en rotation rapide qui génère β. Ils travaillent ave une �ne ouhe de �uide(adre du modèle shallow-water) et des tourbillons isolés. Quand l'élévation de liquideassoiée au tourbillon est faible (e qui orrespond à des tourbillons de faible taille parrapport au rayon de déformation), ils retrouvent le omportement dynamique observépar Carnevale et al. (1991) (régime quasi-géostrophique) alors que pour une forte élé-vation, ils observent un régime non-linéaire (agéostrophique) dans lequel le tourbillonse déplae stritement vers l'ouest, sans omposante méridionale, en maintenant sa ir-ulation symétrique (on�rme le résultat théorique de Sutyrin et Flierl, 1994).Les études sur la trajetoire des ylones tropiaux et des tourbillons oéaniquesdans un adre barotrope ont don montré que la variation latitudinale β du paramètrede Coriolis, ou plus généralement le gradient méridien du PV grande éhelle, est unparamètre lé dans leur déplaement méridien (les études du β-drift dans un adrebaroline seront présentées dans le hapitre 3). La setion qui suit présente les étudesidéalisées qui ont été menées, dans un adre barotrope, sur le déplaement d'un y-lone tropial ou d'un tourbillon oéanique dans un éoulement grande éhelle de typeourant-jet.2.2 Etudes de la traversée d'un ourant-jet par unestruture tourbillonnaireL'étude de Stern et Flierl (1987) est l'une des premières études menées en oéanogra-phie sur la question de la traversée d'un ourant-jet barotrope par un tourbillon. Ilsonsidèrent un tourbillon pontuel (dé�ni par un dira de PV) et ils étudient d'abordson interation ave un � demi-jet �. Le méanisme qu'ils dégagent est résumé par la



50 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotrope�gure 2.7, qui montre un tourbillon ylonique au sud d'un environnement de isaille-ment de vortiité antiylonique. L'interfae séparant la région de PV nulle au sud etla région de PV négatif au nord (ette on�guration orrespond à une disontinuité dePV à l'interfae où le gradient méridien de PV vaut moins l'in�ni) est advetée parle ylone, e qui rée des anomalies au niveau de l'interfae (ylonique en aval dutourbillon et antiylonique en amont). Lorsque le tourbillon est initialement éloigné del'interfae, son interation ave les anomalies induit un déplaement vers l'ouest par une�et linéaire. On pourrait l'interpréter par l'asymétrie des anomalies réées, l'anomalieantiylonique étant plus forte que l'anomalie ylonique. Lorsque le tourbillon est ini-tialement prohe du jet, les e�ets non linéaires deviennent importants et son interationave les anomalies se traduit par un déplaement vers le sud, 'est-à-dire loin du jet.Notons que es anomalies orrespondent en fait à des β-gyres réées au niveau de la dis-ontinuité de PV. Dans un seond temps, ils étudient l'interation d'un tourbillon aveles deux �tés d'un jet (dé�ni par une disontinuité de PV, positif au nord et de signeopposé au sud). Un tourbillon ylonique plaé du �té antiylonique du jet est ad-veté vers le jet par les anomalies assoiées à l'onde qu'il exite au niveau de l'interfae(s'explique par le même méanisme que elui dégagé dans le as du � demi-jet �).Dans l'étude de Vandermeirsh et al. (2003a) de l'interation entre un tourbillonet un jet zonal dans un modèle équivalent barotrope, le tourbillon est dé�ni ommeun path de PV négative et il est plaé initialement au nord du jet assoié à unedisontinuité de PV. La PV du jet est uniforme et positive au nord de l'axe du jet, etuniforme et de signe opposé au sud : le gradient de PV assoié est don nul partoutsauf sur l'axe du jet où il est in�ni et dirigé vers le nord. Le jet ainsi que le tourbillonsont stables du point de vue de l'instabilité barotrope. Vandermeirsh et al. (2003a)ont montré que dans le plan f , les faibles tourbillons ('est-à-dire de vortiité faiblepar rapport à elle du jet) se déplaent le long du jet sans le traverser, alors que lestourbillons plus forts peuvent traverser le jet en formant un dip�le ave un méandreylonique situé en aval et issu de la déformation de l'axe du jet par le tourbillonylonique, ou en formant des �laments. En outre, le fait de rajouter β ne su�t paspour permettre la traversée de tous les tourbillons, notamment pare que le tourbillondisperse alors de l'énergie par génération d'onde de Rossby, et don il s'a�aiblit.Le as d'un ourant-jet instable (hangement de signe du gradient méridien de PVdans le domaine d'étude) a notamment été évoqué par Smith et Davis (1989) et Bellet Pratt (1992). Smith et Davis (1989) se sont intéressés à l'interation entre un tour-billon et un ourant-jet zonal d'ouest, tous deux de pro�l gaussien, dans un modèlebarotrope puis équivalent barotrope. Dans le as d'une on�guration stable pendantla durée de leur simulation, ils montrent qu'un tourbillon ylonique initialement ausud du ourant-jet ne le traverse pas, même en présene de β, mais il est au ontraireexpulsé vers l'extérieur du jet (autrement dit il se déplae vers le sud). Ils observent ladéformation de l'axe du ourant-jet, omme Stern et Flierl (1987) et Vandermeirsh etal. (2003a), engendrant un antiylone à l'est, au niveau de l'axe du jet. Cependant,le aratère négatif du gradient méridien de PV au sud du jet induit la réation d'untourbillon antiylonique à l'ouest, entre le jet et le tourbillon, et qui advete e derniervers le sud. Dans le as d'une on�guration plus instable, ils observent un phénomènede oalesene du tourbillon ave le jet lorsqu'une ollision entre le tourbillon et un



2.2. études de la traversée d'un ourant-jet par un tourbillon 51méandre de même signe se produit.L'interation d'un ourant-jet ave un tourbillon a été abordée plus réemment parShek et Jones (2011a,b), a�n de mieux omprendre l'interation entre un ylonetropial et l'éoulement des moyennes latitudes pendant la transition extratropiale.Shek et Jones (2011a) ont d'abord étudié, dans un modèle barotrope, l'interationd'un ylone ave un front orienté zonalement, représenté par une disontinuité de PV(sa on�guration est en fait similaire à elle de l'étude de Vandermeirsh et al., 2003a,dans le plan f). Ils ont montré que le ylone exitait des ondes de Rossby piégées àl'interfae entre les deux régions de PV di�érentes et qui in�uençaient le déplaementdu ylone : un ylone loalisé au sud du jet rée une on�guration menant à sonadvetion vers le nord et don à la traversée du jet. Shek et Jones (2011b) ont ensuitesuperposé une perturbation sinusoidale à la disontinuité de PV, l'éoulement assoiéétant alors un ourant-jet ave des méandres, autrement dit une suession de thalwegset de dorsales modélisant l'éoulement dans la haute troposphère des moyennes latitu-des. La trajetoire du ylone est alors très sensible à sa position initiale, notammentdans la région au sud du thalweg, où un léger déplaement du ylone initial engendredes trajetoires très di�érentes (bifuration des trajetoires).A e stade, il semble indispensable de préiser la notion de ourant-jet. Dans ettethèse, on emploiera en e�et e terme dans un sens légèrement di�érent de elui envisagépar Vandermeirsh et al. (2003a) et Shek et Jones (2011a).Dans notre étude, l'éoulement est séparé en un éoulement de base, maintenuarti�iellement stationnaire, et une perturbation. Cette déomposition peut être vueomme une déomposition en la omposante basse fréquene de l'éoulement, qui varielentement par rapport à sa omposante haute fréquene, assoiée à sa variabilité syn-optique. Rivière et Joly (2006a) ont proédé à une telle déomposition dans le as dela POI17 de FASTEX (�gure 1.14). Pendant et épisode, l'éoulement basse fréquene(tel qu'ils l'ont dé�ni) n'a quasiment pas évolué pendant près de trois semaines, e quia permis à Rivière et Joly (2006a) de pouvoir interpréter l'évolution de la tempête (sur
3 jours) dans et éoulement quasi-stationnaire.La stationnarité de l'éoulement de base peut néessiter, ou pas, un forçage : eladépend de sa on�guration. En e�et, si l'on érit l'équation de onservation de PVquasi-géostrophique (1.5) appliquée à l'éoulement total, on obtient :

∂ (q + q′)

∂t
+
(

~u+ ~u′
)

· ~∇ (q + q′) = 0. (2.9)Si l'on suppose alors que l'éoulement perturbé est nul, la présene du terme ~u · ~∇qempêhe la stationnarité de q. Ce n'est pas le as pour un éoulement de base zonalnon divergent, du type u (y) omme dans l'étude de Gilet et al. (2009) par exemple,pour lequel ~u · ~∇q = 0 : un tel éoulement de base est stationnaire et auun terme deforçage n'est néessaire. Le modèle numérique est alors fondé sur l'équation :
∂q′

∂t
+ ~u · ~∇q′ + ~u′ · ~∇q + ~u′ · ~∇q′ = 0, (2.10)où ~u et q sont onstants dans le temps.



52 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotropePar ontre, le ourant-jet ave méandres ave lequel on va travailler n'est pas zonal.Le terme ~u · ~∇q assoié est don non nul. On travaillera alors non pas ave l'équation(2.9) mais ave l'équation :
∂ (q + q′)

∂t
+
(

~u+ ~u′
)

· ~∇ (q + q′) = ~u · ~∇q, (2.11)le terme de droite étant un terme de forçage. Ainsi, en l'absene d'éoulement perturbé,on aura bien ∂tq = 0. L'éoulement perturbé véri�era alors également l'équation (2.10),où ~u et q sont onstants dans le temps ('est l'équation (3) de l'artile I).Dans les études de Vandermeirsh et al. (2003a) et Shek et Jones (2011a), l'é-oulement grande éhelle qui onstitue le ourant-jet initial est zonal et non-divergent,du type u (y) : il est don stationnaire. Ainsi, lorsqu'ils évoquent la déformation duourant-jet menant à la formation de méandres, ils parlent en fait de l'éoulementtotal, 'est-à-dire de la superposition de l'éoulement de base stationnaire et de l'é-oulement perturbé. Dans l'artile I, on adoptera un point de vue di�érent puisqu'onparlera de ourant-jet pour désigner l'éoulement de base maintenu stationnaire, quin'évolue don pas dans le temps par onstrution. Il est essentiel d'avoir es di�érenesde point de vue à l'esprit, notamment lorsqu'on onfrontera les résultats (voir à la �nde e hapitre).2.3 E�et du hamp de déformation grande éhelle surles strutures tourbillonnairesOn a vu dans la setion 2.1.1.3 que le hamp de déformation de l'éoulement grandeéhelle in�ue sur le déplaement des ylones tropiaux. De plus, Rivière (2008) amontré le r�le important que jouait la déformation horizontale de l'éoulement grandeéhelle sur le déplaement des dépressions de surfae des latitudes moyennes. Le hampde déformation grande éhelle semble don être un seond paramètre lé, en plus du gra-dient de PV grande éhelle, qui in�ue sur la trajetoire des perturbations synoptiques.Dans ette setion, nous allons don présenter l'état de la littérature sur les étudesidéalisées des e�ets de la déformation grande éhelle sur les strutures tourbillonnaires,puisqu'il semble exister un lien entre la forme de es strutures et leur déplaement.2.3.1 Etudes en dynamique des �uides géophysiquesDans le ontexte de la dynamique des �uides géophysiques (GFD), l'e�et de la dé-formation horizontale sur les tourbillons a été analysé dans de nombreux papiers. Kida(1981) a étudié les solutions exates pour un tourbillon elliptique idéalisé de vortiitéuniforme, évoluant dans un éoulement de base de déformation et de rotation uni-formes. L'éoulement de base remplae, en première approximation, l'e�et des autrestourbillons qui évoluent dans le jet grande éhelle. Il a montré que le tourbillon garde saforme elliptique tout en s'étirant, préessant ou nutant, ela dépendant des valeurs de



2.3. effet du hamp de déformation grande éhelle sur lestourbillons 53la déformation et de la rotation de l'éoulement. Dritshel (1990) a étudié la stabilitéde paths de vortiité uniforme dans le même type d'éoulement que Kida (1981). Ilmontre qu'ils peuvent devenir instables pour une déformation assez forte, ette insta-bilité pouvant mener à l'expulsion de �laments. Par ailleurs, Legras et Dritshel (1993)ont étudié numériquement le omportement d'un tourbillon dont la vortiité n'est pasuniforme, et de signe opposé à la vortiité de l'environnement. Ils observent que letourbillon expulse des �laments, e qui a pour e�et d'éroder l'extérieur du tourbillonet de générer de forts gradients de vortiité à ses bords. La disloation du tourbillonpar et e�et a lieu au-delà d'une valeur ritique du quotient entre le isaillement del'environnement et le maximum de vortiité du tourbillon, pratiquement indépendantedu pro�l de vortiité du tourbillon. Paireau et al. (1997) on�rment expérimentalementle r�le joué par e paramètre dans le proessus d'érosion : quand e paramètre est assezpetit, l'érosion est faible et le tourbillon demeure une struture ohérente alors que pourdes valeurs plus grandes de e paramètre, le tourbillon est d'abord érodé puis, au boutd'un temps ritique, s'étire et �nit par expulser des �laments. Un autre exemple d'é-tude expérimentale sur l'e�et de la déformation sur un tourbillon est elle de Trieling etal. (1998), qui ont étudié l'évolution des aratéristiques d'une perturbation dip�laire,onstituée d'un tourbillon ylonique et d'un tourbillon antiylonique, dans un éou-lement de déformation non nulle. Selon l'orientation initiale du dip�le dans le hampde déformation de l'éoulement, ils ont observé deux omportements di�érents : soit lesdeux tourbillons sont advetés par l'éoulement en ontinuant à former un dip�le et endéveloppant haun une struture tête-queue, soit les deux tourbillons s'éloignent l'unde l'autre en adoptant haun une struture quasi-elliptique.Dans le adre de leur étude idéalisée sur l'évolution des perturbations synoptiquesdes moyennes latitudes dans l'environnement grande éhelle, Gilet et al. (2009) ont re-visité les résultats obtenus dans le ontexte de la GFD sur la déformation des struturestourbillonnaires par leur environnement. Dans un éoulement zonal isaillé uniformé-ment et en l'absene de β, ils ont montré que la forme de la perturbation dépend dusigne du isaillement horizontal : dans un éoulement isaillé ave une vortiité anti-ylonique, une perturbation ylonique s'étire, alors qu'elle reste quasi-isotrope dansun éoulement isaillé ave une vortiité ylonique (�gure 2.8). On peut l'expliquerqualitativement de la façon suivante. L'advetion non-linéaire de la perturbation parelle-même tend à faire tourner son axe yloniquement, alors que l'environnement devortiité antiylonique tend à la faire pivoter dans l'autre sens : les deux e�ets derotation se ompensent globalement et la perturbation ylonique pivote �nalementtrès peu et s'étire. Dans l'environnement de vortiité ylonique, les deux e�ets de ro-tation vont tous deux dans le sens d'une rotation ylonique : l'axe de la perturbationylonique tourne, e qui l'empêhe de s'étirer.2.3.2 Propriétés du hamp de déformation grande éhelleOn onsidère un éoulement grande éhelle de hamp de vitesse (u(x, y), v(x, y)).On dé�nit les quantités lassiques du hamp de déformation σn (l'étirement), σs (leisaillement), ζ (la vortiité relative) et σ (le taux de déformation) par les relations
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Figure 2.8 � Evolution de la vortiité relative perturbée pour une perturbation ylonique initiale-ment irulaire, évoluant dans un environnement isaillé de vortiité (a,,d) antiylonique et (b,d,f)ylonique, après (a,b) 12 h, (,d) 24 h et (e,f) 36 h, dans des simulations barotropes. La ligne noiresouligne l'axe de l'anomalie de vortiité. D'après Gilet et al. (2009).suivantes :
σn =

∂u

∂x
− ∂v

∂y
, ζ =

∂v

∂x
− ∂u

∂y
,

σs =
∂v

∂x
+
∂u

∂y
, σ =

√

σ2
n + σ2

s. (2.12)On introduit l'angle φ, dé�ni par :
(σs, σn) = σ

(

cos
(

2φ
)

, sin
(

2φ
))

. (2.13)La matrie (ou tenseur) de déformation loale est la partie symétrique du tenseur degradient de vitesse : S ≡ 1
2

(

[∇u] + [∇u]t
). Pour un éoulement non divergent, elle se
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Figure 2.9 � Shéma représentant les angles α et θ′, dé�nissant respetivement l'inlinaison del'axe de dilatation et elle de la perturbation par rapport à l'axe x.réérit :
S =

1

2

(

σn σs
σs −σn

)

. (2.14)Les valeurs propres de S valent +σ
2
et −σ

2
. Le veteur propre assoié à +σ

2
est appeléaxe de dilatation S+ et son inlinaison ave l'axe x vaut α = π

4
− φ (à π près). L'axede ompression S−, assoié à −σ

2
, est orthogonal à S+ et a don pour inlinaison−π

4
−φ.Cas d'un tenseur de déformation homogène spatialement et onstantdans le tempsOn se restreint dans un premier temps au as d'un éoulement grande éhelle detenseur de déformation homogène spatialement et onstant dans le temps, dé�ni par

u = Ax+By et v = Cx+Dy ave A+D = 0 (non-divergent). A et éoulement sontassoiés l'étirement σn = A −D, le isaillement σs = B + C , la vortiité ζ = C − Bet le taux de déformation σ =
√

(A−D)2 + (B + C)2 (d'après les équations (2.12)),es quantités étant uniformes dans l'espae et le temps. On superpose à et éoulementgrande éhelle une perturbation ylonique, dé�nie omme un path elliptique de vor-tiité uniforme ζ ′, de rapport d'aspet Λ(t) et de grand axe inliné de θ′(t) par rapportà l'axe x. La �gure 2.9 permet de visualiser les angles α et θ′. La question à laquelleon aimerait alors répondre est la suivante : omment Λ(t) et θ′(t) dépendent-ils desparamètres de la perturbation et de l'éoulement grande éhelle ? Autrement dit, om-ment le hamp de déformation de l'éoulement grande éhelle in�ue-t-il sur la struturede la perturbation ? En reproduisant le alul de Kida (1981) qui était mené dans leadre d'un éoulement grande éhelle d'étirement pur (B + C = 0), on obtient :
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DΛ

Dt
= Λσ sin

(

2θ′ + 2φ
)

, (2.15)
Dθ′

Dt
=

ζ

2
+

1

2

Λ2 + 1

Λ2 − 1
σ cos

(

2θ′ + 2φ
)

+
Λ

(Λ + 1)2
ζ ′. (2.16)En posant ξ ≡ 2

(

θ′ + φ
), où φ est dé�ni par l'équation (2.13), et ompte tenu du faitque φ est onstant dans et éoulement, les équations (2.15) et (2.16) se reérivent :
DΛ

Dt
= Λσ sin ξ, (2.17)

Dξ

Dt
= ζ +

Λ2 + 1

Λ2 − 1
σ cos ξ +

2Λ

(Λ + 1)2
ζ ′. (2.18)En s'inspirant de Lapeyre et al. (1999), l'équation (2.18) peut se réérire :

Dξ

Dt
=

Λ2 + 1

Λ2 − 1
σ (r′ + cos ξ) , (2.19)ave

r′ =
ζ + 2Λ

(Λ+1)2
ζ ′

Λ2+1
Λ2−1

σ
. (2.20)La quantité r′ est le rapport entre e que nous appellerons les e�ets de rotatione�etive ζ + ζ ′ 2Λ

(Λ+1)2
(due à la vortiité ζ et à la rotation du ylone sur lui-même) etles e�ets de déformation σ. De ette quantité va dépendre la dynamique d'orientationdu ylone. Dans les régions dominées par la déformation (| r′ |≤ 1), l'équation (2.19)admet deux points �xes ξ± = ± arccos (−r′). La �gure 2.10 montre que seule la solu-tion ξ+ = +arccos (−r′) est stable. De plus, e point �xe est assoié à une roissaneexponentielle de Λ, d'après l'équation (2.17). L'ellipse va don s'orienter dans la di-retion assoiée à ξ+ et s'étirer selon ette diretion. Dans les régions dominées par larotation (| r′ |> 1), l'équation (2.19) n'admet auun point �xe, autrement dit l'ellipsesera toujours en rotation. Notons que ette rotation n'est pas uniforme dans le tempspuisque le taux de rotation dépend de cos ξ.En outre, e alul on�rme l'interprétation du résultat de Gilet et al. (2009) quantau lien entre le signe du isaillement de l'éoulement et l'étirement de la perturbationylonique, telle qu'elle est donnée dans la setion 2.3.1. Dans le as d'un éoulementde vortiité antiylonique, ζ < 0 et pour une perturbation ylonique (ζ ′ > 0), lese�ets de rotation dus à ζ et ζ ′ ont don tendane à se ompenser. Ainsi, e sont plut�tles e�ets de déformation qui dominent (| r′ |< 1), d'où un étirement de la perturba-tion ylonique. Dans le as de l'éoulement ylonique, ζ est du même signe que ζ ′(ζ > 0) : e sont les e�ets de rotation e�etive qui dominent dans e as (| r′ |> 1), etla perturbation ylonique s'étire peu.Cas généralLes e�ets d'étirement dus au tenseur de déformation de l'éoulement ont égalementété analysés dans d'autres ontextes, notamment en turbulene bidimensionnelle. Weiss
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 D

 Dt
(r'+cos( ))

-
= - arccos(-r') +

= + arccos(-r')Figure 2.10 � Courbe en bleu : dérivée temporelle de ξ en fontion de ξ. Les �èhes rougeshorizontales symbolisent le sens d'évolution de ξ (�èhe vers la gauhe quand Dξ
Dt

< 0 et vers la droitequand Dξ
Dt

> 0. Il y a deux points �xes ξ± : ξ+ est stable et ξ− est instable. Inspiré de Lapeyre (2000).(1981) a dérivé un ritère a�n de aratériser la dynamique d'alignement du gradientde traeur, ritère qui a aussi été dérivé par Okubo (1970) pour le problème de ladispersion de partiules. Il introduit λow la quantité d'Okubo-Weiss, dé�nie par :
λow = σ2 − ζ2, (2.21)où σ est le taux de déformation de l'éoulement et ζ sa vortiité. Si λow > 0, ladéformation domine et les gradients de traeur roissent exponentiellement alors que si

λow < 0, la vortiité domine et il y aura rotation des gradients. Ce ritère est notammentbasé sur l'hypothèse que le tenseur de gradient de vitesse ∇u est invariant le long destrajetoires lagrangiennes. Dans le as où ette hypothèse n'est pas véri�ée, Lapeyre etal. (1999) ont montré que la dynamique du gradient de traeur dépend du paramètre :
r =

ζ + 2Dφ
Dt

σ
, (2.22)où φ est tel que π

4
− φ est l'angle d'inlinaison de l'axe de dilatation ave l'axe x.Cette quantité r est le rapport entre les e�ets de rotation e�etive ζ + 2Dφ

Dt
(due à lavortiité ζ et au taux de rotation des axes de déformation) et les e�ets de déformation

σ. Dans les régions dominées par la déformation (| r |< 1), le gradient s'aligne et roîtde manière exponentielle alors que quand les e�ets de rotation dominent (| r |> 1), legradient est en rotation. Notons qu'on peut rapproher le paramètre r du paramètre
r′ de l'équation (2.20), dans la mesure où ils orrespondent tous deux à un quotientd'e�ets de déformation par des e�ets de rotation. Lorsque Λ tend vers l'in�ni et Dφ

Dtest nul, les paramètres r et r′ sont identiques (à la nuane près que e sont les hampsde déformation de l'éoulement grande éhelle qui interviennent dans r′, alors que r seréfère à l'éoulement total).Suivant la même démarhe mais en s'intéressant à la dynamique d'alignement desperturbations, Rivière et al. (2003b) ont analysé l'évolution du veteur vitesse des



58 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotropeperturbations dans le adre quasi-géostrophique. En séparant l'éoulement total en unéoulement de base et un éoulement perturbé puis en linéarisant les équations dumouvement de la dynamique quasi-géostrophique dans le plan beta (équation (1.1)page 21), il a dégagé le paramètre :
r =

ζ + 2 D̄φ̄
Dt

σ
. (2.23)Ce paramètre représente le rapport entre les e�ets de rotation e�etive (due à la vor-tiité de l'éoulement de base ζ et au taux de rotation des axes de déformation lié à

φ) et l'e�et du taux de déformation σ de l'éoulement de base. Lorsque | r |< 1, leveteur vitesse perturbé s'aligne et sa norme roît exponentiellement, alors que quand
| r |> 1, il ne esse de tourner. Dans le as des éoulements zonaux, le terme D̄φ̄

Dt
est nul.Ainsi, dans le ontexte des jets des moyennes latitudes, omme l'éoulement de baseest essentiellement zonal, D̄φ̄

Dt
peut être négligé. C'est pourquoi Rivière et Joly (2006a)introduisent la quantité ∆, appelée déformation e�etive, et dé�nie omme :

∆ = σ2 − ζ
2
. (2.24)Elle onstitue en fait la quantité d'Okubo-Weiss (équation (2.21)) appliquée à l'éoule-ment grande éhelle, et elle permet de prévoir, en première approximation, l'étirementou pas d'une perturbation. Quand ∆ > 0, les e�ets de déformation dominent la ro-tation, et la perturbation s'étire. Quand ∆ < 0, les e�ets de rotation dominent et laperturbation s'étire peu. Cependant, e ritère n'est pas su�sant pour évaluer l'étire-ment des perturbations dans ertains as. C'est par exemple le as dans l'étude de Giletet al. (2009), où ∆ = 0 : la prise en ompte de la rotation propre de la perturbation,autrement dit de la vortiité relative perturbée ζ ′, est alors néessaire.Dans un premier temps, dans le as d'une perturbation d'amplitude �nie dans unéoulement de hamp de déformation uniforme, on a vu l'émergene de la notion derotation e�etive, regroupant la vortiité de l'éoulement grande éhelle et la vortiitéperturbée (Kida, 1981). Dans un seond temps, l'e�et supplémentaire de la rotation desaxes de déformation a été mis en évidene dans les ontextes plus partiuliers de la dy-namique d'alignement du gradient de traeur en turbulene bidimensionnelle (Lapeyreet al., 1999) et dans elui de la dynamique linéaire d'alignement du veteur vitesseperturbé dans un éoulement (Rivière et al., 2003b). Ainsi, pour appréhender l'e�et duhamp de déformation d'un éoulement grande éhelle sur la forme d'une perturbation,trois types d'e�ets de rotation sont à prendre en ompte : la vortiité de l'éoulementde base ζ, la vortiité perturbée ζ ′ et le taux de rotation des axes de déformation D̄φ̄

Dt
.La somme de es trois e�ets onstitue la rotation e�etive. Si l'e�et de la déformation

σ domine l'e�et de rotation e�etive, alors la perturbation s'étire. Si l'e�et de rotatione�etive domine l'e�et de déformation, alors la perturbation pivote sur elle-même etelle reste don quasi-isotrope.L'étude des e�ets ombinés du gradient méridien du PV et du hamp de déformationgrande éhelle sur la trajetoire des perturbations synoptiques, dans un adre barotrope,motive le travail présenté dans la setion suivante.



2.4. étude numérique du déplaement des perturbations yloniquesvers le nord dans un environnement barotrope 592.4 Etude numérique du déplaement des perturba-tions yloniques vers le nord dans un environ-nement barotrope2.4.1 Introdution à l'artileNous étudions l'e�et ombiné de la déformation de l'éoulement grande éhelle etdes non-linéarités sur le β-drift des perturbations yloniques, en utilisant un modèlebarotrope quasi-géostrophique dans le plan beta, fondé sur la onservation lagrangiennede la vortiité potentielle. L'éoulement du modèle est séparé en un éoulement de base,maintenu arti�iellement stationnaire, et une perturbation. On onsidère l'évolution deperturbations d'amplitude �nie (perturbation ylonique, appelée ylone ensuite), lagénèse des perturbations synoptiques n'étant pas notre sujet d'intérêt ii. On étudied'abord l'e�et de β sur un ylone elliptique, en l'absene d'éoulement de base. Tra-vailler ave une perturbation initialement elliptique revient en fait à simuler l'e�etd'un hamp de déformation grande éhelle, nul ii. Dans un seond temps, on analysel'e�et de β et du isaillement linéaire d'un éoulement de base sur la trajetoire de y-lones, initialement isotropes ette fois. Le hamp de déformation ∆ assoié à e typed'éoulement de base est uniforme, nul si l'éoulement est zonal, non nul sinon. En-�n, on omplexi�e l'éoulement de base du modèle par un ourant-jet ave méandres,dans lequel on étudie la trajetoire de ylones initialement isotropes, qui traversent leourant-jet de son �té sud vers son �té nord. Le gradient de vortiité relative de eourant-jet idéalisé rée un β e�etif, et son hamp de déformation e�etive ∆ est nonuniforme et prohe de l'éoulement grande éhelle réel de la POI17 par onstrution(�gure 1.14).2.4.2 Artile : On the Northward Motion of Midlatitude Cy-lones in a Barotropi Meandering JetL'étude du déplaement des perturbations yloniques vers le nord dans un envi-ronnement barotrope, fait l'objet d'un artile publié dans le Journal of AtmospheriSienes (Oruba et al., 2012). Cette étude est don présentée en anglais.
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ABSTRACT

The combined effects of the deformation (horizontal stretching and shearing) and nonlinearities on the beta

drift of midlatitude cyclones are studied using a barotropic quasigeostrophic model on the beta plane. It is

found that, without any background flow, a cyclonic vortex moves more rapidly northward when it is initially

strongly stretched along a mostly north–south direction. This meridional stretching is more efficient at

forming an anticyclone to the east of the cyclone through Rossby wave radiation. The cyclone–anticyclone

couple then forms a nonlinear vortex dipole that propagates mostly northward. The case of a cyclone em-

bedded in uniformly sheared zonal flows is then studied. A cyclone evolving in an anticyclonic shear is

stretched more strongly, develops a stronger anticyclone, and moves faster northward than a cyclone em-

bedded in a cyclonic shear, which remains almost isotropic. Similar results are found in the general case of

uniformly sheared nonzonal flows.

The evolution of cyclones is also investigated in the case of a more realistic meandering jet whose relative

vorticity gradient creates an effective beta and whose deformation field is spatially varying. A statistical study

reveals a strong correlation among the cyclone’s stretching, the anticyclone strength, and the velocity toward

the jet center. These different observations agree with the more idealized cases. Finally, these results provide

a rationale for the existence of preferential zones for the jet-crossing phase: that is, the phase when a cyclone

crosses a jet from its anticyclonic to its cyclonic side.

1. Introduction

Extratropical surface cyclones are commonly ob-

served to rapidly deepen when they cross the upper-

level jet axis from its warm-air to its cold-air side. This

was the case for the December 1999 ‘‘Lothar’’ storm

over Europe (Wernli et al. 2002; Rivière and Joly 2006b)

and for most of the storms during the Fronts and At-

lantic Storm Track Experiment (FASTEX) campaign

(Baehr et al. 1999). Since most cases of the jet-crossing

phase occur in the jet exit region, a commonly accepted

mechanism for the regeneration phase is dictated by the

analogy with the role of the cold left exit region of a jet

streak on cyclogenesis. As recalled in the review paper

of Uccelini (1990), the decrease in the geostrophic

zonal wind in the exit region of a jet streak creates an

ageostrophic transverse circulation with ascending mo-

tions on the cyclonic side and descending motions on the

anticyclonic side. The left exit region of the jet streak

(i.e., the exit region on the poleward side) is therefore

a favorable region for cyclogenesis. However, as argued

by Rivière and Joly (2006a), it is not obvious that this

parallel between a jet streak (defined as a maximum

wind speed in the total flow) and a large-scale jet stream

(defined as a maximumwind speed in the low-frequency

flow) is enough to explain the regeneration stage of

a surface cyclone in the left exit region of the latter jet.

Moreover, in a recent paper, Gilet et al. (2009) have

shown the existence of a cyclone regeneration during the

crossing phase of a purely zonal baroclinic jet (i.e.,

without the presence of any transverse circulation). The

debate is therefore still open concerning the main

mechanism responsible for the regeneration of a surface

cyclone crossing the axis of a large-scale jet. In parallel

with the question of the regeneration process, another

important issue of the jet-crossing phase concerns the
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identification of the key factors influencing the motion

of a surface cyclone perpendicular to the jet axis. In a

barotropic context on the sphere, Rivière (2008) showed

evidence of the role played by the combined effects of

the horizontal deformation of the background flow and

the nonlinearities in determining the motion of a cy-

clonic vortex but did not identify the associated mech-

anism, which is the purpose of the present study.

The role of the horizontal deformation tensor in the

development of midlatitude surface cyclones was pre-

viously studied in the literature, including the effects of

its shearing component (e.g., James 1987; Davies et al.

1991; Thorncroft et al. 1993) and its stretching compo-

nent (e.g., Cai andMak 1990; Schultz et al. 1998). Davies

et al. (1991) have studied the sensitivity of the growth

rate and the structure of the most unstable modes to the

sign and intensity of the horizontal shear in a baroclinic

jet–like flow. The modes have weaker growth rates and

their structures are modified in presence of the shear.

During the nonlinear development, their structural

changes increase, leading to different kinds of fronts

according to the shear properties. Starting from simi-

lar frameworks but initializing the perturbation with

isolated vortices, it has been shown that the Bergen

(Bjerknes and Solberg 1922) cyclone model applies more

to cyclones evolving within a cyclonic background shear

(Wernli et al. 1998) or a diffluent zone (Schultz et al.

1998). On the contrary, the model of Shapiro and Keyser

(1990) fits more with cyclones embedded in a confluent

flow (Schultz et al. 1998). Note finally that the meridional

motion of the cyclones has never been systematically

studied in the atmospheric midlatitude context.

In the context of geophysical fluid dynamics (GFD),

the effect of the horizontal deformation on vortices has

been analyzed in numerous papers. Kida (1981) studied

the exact solutions for an idealized elliptical vortex (with

uniform vorticity) evolving in a background flow having

both strain and vorticity components. The background

replaces, in first approximation, the effect of other vor-

tices or a large-scale jet. Dritschel (1990) studied the

stability of elliptical patches of uniform vorticity in

a flow with uniform strain and rotation. He showed that

instability appears for high enough strain rates. Legras

andDritschel (1993) studied numerically the behavior of

a vortex whose vorticity is not uniform. They showed

that stripping erodes the exterior of the vortex and

generates high vorticity gradients at the edge of the

vortex. Trieling et al. (1998) investigated both experi-

mentally and theoretically the evolution characteristics

of dipolar vortices in a strain flow. Depending on the

initial orientation of the dipole, they observed either

a head–tail structure or a pair of elliptic-like monopolar

vortices.

In this context, Gilet et al. (2009) revisited the GFD

results on the vortex shape evolution and extended them

to a baroclinic two-layer atmosphere. In a background

flow composed of uniform vertical and horizontal shears,

they showed that the vortex shape depends strongly on

the sign of the horizontal shear: in an anticyclonic shear,

a cyclonic vortex is stretched strongly whereas it remains

quasi-isotropic in a cyclonic shear. They also showed that

the trajectory of the surface cyclone depends on the

vertically averaged meridional PV gradient (verified in

a more realistic background flow with a meridionally

confined zonal jet), that is, the so-called effective b.

Thus, both the horizontal shear and the effective b

seem essential for the jet crossing and the deepening of

cyclones.

The role of b (the meridional gradient of the Coriolis

parameter) in the motion of vortices is well known

in oceanography and tropical cyclone literature. This

concept was introduced in oceanography byMcWilliams

and Flierl (1979) for oceanic rings. They focused on the

combined effects of b and nonlinearities in a quasigeo-

strophic regime. They underlined a westward linear prop-

agation motion of the vortex, leaving behind a weak

Rossby wave wake, due to bRossby waves. For a cyclonic

(anticyclonic) vortex, the dispersion pattern initially con-

sists of a positive (negative) center of potential vorticity to

the west of the vortex and a negative (positive) one to the

east (these centers are called gyres). For significant non-

linearities, a northward (southward) motion of the vortex

is also observed: the leading and trailing dispersion

centers have secondary circulations that both act to

advect the main vortex northward (southward). The

steering of the primary vortex by b-induced asymmetric

gyres (the b gyres) is called the b drift. The interaction

of this effect with a zonal Rossby wave that modifies

the background potential vorticity field was studied

by Sutyrin and Carton (2006). The b drift, combined

with the effect of the environmental flow,was also studied

for tropical cyclones (Holland 1983, and references

therein). More specifically, it was shown that sheared

flows could accelerate or decelerate the beta drift de-

pending on its cyclonic/anticyclonic nature (Ulrich and

Smith 1991; Williams and Chan 1994; Li and Wang 1996;

Wang et al. 1997).

The role of horizontal deformation of the environ-

mental flow and of the b drift is often overlooked to

explain the life cycle of surface cyclones. In the present

paper, these processes will be examined in a midlatitude

context by performing idealized numerical simulations

of a barotropic model. We leave to future work the

baroclinic case where the goal is to reproduce and

analyze the jet-crossing phase of surface midlatitude

cyclones. Note that only the evolution of finite-amplitude
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perturbations is analyzed here and considerations on the

genesis of synoptic perturbations are beyond the scope of

the present study. Section 2 describes the barotropic

model and provides information on the large-scale

background flow and the perturbation initialized in the

model, the latter being reduced to a vortex. In section 3,

simulations of the beta drift of an elliptic vortex with no

background flow are presented. The combined effects of

uniform shears and b on the vortex trajectory are stud-

ied in section 4. Section 5 is dedicated to the evolution of

cyclones in a barotropic meandering large-scale jet and

a rationale for the existence of preferential zones of the

jet-crossing phase is provided. Finally, our conclusions

are given in section 6.

2. The numerical framework

a. The barotropic model

We consider a barotropic model of the atmosphere on

ab plane. Themodel consists in integrating the potential

vorticity (PV) q, defined as

q 5 =
2c 1 f0 1 by, (1)

where f0 is the Coriolis parameter, b is its meridional

derivative, and c is the velocity streamfunction. The flow

is separated into a large-scale background flow, denoted

with bars and maintained stationary, and a perturbation

denoted with primes such that

q(x, y, t) 5 q(x, y) 1 q9(x, y, t). (2)

The evolution equation of the PV perturbation q9 is

›q9

›t
1 u � $q9 1 u9 � $q 1 u9 � $q9 5 0, (3)

where u 5 (u, y) designates the geostrophic wind. The

decomposition (2) can be thought of as a decomposition

into a low-frequency q and a high-frequency part q9

(corresponding to the synoptic perturbation). Here it is

assumed that the high frequencies do not affect the low

frequencies. The horizontal domain is biperiodic, and

we integrate Eq. (3) using a pseudospectral model with

biharmonic diffusion.

b. The initial conditions

The initial conditions are composed of a background

flow that is described in each section and a localized

perturbation. The perturbation is an elliptic vortex

whose relative vorticity is defined as

z9(x, y) 5 A exp

(

2

"

(x cosf 1 y sinf)2

L2
0(1 2 e2)

1
(2x sinf1 y cosf)2

L2
0

#)

. (4)

Parameters e and f designate the eccentricity and the

tilt with the x axis of the ellipse, andA. 0 is the relative

vorticity amplitude of the perturbation. The semimajor

axis of the ellipse has a length L0 while the semiminor

axis length is L
0

ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi

12 e2
p

(see Fig. 1a).

Other parameters are introduced in Fig. 1b. Note that

g is the angle of the major axis of the cyclone (in term of

relative vorticity) with the local potential vorticity gra-

dient of the large-scale flow. When only b is considered,

the PV gradient points northward and the initial value

of g is g05 g(t5 0)5 f2 908. Also, r is the aspect ratio

of the elliptic cyclone (i.e., the ratio between the major

and minor radii of the ellipse). It is initially equal to

r0 5 r(t5 0)5 1/
ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi

12 e2
p

. These two parameters (r and

g) will vary as a function of time and will be estimated by

diagonalizing the inertia matrix of the perturbation

relative vorticity (keeping the 40 points where vorticity

is the greatest): supposing the cyclone shape is an ellipse,

the eigenvalues are the semiminor and semimajor axes

and eigenvectors give the direction of the ellipse axis.

3. No background flow

a. The experimental design

In this section, we consider the simple case of no

backgroundflow(u5 0 and ›
y
q5b).Wechooseb5 4.83

10211 m21 s21 (i.e., 3 times the common values in the

midlatitudes) to get a more rapid distinction between

the different behaviors of the cyclones. Another reason

is based on the fact that in the midlatitudes, an effective

FIG. 1. (a) Definition of parameters used in the text concerning

an initial cyclone satisfying Eq. (4). Parameters a and b are re-

spectively the semimajor and semiminor axes of the ellipse, r is the

aspect ratio, and f is the angle of the great axis with the x axis. (b)

Parameters for a cyclone: g is the angle of the great axis with the

large-scale potential vorticity gradient, and u is the angle between

the axis formed by the centers of the cyclone and anticyclone with

the x axis.
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beta effect exists because of the meridionally confined

jet, which tends to increase the effect of the variations of

the Coriolis parameter. The domain size is Lx 5 Ly 5

16 000 km. The spatial and temporal resolutions are

equal to Dx 5 Dy 5 62.5 km and DT 5 112 s.

To define the perturbation z9, we need to set param-

etersA and L0 in Eq. (4). In the classical theory of the b

drift, the cyclone generates two gyres (a cyclonic one to

its west and an anticyclonic one to its east) that displace

it northward. The gyres are due to the term u9 � $q5by9

in Eq. (3). The simplest way to look at the sensitivity of

the vortex trajectory to the initial orientation of the

vortex is to modify the initial tilt of the vortex with the x

axis, keeping all the other parameters unchanged.

However, the result would be too straightforward. A

south–north-oriented vortex would lead to larger y9 5

›xc9 and stronger beta gyres than a west–east-oriented

vortex and would move more rapidly poleward. A more

relevant alternative is to keep themaxima of the relative

vorticity z9 and themeridional velocity y9 the samewhen

modifying e andf. To do this, for a givenA, we calculate

L0 in such a way that max(y9) is maintained the same

thanks to a numerical procedure based on dichotomy.

The parameters we choose for the cyclones are such that

max(z9) 5 1.53 1024 s21 and max(y9)5 22 m s21. The

typical associated length scale L0 is around 460 km.

b. Results

We first examine the time evolution of three vortices

having different configurations, one axisymmetric with

e5 0, and two elliptic with e5 0.96 (corresponding to an

aspect ratio around 3.6) but with different initial angles

with the PV gradient: g0 5 458 and g0 5 2458.

Figure 2 shows the relative vorticity field of these

three vortices at different times. In all cases, the cyclone

moves northwestward consistently with the combined

effects of the linear and nonlinear b terms (McWilliams

and Flierl 1979). This is illustrated by the presence of the

b gyres, the effect of which can be detected through the

existence of an anticyclone to the east of each cyclone

(see Figs. 2d–f). In the first few hours, the northward

motion of the cyclone is the same for all cases (Fig. 3a).

For each cyclone, the anticyclonic perturbation de-

veloping to the east of the cyclone tends to amplify and

rotates cyclonically around the cyclone (see Figs. 2g–i).

Once the anticyclone is big enough, an asymmetric

vortex dipole propagates: the nearby cyclone and anti-

cyclone advect each other as two coherent structures

(see Fig. 2i). The propagation is mainly perpendicular to

the axis joining the cyclone to the anticyclone. In this

situation, we cannot call this a b gyre since strong non-

linearities arise and this departs from the standard pic-

ture.

The difference in behavior of the two initially

stretched cyclones can be explained by examining their

time evolution: both cyclones self-rotate cyclonically in

time (left and right columns of Fig. 2) and advect the

anticyclones parallel to their major axis. The cyclone

with g0 5 458 mainly advects northeastward the anticy-

clone that is initially created on its eastern side. The

anticyclone is thus first located to the northeast of the

cyclone (Fig. 2d) and then mainly to the north because

the cyclone major axis self-rotates cyclonically (Fig. 2g).

This location is not efficient for the anticyclone in-

tensification because it is not reinforced by the genera-

tion of the Rossby wave, which is essentially oriented

eastward. Since the anticyclone is weaker than the cy-

clone, it is more advected by the cyclone than the re-

verse, and the vortex dipole will move more westward

than northward as observed in Fig. 2g. On the contrary,

for the cyclone with g0 5 2458, the anticyclone also

follows the rotation of the cyclone but remains almost to

the east of the cyclone since the cyclone turns its ori-

entation along the north–south direction. In that case,

the anticyclone is continuously reinforced by the gen-

eration of the Rossby wave to the east of the cyclone

(see Figs. 2f,i). As the anticyclone has a large amplitude

and is almost east of the cyclone, the vortex dipole has

a strong northward component (Fig. 2i).

The northward motion sensitivity to the tilt g0 is now

examined using e5 0.96 and g0 varying from2458 to 908

every 458. Figure 3a shows the evolution of the meridi-

onal position of these cyclones with time. For compari-

son, we added the axisymmetric cyclone results. We

observe that a stretched cyclone with g0 2 [0, 2458]

moves northward (in the q-gradient direction) more

quickly than the other ones.

Figure 3b shows the ratio of the minimum of relative

vorticity (absolute value) to its maximum versus time for

different g0. This quantity helps to determine the anti-

cyclone strength and the potential for a vortex dipole to

exist (assuming that the cyclone strength is fixed). De-

formed cyclones with g0 2 [0, 2458] have a stronger

anticyclone (compared to the cyclone) than the other

ones. Simulations including only linear terms exhibit the

same qualitative picture (Fig. 3c): the cyclone with g0 5

0 has a stronger anticyclone than those with g05 458 and

g0 5 2458. These three cyclones have a stronger anti-

cyclone than the axisymmetric cyclone. The zonally

stretched case (g0 5 908) is the one having the weaker

anticyclone.

We can now examine the dependence of the north-

ward motion and the strength of the anticyclone on the

initial aspect ratio r
0
5 1/

ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi

12 e2
p

of the cyclone for the

most efficient initial tilt (g0 5 08). Figure 4a shows at

different times that the northward motion (as diagnosed
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by the meridional position) of the cyclone is strongly

affected by its elongation: an elongated cyclone moves

northward more rapidly than a less elongated one. The

relative amplitude of the anticyclone compared to the

cyclone (measured as the absolute ratio of the minimum

relative vorticity of the perturbation to its maximum) at

different times is shown in Fig. 4b: the more deformed

the cyclone, the stronger the anticyclone. A similar result

holds for the corresponding linear experiments (Fig. 4c),

except that there is a plateau when r0. 4.5. Thus a linear

process ensures a stronger anticyclone for a more elon-

gated cyclone. A qualitative interpretation of this obser-

vation is provided below in terms of the group velocity of

Rossby waves.

To conclude, both the angle g0 and the aspect ratio of

the cyclone play a role in the anticyclone growth. As

FIG. 2. Relative vorticity field at different times for a cyclone with (a),(d),(g) e5 0.96 and g0 5 458, (b),(e),(h) e5 0, and (c),(f),( i) e5

0.96 and g052458, where (a)–(c) t5 0 h, (d)–(f) t5 15 h, and (g)–(i) t5 30 h. Positive values are represented by solid contours between

23 1025 and 1.13 1024 every 1.83 1025 s21. Negative values are represented by dashed contours between21.13 1024 and223 1025 s21

every 1.8 3 1025 s21. The thick black line is the trajectory of the cyclone.
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g0 gets closer to 08 (in a linear context) or to [2458, 08]

(in a nonlinear context), the anticyclone becomes

stronger, and the cyclone moves faster northward. In

addition, the more meridionally stretched the cyclone is,

the stronger the anticyclone (due to linear effects) and

the more rapid the northward displacement of the cy-

clone. We made sensitivity tests changing the cyclone

initial shape (for instance, a vortex Gaussian in

streamfunction) or changing the amplitude and the re-

sults do not qualitatively change.

c. Interpretation

We now analyze the linear process, which ensures a

stronger anticyclone when the cyclone is more stretched

along a direction near g 5 08. In the linear simulation,

only the radiation of Rossby waves matters. The relation

between the meridional wind and the relative vorticity

in Fourier space is ŷ95 2 ikẑ9/K2, where k, l, and K

denote respectively the zonal, meridional, and total

wavenumbers. In our simulations, since themaxima of y9

and z9 are kept the same when changing the eccentricity

and the tilt, the ratio k/K2 remains the same, too. Let us

now consider the conservation of wave activity,

›
t
A 1 ›

x
(cxgA) 5 0, (5)

where A5 hz92i
y
/(2b) is the wave activity density, h�iy

the meridional average, and cxg the zonal group velocity.

If we introduce the zonal phase speed cx, we obtain

›
t
A 1 ›

x
(cxA) 5 2›

x
[(cxg 2 cx)A]. (6)

The dispersion of the wave is quantified by the right-

hand side term of Eq. (6). The group velocity is equal to

cxg 5 (k2 2 l2)b/K4 and the phase velocity is cx52b/K2.

It leads to cxg 2 cx 5 2k2b/K4, which is the same between

the different experiments at the initial time. The value

of A is the same, too, because max(z9) is fixed, and

(cxg 2 cx)A is therefore the same. Only the dispersion

term ›
x
[(cxg 2 cx)A] varies with k. The greater k is, the

greater ›
x
[(cxg 2 cx)A] and the stronger the anticyclone.

The quantities 2›
x
[(cxg 2 cx)A] and 2(cxg 2 cx)A are

shown for three different elongated cyclones (e5 0, e5

0.8, and e 5 0.9) in Fig. 5. They are estimated by com-

puting respectively [›
t
z92 1 ›

x
(cxz92)]/(2b) and its in-

tegral with respect to x for y 5 0 with cx approximated

by bmin(c9)/max(z9). As expected, 2(cxg 2 cx)A (Fig.

5a) has the same amplitude for the three cases and

FIG. 3. (a) Meridional position (km) of the different cyclones as function of time (h). (b),(c) Ratio of the minimum of the perturbation

relative vorticity to its maximum in the (b) nonlinear and (c) linear experiments as a function of time. The solid black line corresponds

to e 5 0. Other lines correspond to the vortex with e 5 0.96: solid red line with g0 5 458, blue line with g0 5 908, dashed red line with

g0 5 245, and dashed black line with g0 5 08.

FIG. 4. (a) Meridional position (km) at different times of the different cyclones for different r0 (in abscissa) and g05 08. (b),(c) Ratio of

the minimum of the perturbation relative vorticity to its maximum in the (b) nonlinear and (c) corresponding linear experiments for

different r0. Lines correspond to t 5 14.9 (gray), 29.9 (dashed black), and 44.8 h (solid black).
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2›
x
[(cxg 2 cx)A] depends on the case. The latter term is

stronger for e 5 0.9 and decreases with e (Fig. 5b). It is

coherent with the results of Fig. 4c. It is also consistent

with the fact that ›
x
[(cxg 2 cx)A] varies with k. Indeed, it

has been checked numerically that the quantity max(y9)/

min(c9) that approximates k increases with e [max(y9) is

unchanged but min(c9) decreases when e increases].

Therefore, a more stretched cyclone along the y direc-

tion has a greater k that renders larger the dispersion

term of Eq. (6). It explains why for g5 0, the anticyclone

is stronger for a greater aspect ratio r in the linear sim-

ulations (see Fig. 4c). This first-order interpretation

based on Rossby wave radiation for different cyclone

shapes clearly indicates that the generation of an anti-

cyclone east of the cyclone is evenmore important as the

cyclone is meridionally stretched, which confirms the

numerical findings of the previous section.

4. Effect of a linear deformation field on

a cyclone drift

a. Notion of effective deformation

As seen previously, an elongated cyclone moves more

rapidly northward than an axisymmetric one. It is due to

the development of an anticyclone to its east (through

the b effect), the amplitude of which is comparable

to the cyclone, so that they form a vortex dipole. It is

relevant to examine a more general case for which the

large-scale background flow will force the elongation of

the cyclone.

The characteristics of a velocity field u5 [u(x, y),

y(x, y)] in terms of stretching and shearing can be de-

scribed by its deformation magnitude D

D 5

ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi

›y

›x
1
›u

›y

� �

2

1
›u

›x
2

›y

›y

� �

2
s

, (7)

its relative vorticity z

z 5
›y

›x
2

›u

›y
, (8)

and the Okubo–Weiss criterion D (Okubo 1970; Weiss

1991),

D 5 D2
2 z 2. (9)

From a meteorological point of view, Rivière and Joly

(2006a) have called D the effective deformation since it

is related to the low-frequency or the stationary back-

ground wind u, and not to the total flow u1 u9. The

quantity D characterizes the straining effects that tend

to elongate any perturbation. On the contrary, z repre-

sents the rotation effect that makes any perturbation

rotate over itself. When D . 0, the straining effects

dominate the rotation and the perturbation will be

stretched. When D , 0, the rotation effect dominates

and the perturbation will not be elongated very much.

Note that Lapeyre et al. (1999) have proposed a modi-

fied version of the Okubo–Weiss criterion to take into

account its non-Galilean invariance (and the rotation of

the strain axis).

b. The experimental design

The time evolution of a vortex in different large-scale

flows having uniform shears is examined in the present

section. The potential vorticity gradient is still north-

ward as it is due only to the b effect (b 5 4.8 3 10211

m21 s21 as in the last section). The background velocity

components have linear profiles that can be expressed as

u(x, y) 5 2
U

a
cyy,

y(x, y) 5
U

a
c
x
x, (10)

FIG. 5. Shown in gray are initial vorticity profiles vs x (km) at y5 0 km for a cyclone, with e5 0 (dash-dotted), e5 0.8

(solid), and e 5 0.9 (dashed). In black are estimations of (a) 2(cxg 2 cx)A and (b) 2›
x
[(cxg 2 cx)A].
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where U is a velocity scale (here U 5 48 m s21), a is

a length scale (a5 2000 km), and cx and cy are constant

in space and time. The stretching characteristics of this

flow are D5 (U/a)jc
x
2 c

y
j, z5 (U/a)(c

x
1 c

y
), and

D5 24(U2/a2)c
x
c
y
. This means that for cxcy. 0 the flow

will be dominated by rotation, and for cxcy , 0 by de-

formation. The appendix describes how to create a ve-

locity field such as Eq. (10) in a biperiodic domain of size

Lx 5 Ly 5 16 000 km. The spatial and temporal reso-

lutions for numerical integrations are equal to Dx 5 Dy

5 62.5 km and DT 5 112 s.

c. Purely zonal large-scale flow

The first case considered is a meridionally sheared

zonal flow for which cx 5 0, so that u(x, y)5 2 (U/a)c
y
y

and y(x, y)5 0. In this case, the rotation and the de-

formation are equal in absolute value leading to D 5 0.

A positive value of cy corresponds to a cyclonic shear

(z5 c
y
U/a. 0) whereas a negative one corresponds to

an anticyclonic shear z , 0. The cyclonic and anticy-

clonic shear cases will be hereafter denoted as C and A,

respectively. Note that the two linear terms of Eq. (3) are

both responsible for a motion along the x axis and do not

distort the northward motion caused by the nonlinear

term. Initial cyclones are axisymmetric [as defined in Eq.

(4) with e 5 0] and are located in the center of the do-

main. Their parameters aremax(z9)5 1.53 1024 s21 and

max(y9) 5 22 m s21, corresponding to L0 ’ 460 km.

Gilet et al. (2009) have shown that in a purely zonal

large-scale flow (as the one considered here) and in the

absence of the beta effect, an initially axisymmetric

cyclone evolving in a cyclonic shear remains almost

axisymmetric whereas it keeps stretching when it is

embedded in an anticyclonic shear. As explained by

Kida (1981) and Dritschel (1990), who examined the

effect of a linear velocity field on a vortex patch of

uniform relative vorticity, the deformation of a vortex

depends on the rotational effect due to both the back-

ground vorticity and the vortex and on the deformation

of the background flow (the deformation induced by the

vortex does not apply to itself). In C, the vorticities of

the background flow and the vortex have the same sign

that tend to concur against the deformation of the

background flow. In such a rotation-dominated regime,

the vortex cannot be stretched. On the other hand, in A,

the two rotational effects tend to cancel each other, so

that the deformation is more able to dominate.

Figure 6 shows the relative vorticity of the perturba-

tion at different times in C and A for jcyj 5 0.5. After

51 h, the cyclone in C (Fig. 6c) remains almost axisym-

metric whereas the cyclone in A is stretched (Fig. 6f).

We note that this difference of stretching is not visible

after 30 h, which is due to a transient contraction and

stretching of the axisymmetric vortex in a shear, as ex-

plained in Kida (1981). In both shears, the vortices first

move toward the northwest (Figs. 6a,d). After 15 h, the

cyclone in C deviates and moves mostly westward (Figs.

6b,c) whereas the cyclone in A still moves northward for

a while (Fig. 6e) and later northeastward (Fig. 6f). We

observe that the anticyclone intensifies less in C than in

A. After 15 h, the anticyclone is located to the northeast

of the cyclone in C (Fig. 6a) and then rotates cyclonically

around the cyclone. A vortex dipole is not clear in that

case (Fig. 6c), while it is obvious in A (Fig. 6f). In the

latter case, after 15 h, the anticyclone is located to the

east of the cyclone, with a similar amplitude as in C at

the same time. However, it strongly intensifies reaching

an amplitude similar to the cyclone (in terms of vortic-

ity) at 30 h and is maintained on the eastern side of the

cyclone. This is a favorable situation for its amplification

through Rossby wave radiation. After 30 h, it forms

a vortex dipole with the cyclone and they both move

northeastward (Figs. 6e,f).

Figures 7a and 7b respectively quantify the stretching

r and the angle of the cyclone orientation g with respect

to the PV gradient as function of time (see the end of

section 2b for their computation). In C, the aspect ratio

of the cyclone does not exceed the value 1.8 and the

vortex keeps rotating anticlockwise (Figs. 7a,b). In A,

the aspect ratio is larger than in C after 34 h and reaches

2.6 at t 5 54 h (Fig. 7a). Furthermore, the tilt with the

PV gradient g reaches a stable value near2408 (Fig. 7b).

There is a transient period during the first 34 h when

cyclones have a similar stretching. This period was much

shorter in the study of Gilet et al. (2009). Apart from this,

we obtain the same result (here in presence of a b effect),

namely that a cyclone evolving in a cyclonic shear pre-

serves its shape, whereas this is not the case in an anti-

cyclonic shear.

Figure 7c shows the relative amplitude of the anticy-

clone compared to the cyclone as a function of time: in

C, the ratio remains lower than 0.5 whereas it reaches 0.8

in A. This is consistent with Fig. 6e, which shows a co-

herent vortex dipole at 30 h in A and not in C (Fig. 6b).

As in section 3, there is still a correlation between the

cyclone stretching and the anticyclone strength, as can

be seen by comparing Figs. 7a and 7c. However, the

relative amplitude of the anticyclone compared to the

cyclone is stronger in A than in C before 34 h (Fig. 7c)—

that is, at a time for which the two cyclones still have the

same stretching. It can be interpreted as follows. The tilt

of the stretched cyclone in A (equal to2408; see Fig. 7b)

is more favorable for the anticyclone intensification than

the one in C (close to 2908) following the results of

section 3.
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The different relative positions of the anticyclone

around the cyclone in C and A are due to the fact that

the cyclone advects the weaker anticyclone around it,

and this rotation is cyclonic. However, the anticyclone

motion is sensitive to the sign of the background shear.

In A, these two effects tend to compensate each other so

that the anticyclone remains almost constantly to the

east of the cyclone. On the contrary, in C these two ef-

fects add up to each other so that the anticyclone turns

rapidly around the cyclone. This is confirmed by Fig. 7d,

which shows that the angle formed by the vector linking

the anticyclone and the cyclone with respect to the x axis

(denoted u; see Fig. 1b) remains almost constant with

time in A, whereas it keeps increasing in C. This is also

observed in Fig. 6 andwas verifiedwith other values of cy
(not shown).

Figure 7e represents the meridional position of the

cyclone as function of time for both shears. The cyclone

in A moves northward more quickly than the cyclone in

C. For instance, at 51 h, the more stretched cyclone,

whose aspect ratio equals to 2, is 375 km farther north

than the quasi-axisymmetric one (with aspect ratio close

to 1.0). This result is consistent with the strength and

the position of the anticyclone. In particular, the first

differences in meridional positions occur at 12 h (Fig.

7e), just at the moment when differences in anticyclone

strength first appear (Fig. 7c). The interpretation of the

differences in northward motion is the following. A

weaker anticyclone leads to a slower propagation but

the position of the anticyclone is also a key factor for the

northward motion. Similarly to the case of g0 5 458 in

section 3, the anticyclone in C tends to be displaced to

the north of the cyclone and the vortex dipole motion

is mostly westward. On the contrary, in A, both the

stronger amplitude and the more southeastern position

of the anticyclone relative to the cyclone concur to a

faster northward motion. According to the results of

section 3, a value of g about2408 is clearly favorable for

northward motion.

d. Linearly sheared large-scale flow: The

general case

The more general case of cx 6¼ 0 with cy 5 20.5 [see

Eq. (10)] is now examined. The effective deformation is

FIG. 6. Relative vorticity field at different times for a cyclone embedded in (a)–(c) a cyclonic shear with cx5 0, cy510.5 and (d)–(f) an

anticyclonic shear cx 5 0, cy 520.5, at (a),(d) t5 15 h, (b),(e) t5 30 h, (c),(f) t5 51 h. Positive values are represented by solid contours

between 23 1025 and 1.13 1024 s21 every 1.83 1025 s21. Negative values are represented by dashed contours between21.13 1024 and

22 3 1025 s21 every 1.8 3 1025 s21. The thick black line is the trajectory of the cyclone.
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different from zero (D 5 24U2cxcy/a
2) but (almost)

homogeneous in the domain (see the appendix). The

flow is dominated by rotation if cx is negative (Fig. 8a)

and dominated by straining if cx is positive (Fig. 8b).

Here, the iso-q contours are parallel to the x axis con-

trary to the background streamlines. This implies that, in

addition to the nonlinear term of Eq. (3), the term u �
$q9 may also be responsible for a northward motion.

Therefore, in order to quantify the nonlinear part of the

northward motion of cyclones, we must subtract the

effect of linear advection. The cyclone position will then

be computed by subtracting the cyclone position in the

linear experiment to its position in the nonlinear ex-

periment. Note that this method is all the more limited

that linear and nonlinear trajectories separate farther

apart.

Axisymmetric cyclones withmax(z9)5 1.53 1024 s21

and max(y9) 5 22 m.s21 are introduced at the initial

time as before. Cyclones are initialized at the position

(x521875 km, y511875 km), namely on the bisector

in the northwest part of the domain. The reason for

choosing this location is that it allows the cyclone in the

deformation flow not to move too fast toward the

boundaries of the domain where the deformation is not

uniform anymore. The streamlines give a flow toward

the northeast in the rotation-dominated flow (Fig. 8a)

and a flow toward the southeast in the deformation-

dominated flow (Fig. 8b). This is not an issue since we

correct the motion relative to the linear trajectory. We

have checked that other initial conditions give the same

qualitative results as soon as they are far from the

boundaries (not shown).

As expected, the cyclone evolving in the D , 0 flow

(cx 5 20.4) remains quasi-axisymmetric (Fig. 8a)

whereas that in the D . 0 flow is deformed and tilted

with an angle g ’ 2208 with respect to the iso-q

(Fig. 8b). The stretched cyclone has the stronger anti-

cyclone (Fig. 8b) and its meridional position corrected

from linear advection is more to the north (the corrected

meridional position is 937.5 km against 1125 km at

35.8 h), consistent with previous results.

Figure 9 shows the results of simulations at t 5 35.8 h

for which cy 5 20.5 and cx varies from 0 to 0.5 (corre-

sponding to cases dominated by strain) and from20.5 to

0 (corresponding to cases dominated by rotation). First,

we observe a correlation between the aspect ratio of the

cyclone (Fig. 9a) and D 5 24U2cxcy/a
2 for the cases of

positive D (cx . 0), as expected from the results of Kida

(1981).When the effective deformation is negative (cx,

0), the aspect ratio stays close to 1.

Figure 9b represents the tilt g (see Fig. 1) for various

values of cx. For cx . 0, g is close to 2208 whereas for

cx, 0, the tilt keeps decreasing when jcxj increases. This
can be interpreted as follows: for cx . 0, the cyclone

deforms along a direction close to that of the dilatation

axis (g 5 2458) due to linear terms, but since the self-

rotation of the cyclone is cyclonic, its orientation turns

closer to the PV gradient, and g becomes closer to2208.

On the contrary, for cx , 0, the vorticity of the am-

bient flow z5U(c
x
1 c

y
)/a is strongly negative because

FIG. 7. (a) Cyclone aspect ratio as function of time (h). (b) Cyclone tilt g (8) as function of time. (c) Ratio of the minimum of the

perturbation relative vorticity to its maximum. (d) Angle u (8). (e) Cyclone’s meridional position (km). The solid line represents anti-

cyclonic shear (cx 5 0, cy 5 20.5); the dashed line represents cyclonic shear (cx 5 0, cy 5 0.5).
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cy 5 20.5. This means that the background flow exerts

an anticyclonic rotation on the cyclone, all the more

important when cx approaches20.5. This explains why g

becomes more negative when cx tends to 20.5 in the

rotation-dominated flow (Fig. 9b).

The anticyclone is weaker for cx , 0 than for cx .

0 (Fig. 9c), which is logical because the latter case has

a more favorable orientation g ’ 2208 for the anticy-

clone formation according to section 3.

Let us look at the position of the anticyclone around

the cyclone (Fig. 9d). In the rotation-dominated flow, for

moderate negative values of cx, the anticyclone is located

to the southeast of the cyclones, and for strong negative

values it is mostly to the east. Around cx520.25, a rapid

change of tendency can be observed. A detailed exami-

nation of the time evolution (not shown) has led to the

following interpretation: for strong negative values of cx,

the anticyclone seems to move closer to the cyclone (a

possible explanation could be related to the large-scale

flow). In that case, we can expect that the anticyclone will

also wrap up around the cyclone more rapidly (by com-

parison with cases of moderate negative values of cx). As

a result, the anticyclone moves to the east-northeast of

the cyclone, a favorable location for its growth through

the beta effect. On the contrary, for moderate negative

values of cx, the anticyclone remains southeast of the

cyclone and does not amplify. This is also in agreement

with Fig. 9c. In the deformation-dominated flow, as cx

FIG. 8. Relative vorticity field at t 5 35.8 h. (a) Negative effective deformation (cx 5 20.4 cy 5 20.5) and (b)

positive effective deformation (cx 5 0.4, cy 5 20.5). Positive values are represented by solid contours between 2 3

1025 and 103 1025 s21 every 23 1025 s21. Negative values are represented by dashed contours between2103 1025

and 22 3 1025 s21 every 2 3 1025 s21. The thick line represents the trajectory of the perturbation (dashed line for

linear evolution, solid line for nonlinear evolution); the thin line represents iso-c.

FIG. 9. (a) Cyclone aspect ratio for different cx (abscissa represents jcxj). (b) Cyclone tilt g (8) as a function of time. (c) Ratio of the

minimum of the perturbation relative vorticity to its maximum. (d) Angle u (8). (e) Cyclone’s meridional position corrected from linear

advection (km). The solid line represents positive effective deformation (cx . 0, cy 520.5); the dashed line represents negative effective

deformation (cx , 0, cy 5 20.5). The different quantities are computed at 35.8 h.
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increases from 0 to 0.5, the anticyclone tends to move to

the northeast of the cyclone. It is in agreement with the

explanation given for the position of the anticyclone in

the case of linearly sheared zonal flow. Indeed, as cx be-

comes more positive, the background flow has a weaker

anticyclonic rotation, which is less able to counteract the

advection by the cyclone.

Finally, Fig. 9e represents the meridional position of

the cyclone corrected from its linear trend. It is clear

that the cyclone in a deformation-dominated flow (D .

0 and cx . 0) moves farther northward than a cyclone in

a rotation-dominated flow. A correlation is observed

among the aspect ratio of the cyclone (Fig. 9a), the an-

ticyclone strength (Fig. 9c), and the meridional position

of the cyclone (Fig. 9e). The more northward motion for

the deformation-dominated flow can be also explained by

the more favorable orientation of the vortex, as already

said (Fig. 9b), and the main eastward position of the an-

ticyclone relative to the cyclone (Fig. 9d).

These results have been checked to be qualitatively

the same using an initially shielded vortex (i.e., with an

anticyclonic ring such that the total vorticity integrated

over the domain is zero). In that case, the same mech-

anisms are at play, but the anticyclone is much stronger

on the eastern side of the cyclone (as the negative vor-

ticity ring rearranges itself on the western and eastern

side of the cyclone). The difference in beta drift was

therefore amplified in that case.

5. The general case of a meandering large-scale jet

a. The experimental design

The last two sections have highlighted the role of the

stretching and nonlinearities in themeridionalmotion of

a cyclone. We now examine a spatially nonuniform jet

that is meandering, a situation more realistic for the

atmosphere. Gilet et al. (2009) have studied the time

evolution of a cyclone in a purely zonal jet (i.e., with no

effective deformation) and have shown that the cyclone

trajectory was dependent on the shear and the beta ef-

fect. To take into account a flowwith a nonzero effective

deformation, we consider a westerly meandering jet

whose streamfunction is defined by

c 5 2
u0

ffiffiffiffi

p
p

2a
erffa[y 2 � sin(kx 2 p/4)]g, (11)

where erfflg5 (2/
ffiffiffiffi

p
p

)
Ð l

0 exp(2t2) dt. The wind field can

be written as

u 5 u0 exp(2fa[y2 � sin(kx2p/4)]g2),

y 5 u0� k cos(kx 2 p/4) exp(2fa[y2� sin(kx2p/4)]g2).
(12)

Table 1 gathers the values of the jet parameters. The

size of the domain is now Lx 5 16 000 km, Ly 5

8000 km. The jet maximum (or jet core) is defined as the

maximum zonal wind speed whose isoline satisfies y 5

�a sin(kx 2 p/4).

Figure 10 shows the background streamlines, the

background PV contours, and the effective deformation

as defined in Eq. (9). It can be noted that streamlines and

PV contours are not exactly parallel with the latter un-

dulating more than the former. Moreover, the PV gra-

dient $q is not spatially uniform anymore, but points

mainly northward with a maximum value equal to 7.43

10211 m21 s21. The effective deformation exhibits pos-

itive areas on the northern side of the ridges and on the

southern side of the troughs. The relative vorticity field

is positive north of the jet (reflecting cyclonic shear) and

negative south (reflecting anticyclonic shear); it reaches

values on the order of 3.5 3 1025 s21. It can be easily

shown from Eq. (12) that areas located south of the

jet where D , 0 (see Fig. 10) correspond locally to cases

of section 4c where cx , 0 and cy , 0 and those where D

. 0 with cases where cx . 0 and cy , 0.

b. Evolution of two cases

The time evolution of two typical cyclones is first de-

scribed. The numerical simulations were integrated us-

ing a spatial resolution of Dx 5 Dy 5 62.5 km and

a temporal resolution of DT 5 112 s.

Figure 11 shows the perturbation relative vorticity for

two simulations initialized with a cyclone located at

750 km south of the jet core in a region of negative D

(Figs. 11a,c,e) and in a region of positiveD (Figs 11b,d,f).

At t 5 16.5 h, the cyclone initialized in the area where

D , 0 is still quasi-isotropic (Fig. 11c) whereas the cy-

clone initialized in the area whereD. 0 is deformed and

tilted with an angle g near2208 with respect to the local

iso-q (Fig. 11d). The anticyclone that develops east of

the cyclone is visible; at this time its strength is similar in

amplitude for the two cases. The less deformed cyclone

crosses the jet core in a zone (Fig. 11e) that will appear

to be a preferential zone for the jet crossing (see

TABLE 1. Parameters of the large-scale meandering westerly jet

[see Eq. (11)].

u0 37.5 m s21

k 4p

L
x

’ 83 1027 m21

�

L
y

4p
’ 640 km

a
2p

L
y

’ 83 1027 m21

b 1.6 3 10211 m21 s21
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following section) and a few hours after the most de-

formed cyclone that crosses the jet core downstream of

the preferential zone (Fig. 11f). Note that the anticy-

clone is stronger at t 5 24 h for the deformed cyclone

than at t 5 31 h for the less deformed one. Thus, the

most deformed cyclone has a stronger anticyclone and

crosses the jet faster than the less deformed one.

To see the robustness of these results, we changed the

cyclone radial profile, its amplitude, or its diameter. In

these different cases, we qualitatively obtain the same

results, except that the stretching of the cyclone may be

different, as well as the anticyclone strength, leading to

slower or faster northward motion depending on the

value of these parameters.

c. Statistical study of cyclones characteristics

Themodel is successively initialized with 256 cyclones

located in the 256 grid points along the x axis, at a dis-

tance d to the south of the jet core, d varying from 375 to

1000 km every 125 km. It leads to 256 3 6 5 1536 tra-

jectories.

Statistics on the 1536 cyclones are analyzed in the

present section to confirm themechanisms leading to the

northward motion of the cyclones. The trajectory is

defined as the successive positions of the maximum of

the perturbation relative vorticity field as a function of

time.We arranged it so that we always consider themain

cyclone: indeed, dispersion of Rossby waves leads to the

growth of a secondary cyclone which can become

stronger than the main cyclone after some time. Other

ways of tracking the cyclone consist in considering either

theminimum of perturbation streamfunction field or the

northeastern point of a given isoline of relative vorticity

[e.g., z9 5 0.8 max(z9)]. These two last methods led to

similar results as the first one.

The position and time of the jet crossing is defined as

follows. For each cyclone trajectory, the crossing point,

noted (xc, yc), is estimated by finding time ta such that

[x(ta 2 DTst), y(ta 2 DTst)] and [x(ta), y(ta)], are on the

anticyclonic and cyclonic side of the jet, respectively

(DTst 5 1.5 h corresponds to the time for data storage).

The values xc, yc, and the corresponding time tc are then

computed by linear interpolation. This last estimation

reveals to be sufficient to obtain satisfactory results.

Figure 12a is a scatterplot of the average aspect ratio

of cyclones between t 5 0 and 18 h as a function of D

integrated along their trajectory between 0 and 18 h.

The symbols are associated with different initial dis-

tances of cyclones to the jet core. There exists a clear

correlation between the stretching of cyclones and the

effective deformation of the large-scale jet integrated

along their trajectory, as can be expected.

Let us now look at the anticyclones which develop

east of the main cyclones. Figure 12b shows the scat-

terplot of the ratio of the absolute value of the relative

vorticity minimum to its maximum at t5 18 h versus the

average aspect ratio of cyclones between t5 0 and 18 h.

For cyclones too far away from the jet center (d 5 875,

1000 km), the weak PV gradient at this distance pre-

vents the formation of a strong anticyclone by Rossby

wave radiation. On the contrary, cyclones close to the jet

center (d 5 375, 500 km) possess very intense anticy-

clones, as these anticyclones could grow favorably

within a large PV gradient. At the same time, these cy-

clones do not stay enough time in the different regions of

deformation to differ from each other because they cross

the jet quite rapidly. This is the reason why they have

small and similar aspect ratios. For the other sets of

distances, a correlation between the cyclone stretching

and the anticyclone intensity is verified (see lozenges

and diamonds in Fig. 12b).

To quantify the cyclone motion in the direction of the

jet core, the cyclone speed component orthogonal to the

local iso-c is introduced and denoted as

y?c
(t) 5 2

utraj(t) � $c(t)
k$c(t)k

, (13)

where utraj(t) is diagnosed from the cyclone trajectory. To

avoid numerical noise when computing this quantity, its

average over a time interval is considered:

ydiag 5
1

t2 2 t1
�
t
2

t5t
1

y?c
(t). (14)

Figure 12c represents the scatterplot of ydiag between

t1 5 0 h and t2 5 18 h versus the ratio of the relative

vorticity minimum to its maximum at 18 h. As expected,

cyclones having the stronger (weaker) anticyclone have

the stronger (weaker) jet crossing speed (correlation

coefficient of 0.86 using all cyclones). The velocity to-

ward the jet axis is thus well related to the dipole formed

FIG. 10. The color shading is the effective deformation field of

the westerly meandering jet. Black contours are the associated

streamlines c and red dashed contours the iso-q lines.
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by the cyclone and its anticyclonic partner. This corre-

lation is also confirmed when comparing the behavior of

each category of cyclones as function of their initial

distance to the jet axis. The cyclones close to the jet axis

(see the crosses in Fig. 12c) experience a large PV gra-

dient, which gives both strong anticyclones and large

velocities. On the contrary, cyclones far away from jet

axis (see reverse triangles in Fig. 12c) experience a weak

PV gradient, which gives both weak anticyclones and

small velocities.

Figure 12d completes the picture by showing the

scatterplot of ydiagwith t15 0 h and t25 18 h, versus the

averaged aspect ratio r between t1 and t2. For cyclones

with initial distances d 5 500, 625, and 750 km, a

correlation can be observed between velocity toward the

jet axis and aspect ratio. For cyclones with initial dis-

tances close to the jet axis (d5 375 km) or far away from

the jet core (d 5 875, 1000 km), there is a smaller cor-

relation between velocity and aspect ratio. As seen

above, this might be due to the direct effect of the PV

gradient on the anticyclone growth, with stretching

playing a less important role for these distances.

Thus, the correlation between the cyclones stretching,

the secondary anticyclone and the cyclones’ speed

component orthogonal to the local iso-c that was high-

lighted in the context of no large-scale jet and linearly

sheared large-scale jet is still observed here. The main

caveat is that the stretching effect can be of smaller

FIG. 11. Black contours indicate the perturbation relative vorticity field for two different initial cyclones at (a),(b)

t5 0 h; (c),(d) t5 16.5 h; and (e) t5 31 h and (f) t5 24 h, corresponding to the time of jet crossing. Positive values are

represented by solid contours between 2 3 1025 and 12.8 3 1025 s21 every 1.8 3 1025 s21. Negative values are

represented by dashed contours between212.83 1025 and223 1025 s21 every 1.83 1025 s21. Black lines indicate

the large-scale flow streamfunction (thick line: jet center). The axisymmetric cyclone is initially located at d = 750 km,

xi = 24875 km for (a),(c),(e) and d = 750 km, xi = 21750 km for (b),(d),(f).
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importance if the PV gradient of the background flow is

too large or too small.

d. Consequences of deformation mechanisms

on the jet-crossing phase

The mechanisms underlined through the statistical

study have highlighted that the motion of the cyclones

across the jet axis depends on the deformation field. It

may also have an impact on the region of this crossing, as

will be examined here.

The histogram of Fig. 13 represents the number of

cyclones as function of the zonal position xc at the time

of the jet crossing. The data are gathered by 500-km-

wide intervals along the x axis for the 1536 cyclones. The

number of cyclones having crossed in each interval is

given in percent. The figure shows a preferential zone for

the jet-crossing phase, located in the western part of the

D . 0 area around xc 5 22000 km. This result is statis-

tically robust because the value is higher than a uniform

distribution value plus its standard deviation.

To understand the existence of this preferential region

of crossing, and how it relates to the deformation

mechanisms, let us look at the time tr for which cyclones

reach an aspect ratio of 2, as a function of the initial

position xi (Fig. 14, continuous line). For each initial

FIG. 12. (a) Scatterplot of the averaged aspect ratio r between 0 and 18 h vs the average of D (s22) between 0 and

18 h (using all cyclones). (b) Scatterplot of the ratio (absolute value) of the minimum of relative vorticity to its

maximum at 18 h vs the averaged r between 0 and 18 h. (c) Scatterplot of ydiag (m s21) between t15 0 h and t25 18 h

vs the ratio of theminimumof relative vorticity to its maximum at 18 h. (d) Scatterplot of ydiag (m s21) vs the averaged

r between 0 and 18 h. Symbols correspond to different initial distances from the jet axis: d 5 375 (crosses), 500

(circles), 625 (lozenges), 750 (diamonds), 875 (triangles), and 1000 km (reverse triangles).
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distance, the quantity tr is averaged over the six cyclones

initialized with different distances to the jet center. In

the rotation-dominated region (D , 0), the averaged

time is always longer than 20 h, and the longest time

is achieved for initial position in the western part of the

D, 0. In the strain-dominated region D. 0, tr is smaller

than 14 h. This is consistent with the correlation be-

tween the stretching and the time-integrated effective

deformation field (Fig. 12a).

The time of formation of the anticyclone tac (defined

as the time for which the amplitude of the anticyclone is

55% the amplitude of the cyclone) is different between

cyclones initialized in D , 0 and D . 0 regions and is

correlated with tr (cf. the dotted line with the continuous

line of Fig. 14). Cyclones initialized in the western part

of the rotation-dominated region remain longer in this

region than cyclones initialized to the east (not shown).

They are therefore less stretched than the others and the

formation of their anticyclonic partner is slower.

As can be expected from the statistical results, the

time of crossing will be the longest for the cyclones ini-

tialized at the western edge of the D , 0 area (see the

thick dash-dotted line in Fig. 14). On the contrary, cy-

clones whose tc is the shortest are those initialized at the

western edge of the D . 0 area.

Because the time crossing decreases with xi for neg-

ative D and for xi between 27000 and 23000 km (see

Fig. 14), cyclones located farther upstream take more

time to cross the jet than cyclones located more down-

stream. This promotes the idea of an accumulation at the

crossing time (which is different for each cyclone) of the

less stretched cyclones (cyclones initialized in the D ,

0 area), which explains the preferential region of the jet

crossing located in the western part of the D . 0 area

(observed in Fig. 13). Indeed, the cyclones which cross

the jet in the preferential zone are associated with a slow

stretching and a slow growth in time of their anticyclonic

partner, which implies that the beta drift is slower

for these cyclones. This behavior is to be contrasted with

the cyclones that are initialized in the deformation-

dominated region. They are stretched very rapidly (see

the thin line in Fig. 14 around xi 521000 km) and their

associated anticyclone grows rapidly in time (see the thick

line in Fig. 14). The increase in the time crossing with xi
when D is positive and xi is between 2300 and 1000 km

proves the nonaccumulation of the more stretched cy-

clones (initialized in the D . 0 area) that cross the jet

downstream of the preferential zone.

6. Conclusions

We have investigated the role of the horizontal de-

formation and the nonlinearities on the b-drift motion of

a cyclone using a barotropic quasigeostrophic model.

Three kinds of simulations were examined: a case with

no background flow (for which we examined the influ-

ence of the shape of the cyclone on its b drift), a case

with a linearly sheared large-scale flow, and a case with

a meandering jet.

In the case without any background flow on a b plane,

a cyclone moves farther northward as its shape is ini-

tially elongated. This effect is all the more pronounced

that the tilt of the cyclone with the local potential vor-

ticity isolines is oriented between 2458 and 08. A linear

FIG. 13. Histogram of the zonal position xc at crossing time. The

solid line is three-point smoothing. The dashed lines are associated

with a random distribution: mean (middle line) and standard de-

viation added to/subtracted from the mean. Effective deformation

D . 0 at xc (south of the jet) in gray shading, and D , 0 in white

shading.

FIG. 14. Crossing time tc (thick dash-dotted line), tr (solid line),

and tac (dotted line) (h), as function of the initial longitude of the

cyclone xi (km). Effective deformation D . 0 at xi in gray shading,

and D , 0 in white shading. Here tac is the time for which the ratio

of the minimum of the perturbation relative vorticity with its

maximum reaches 0.55, and tr is the time when the aspect ratio of

the cyclones reaches 2.
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process assures that a stretching along the meridional

direction enhances a secondary anticyclone created by

the beta gyres. This cyclone–anticyclone couple then

forms a nonlinear vortex dipole that propagates mostly

northward.

In a linearly sheared zonal flow, the cyclone evolv-

ing in an anticyclonic environment is more stretched

and moves northward faster than that embedded in

a cyclonic environment. This is consistent with the

strength and the position of the secondary anticyclone

around the cyclone. This result is a midlatitude ex-

tension of the result, obtained in a tropical cyclone

context, of Williams and Chan (1994), who showed

that an environmental flow with anticyclonic vorticity

accelerates the beta drift and a cyclonic vorticity de-

celerates it.

Experiments with a large-scale flow that includes de-

formation and vorticity confirm this. Cyclones embed-

ded in a flow dominated by deformation are stretched

and move northward more quickly than those in a flow

dominated by rotation. This is due to a stronger second-

ary anticyclone favorably located around the cyclone.

Moreover, the more positive the effective deformation is,

the faster the beta drift [a result also observed by Li and

Wang (1996) in the context of tropical cyclones].

The last part of the paper has dealt with cyclones

evolving in a more realistic meandering large-scale flow,

whose deformation field is spatially varying. A statistical

study revealed a strong correlation among the cyclones

stretching, their speed component orthogonal to the

streamfunction isolines of the background flow, and the

anticyclone strength. These different observations agree

with the results obtained with more idealized flows. The

deformation mechanisms have consequences on the jet-

crossing phase, that is, the phase when a cyclone crosses

a jet from its anticyclonic to its cyclonic side. The cy-

clones initialized in the rotation-dominated region are

weakly stretched and move slowly northward. They

tend to accumulate slightly to the south of the jet axis

at the beginning of a region dominated by the de-

formation. This region is a preferential zone for the jet

crossing. On the contrary, the more stretched cyclones

move quickly northward, so that they cross the jet at

different locations in space downstream of the pref-

erential zone.

These results can be put in parallel with the study of

Vandermeirsh et al. (2003), who examined the inter-

action between a vortex and a zonal jet in the ocean.

They showed that weak vortices (comparing to the ro-

tation of the jet) drift along the jet without crossing it

whereas strong ones can cross the jet by forming a dipole

with an opposite-signed patch of vorticity or by forming

filaments.

The results obtained here suggest that the jet-crossing

phase often observed of midlatitude cyclones (Baehr

et al. 1999; Rivière and Joly 2006a; Wallace et al. 1988)

can be attributed to the combined effects of non-

linearities and deformation in presence of meridional

PV gradient due to the existence of the jet. When bar-

oclinic effects are taken into account, it is not the lower-

layer PV gradient that matters for the surface cyclone

northward motion, but the barotropic meridional PV

gradient, as shown by Gilet et al. (2009) in a two-layer

quasigeostrophic model in the case of the evolution of

a surface cyclone embedded in baroclinic zonal flows.

We conjecture by inspecting Fig. 11 of Gilet et al. (2009)

that the formation of a strong anticyclone on the eastern

side of the cyclone occurs in the upper layer, promoting

a vortex dipole that is able to propagate northward and

to advect the lower-layer cyclone northward as well. We

will examine this mechanism and the energetics of the

surface cyclone life cycle in a forthcoming paper.
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APPENDIX

Description of the Linear Deformation Flow

The large-scale flow described by Eq. (10) corresponds

to a uniform relative vorticity field z5 (U/a)(c
x
1 c

y
). To

respect the biperiodicity of the domain, four additive

fields were superimposed on the uniform one:

z 5
U

a
(c

x
1 c

y
) 1 f

N
(y) 1 f

S
(y) 1 f

E
(x) 1 f

O
(x).

Each field f is allowed to periodize the domain at each

edge (north, south, east, and west).

The profile of fs(y) is defined as

fS(y) 5 2
2

3

U

a
cy

(

1 1 cos

"

2p
(y 2 yS)

l
y

#)

,

f
S
(y) 5 0, and y. y

S
2 l

y
/2

with yS 5 3937.5 km and ly 5 6000 km. This function

is therefore zero between 23000 and 4000 km. De-

fining a similar function for fN, we then obtain a peri-

odic function for z in y. The definitions of fE and FO are

similar.
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78 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotropeComplément à l'artile ILa signi�ativité des résultats présentés sur l'histogramme de la �gure 13 de l'artileI a été évaluée en se référant à une distribution aléatoire. On imagine qu'on disposede N = 1536 ylones qui sont suseptibles de traverser le ourant-jet à di�érenteslongitudes entre x = −8000 km et x = 8000 km. On atégorise les ylones par leurintervalle de traversée, le domaine étant séparé en M = 32 intervalles. La probabilitépour qu'un intervalle donné soit traversé par un nombre K de ylones est égale :
P = CK

N

(

1

M

)K (

1− 1

M

)(N−K) (2.25)où CK
N désigne le nombre de façons de hoisir K ylones parmi N ylones, ( 1

M

)représente la probabilité pour un ylone de traverser dans l'intervalle donné et (1− 1
M

)est la probabilité pour un ylone de traverser dans un intervalle autre que l'intervalleonsidéré. Le nombre moyen de ylones ayant traversé le ourant-jet dans une régiondonnée vaut don :
N =

N
∑

K=0

K CK
N

(

1

M

)K (

1− 1

M

)(N−K)

=
N

M
(2.26)L'éart type assoié s'érit :

σ2 =

N
∑

K=0

K2 CK
N

(

1

M

)K (

1− 1

M

)(N−K)

−
(

N

M

)2 (2.27)
=

N

M

(

1− 1

M

) (2.28)On peut onsidérer que le nombre de ylones traversant le ourant-jet dans une régiondonnée est signi�atif s'il est inférieur à N −σ ou supérieur à N +σ. Sur l'histogrammede la �gure 13 de l'artile I, on a indiqué les valeurs assoiées à N , N − σ et N + σ,normalisées par N .2.4.3 Réapitulatif des résultats de l'artile ILes prinipales onlusions de l'artile I sont présentées i-après.En l'absene d'éoulement de base, le ylone se déplae vers le nord-ouest, e quiest ohérent ave les e�ets linéaires et non linéaires de β dérits dans la setion 2.1 : edéplaement a une omposante à 90◦ à gauhe du gradient de PV grande éhelle (dirigévers le nord) et une omposante le long de e gradient. On observe la formation d'unantiylone à l'est du ylone, qui s'apparente à la β-gyre antiylonique telle qu'ellea été dérite dans le ontexte des ylones tropiaux et dans elui des tourbillonsoéaniques. Cet antiylone se développe par l'e�et linéaire de dispersion d'énergie pargénération d'ondes de Rossby (e�et β linéaire) et induit le déplaement du ylone,ave lequel il forme un dip�le, vers le nord-ouest. On n'observe pas de déplaementvers le nord dans les simulations linéaires.



2.4. étude numérique du déplaement des perturbations yloniquesvers le nord dans un environnement barotrope 79Le fait nouveau révélé par ette étude est que l'étirement du ylone selon unediretion omprise entre l'axe nord-est/sud-ouest et l'axe nord/sud aélère son dé-plaement vers le nord. L'antiylone est alors d'autant plus fort, tout en demeurantglobalement à l'est du ylone, 'est-à-dire dans une position favorable au déplaementvers le nord du ylone. Ce résultat s'explique par deux aspets. D'une part, on a montrénumériquement et analytiquement qu'un étirement d'autant plus fort dans la diretionnord/sud favorise la génération d'onde de Rossby par l'e�et β linéaire, autrement ditrenfore d'autant plus l'antiylone à l'est. D'autre part, un e�et non linéaire se super-pose à et e�et linéaire. En e�et, l'étirement du ylone, ainsi que la diretion selonlaquelle il est étiré, in�uent sur la position, et don la fore, de l'antiylone, e qui ades onséquenes sur la diretion et la vitesse de déplaement du ylone. Un yloneétiré selon une diretion nord-ouest/sud-est tend à adveter l'antiylone autour de lui,vers le nord, e qui n'est pas une position favorable pour le renforement de l'antiy-lone puisque la génération d'onde de Rossby se fait vers l'est. Comme l'antiylone estfaible, il est alors d'autant plus adveté par le ylone et induit don un déplaementdu ylone davantage vers l'ouest que vers le nord. Au ontraire, l'antiylone assoié àun ylone étiré selon une diretion nord-est/sud-ouest tend davantage à rester à l'estdu ylone. Il est don ontinuellement renforé par la génération d'onde de Rossby, etla vitesse induite par le dip�le a une omposante vers le nord plus importante que dansle as où le ylone est étiré selon une diretion nord-ouest/sud-est.L'étude dans un éoulement zonal isaillé méridionalement (∆ = 0) a d'abord mon-tré qu'un ylone évoluant dans un environnement de vortiité antiylonique (∂yu > 0)est plus étiré qu'un ylone dans un environnement de vortiité ylonique (∂yu < 0).On obtient le même résultat que Gilet et al. (2009) mais en présene de β ii. De plus,le ylone le plus étiré a un antiylone plus fort et positionné de façon plus favorablepour le déplaement vers le nord que le ylone le moins étiré, et son déplaementvers le nord par le β-drift non linéaire est don plus rapide que elui de e dernier. Cerésultat extrapole aux moyennes latitudes elui obtenu par Williams et Chan (1994)dans le ontexte des ylones tropiaux, qui ont montré que dans un éoulement zonalisaillé méridionalement, une vortiité antiylonique (resp. ylonique) aélère (resp.déélère) le β-drift.L'étude dans un éoulement isaillé non zonal, don de hamp de déformation ef-fetive ∆ non nul ette fois (mais uniforme), on�rme la tendane déjà observée : lesylones évoluant dans un éoulement dominé par la déformation (∆ > 0) sont étirés etse déplaent plus vite vers le nord (après soustration de l'e�et d'advetion linéaire parl'éoulement de base) que eux évoluant dans un éoulement dominé par la rotation(∆ < 0). Cela est dû à un antiylone plus fort et loalisé plus favorablement autourdu ylone. On montre d'ailleurs que plus ∆ est positif, plus rapide est le déplaementvers le nord. Ce résultat oïnide ave e qui a été observé par Li et Wang (1996) dansle ontexte des ylones tropiaux (ils ont en e�et montré que plus le isaillement estpositif, plus le β-drift est rapide, voir setion 2.1.1.3). Notons que leur interprétationest di�érente de la n�tre, puisqu'ils interprètent ette tendane en terme énergétique(ils montrent que le taux de onversion d'énergie inétique de l'environnement vers lesgyres est proportionnel au isaillement de l'environnement).



80 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotropeDans le as d'un éoulement de base ave méandres, le hamp de déformation ef-fetive ∆ est non uniforme spatialement, et le on�nement du jet rée un gradient dePV supplémentaire, en plus du gradient de vortiité planétaire (on travaille dans leplan β). Dans e ontexte, on a observé un déplaement des ylones initialisés au suddu ourant-jet vers le entre du jet, dans la diretion transverse aux isolignes de PVgrande éhelle, et on a véri�é que 'était un e�et purement non-linéaire. Une étudestatistique a montré une nette orrélation entre l'étirement des ylones, leur vitessede déplaement perpendiulairement au ourant-jet et la fore de l'antiylone qui sedéveloppe par dispersion d'énergie par génération d'ondes de Rossby. De plus, on amontré que les méanismes de déformation ont des onséquenes sur la traversée duourant-jet par les ylones. En e�et, les ylones initialisés au sud du ourant-jet dansune région dominée par la rotation (∆ < 0) sont peu étirés et se déplaent lentementperpendiulairement au jet. Ils tendent à s'aumuler légèrement au sud du ourant-jet,à l'entrée de la région dominée par la déformation (∆ > 0) : ette région est une zonepréférentielle de traversée du jet. Au ontraire, les ylones les plus déformés (initialisésdans la région ∆ > 0) se déplaent rapidement dans la diretion transverse au jet, et ilsroisent don le jet à di�érentes positions dans l'espae, en aval de la zone préférentiellede traversée.2.4.4 Nos résultats dans un ontexte plus général : disussionOn a vu que ertains de nos résultats sur l'e�et de l'environnement sur le β-drifton�rment eux obtenus dans le adre des ylones tropiaux. Cependant, notre étudese distingue prinipalement des études menées dans le ontexte tropial par les deuxaspets suivants.Tout d'abord, les paramètres de l'éoulement grande éhelle et des strutures tour-billonnaires sont di�érents dans le ontexte des moyennes latitudes et dans elui desylones tropiaux. Le tableau 2.1 rassemble les paramètres pertinents dans le adrede la omparaison. Cela a des onséquenes sur les e�ets du gradient méridien de PVgrande éhelle (β en première approximation) et du hamp de déformation de l'éoule-ment grande éhelle sur les strutures tourbillonnaires.Pour pouvoir omparer haun de es e�ets dans les deux ontextes, il est nées-saire d'introduire deux paramètres adimensionnés. Pour quanti�er l'e�et de β, on peuts'appuyer sur l'équation d'évolution de la PV perturbée (équation (3) de l'artile I) etomparer le terme linéaire d'advetion de PV ~u′ · ~∇q (égal à βv′ en l'absene d'éoule-ment de base) ave le terme non linéaire ~u′ · ~∇q′. Cela permet d'introduire l'e�et betaadimensionné β∗, de l'ordre de βL

ζ′
, où L est l'éhelle de longueur typique du ylone.Une valeur in�nie de β∗ orrespondrait à une on�guration purement linéaire, danslaquelle le β-drift (e�et non linéaire) serait inexistant tandis que β∗ nul dérirait unrégime purement non linéaire où le β-drift n'aurait pas lieu non plus (à ause de l'ab-sene des β-gyres générées par l'e�et β linéaire). Ainsi, un β-drift notable des struturestourbillonnaires orrespond à des valeurs intermédiaires de β∗. Aux moyennes latitudes,

L est de l'ordre de 2000 km et la vortiité relative typique des strutures perturbées est



2.4. étude numérique du déplaement des perturbations yloniquesvers le nord dans un environnement barotrope 81Dépression desmoyennes latitudes Cylone tropialTaille aratéristique L = 2000 km L = 750 kmVitesse azimutale maximale 20 m.s−1 30 m.s−1Vortiité relative ζ ′ 5× 10−5 s−1 2× 10−4 s−1Déformation horizontale σ del'environnement 3× 10−5 s−1 0.2× 10−5 s−1Latitude 45◦N 20◦N
β 1.6× 10−11m−1.s−1 2.2× 10−11m−1.s−1

β adimensionné β∗ = βL

ζ′
0.06 0.04Taux de déformation adimen-sionné σ

ζ′

3 0.05Table 2.1 � Ordres de grandeur des paramètres de l'éoulement grande éhelle et dela struture tourbillonnaire dans le ontexte des dépressions des moyennes latitudes etdans elui des ylones tropiaux.
ζ ′ ≃ 5× 10−5 s−1, e qui donne β∗ ≃ 0.06 à 45◦N. A 20◦N, pour un ylone tropial derayon 750 km et de vortiité relative typique ζ ′ ≃ 4 × 10−5 s−1, β∗ vaut environ 0.04.On onstate don que l'e�et β est similaire dans le ontexte des moyennes latitudes etdans elui des ylones tropiaux. Par ailleurs, les valeurs de β∗ relativement faiblestraduisent le fait que les strutures tourbillonnaires restent ohérentes tout en subissantle β-drift.Conernant l'e�et du hamp de déformation grande éhelle, on a vu que 'est laomparaison des e�ets de déformation ave les e�ets de rotation qui permet d'estimerla déformation d'une struture tourbillonnaire (setion 2.3). Il semble don logique d'in-troduire le taux de déformation adimensionné σ∗, qui est de l'ordre de σ

ζ′
. Aux moyenneslatitudes, le taux de déformation grande éhelle vaut environ σ ≃ 3× 10−5 s−1, e quidonne σ∗ ≃ 3. Aux latitudes tropiales, le taux de déformation de l'environnement estplus faible, ave σ ≃ 0.2×10−5 s−1 (pas de ourant-jet), e qui mène à σ∗ ≃ 0.05. L'e�etde la déformation de l'environnement sur les perturbations des moyennes latitudes estdon environ 6 fois plus fort que dans le as des ylones tropiaux. Autrement dit, lesylones tropiaux s'étirent beauoup moins que les dépressions des moyennes latitu-des. Ainsi, même si nos résultats sont ohérents ave eux obtenus dans le ontexte desylones tropiaux (Williams et Chan, 1994; Li et Wang, 1996), nous devons garder entête que le ontexte de notre étude, où les strutures tourbillonnaires peuvent s'étirerjusqu'à atteindre des rapports d'aspet de 4, est très éloigné de elui des ylones tro-piaux au vu des di�érenes en terme de déformation.Un seond aspet par lequel notre étude di�ère de elles menées sur les ylonestropiaux onerne la façon dont on appréhende les strutures perturbées. En e�et,on a vu dans la setion 2.1.1 que les ylones tropiaux sont dé�nis omme des stru-tures symétriques générant des strutures perturbées asymétriques (les β-gyres) avelesquelles ils interagissent. Ils sont don vus omme des strutures ne hangeant ni



82 hapitre 2. trajetoire des perturbations yloniques dans unenvironnement barotropede taille, ni de forme pendant leur déplaement. Dans notre étude, on adopte une vi-sion di�érente puisqu'on n'e�etue pas ette ditintion entre l'éoulement perturbésymétrique et l'éoulement perturbé asymétrique : la perturbation synoptique est vueomme un path de vortiité perturbée positive qui s'étire tout en se déplaçant. Le faitque les ylones tropiaux se déforment peu par rapport aux dépressions des moyenneslatitudes est d'ailleurs ohérent ave haune des deux approhes : le ylone tropialest vu omme une struture isotrope et la perturbation synoptique des moyennes latitu-des omme une struture qui s'étire. Il pourrait ependant être intéressant d'appliquerl'approhe adoptée dans le ontexte des ylones tropiaux à notre étude, en séparantl'éoulement perturbé en sa omposante symétrique et sa omposante asymétrique.Cela permettrait d'appréhender l'e�et de la déformation du point de vue de son im-pat sur les gyres asymétriques plut�t que sur l'éoulement perturbé total. Par exemple,les ylones elliptiques de la setion 3 de l'artile I se révéleraient en fait orrespondreà des strutures yloniques symétriques auxquelles on aurait superposé un éoulementperturbé asymétrique, autrement dit des gyres, de position angulaire et de fore dépen-dant de l'étirement et de l'inlinaison du ylone elliptique assoié. Les onséquenesde l'orientation et de l'étirement des ylones sur leur trajetoire, telles qu'elles ont étémises en évidene et expliquées dans l'artile I, pourraient alors être revisitées. Tou-jours pour tenter de faire le lien entre nos résultats et eux obtenus dans le ontextedes ylones tropiaux, on peut aussi se demander si le fait que des vents extérieursplus forts engendrent un déplaement plus rapide des ylones tropiaux (Fiorino etElsberry, 1989a) ne pourrait pas être relié à notre onlusion sur l'e�et de l'étirementqui aélère le déplaement vers le nord. En e�et, le pro�l de vent assoié à un yloneétiré est plus rihe en grandes éhelles (du point de vue de la déomposition en série deFourier) qu'un ylone isotrope : on pourrait ainsi onsidérer que l'étirement est assoiéà un renforement des vents extérieurs, e renforement étant évidemment anisotrope.Conernant la question de la traversée d'un ourant-jet barotrope par un tourbillon,notre étude peut être mise en parallèle ave elle de Vandermeirsh et al. (2003a), quiont observé qu'un tourbillon assez fort peut traverser un ourant-jet zonal en formantun dip�le ave un méandre de vortiité de signe opposé, e qui rappelle le dip�le ylone-antiylone de notre étude. Par ailleurs, la non traversée des tourbillons les plus faiblesobservée dans leur étude est ohérente ave le fait qu'on ait montré que la traversée duourant-jet par les ylones est un e�et purement non-linéaire. Cependant, le ourant-jet de leur modèle est zonal et assoié à une disontinuité de PV, plut�t qu'à un pro�lontinu de PV : omme 'est un paramètre essentiel dans le déplaement des struturestourbillonnaires, ela limite la omparaison entre les deux études. Nos résultats sontégalement di�ilement omparables à eux de Shek et Jones (2011a), qui étudientun ylone tropial, don de paramètres di�érents des dépressions des moyennes lati-tudes (voir tableau 2.1), dans un ourant-jet zonal assoié à une disontinuité de PVplut�t qu'un pro�l ontinu de PV. De plus, le ourant-jet ave méandres de Shek etJones (2011b) n'est pas maintenu stationnaire, ontrairement au ourant-jet de notreétude. On pourrait d'ailleurs supprimer le terme de forçage de notre modèle a�n devoir omment la non-stationnarité du ourant-jet in�uerait sur nos résultats. Notonsque ette on�guration s'éloignerait alors de elle des as réels atmosphériques telle



2.4. étude numérique du déplaement des perturbations yloniquesvers le nord dans un environnement barotrope 83que nous l'appréhendons, ave un éoulement grande éhelle représentant la variabilitélente de l'éoulement total par rapport à sa variabilité synoptique (éhelle de temps dequelques jours). Cette perspetive sera de nouveau évoquée dans la onlusion générale.Pour onlure, les résultats obtenus dans le adre barotrope expliquent omment latraversée du ourant-jet par les dépressions des moyennes latitudes, souvent observée(Wallae et al., 1988; Baehr et al., 1999; Rivière et Joly, 2006a), résulte des e�etsombinés des non-linéarités et de la déformation, en présene d'un gradient méridiende PV dû à β et à l'existene d'un jet loalisé. Les méanismes de déformation sontà l'origine d'une zone privilégiée de traversée. Cependant, ette zone privilégiée sesitue en amont de elle observée dans les as réels. En e�et, dans l'exemple de laPOI17 (�gure 1.14), la dépression de surfae traverse le ourant-jet dans une région quiorrespond à une jontion entre deux zones de déformation e�etive ∆ positive, situéesde part et d'autre de l'axe du jet là où les axes de déformation hangent de diretion.La traversée de la tempête Xynthia a également eu lieu dans une région de e type(�gure 3.33a). Cette région est appelée point selle du hamp de déformation e�etive
∆ par Rivière et Joly (2006a). Dans notre étude idéalisée, où l'éoulement grandeéhelle est modélisé par un ourant-jet barotrope ave méandres, la zone privilégiée detraversée se situe à l'entrée de la région du sud du jet où ∆ > 0 (�gure 13 de l'artileI) et non à sa sortie, qui orrespondrait au point selle du hamp ∆ où le ylone desurfae de la POI17 traverse le jet. L'étude idéalisée telle qu'elle a été menée jusqu'alorspermet don une meilleure ompréhension des méanismes de traversée du ourant-jetpar les perturbations synoptiques, mais ne permet pas de reproduire exatement lestraversées observées. Le adre barotrope dans lequel notre étude idéalisée a été menéeen onstitue sans auun doute une limite, dans la mesure où l'interation barolineentre les strutures perturbées et l'environnement grande éhelle, qui est un aspetessentiel de la dynamique des moyennes latitudes, est absente du modèle barotrope. Laprise en ompte de l'interation baroline est l'objet du hapitre 3.
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Chapitre 3Traversée d'un ourant-jet barolinepar les perturbations yloniques desurfaeDans e hapitre, on herhe à généraliser à une atmosphère baroline les méanis-mes identi�és dans le ontexte barotrope. Autrement dit, on herhe à onfronter lese�ets ombinés du β-drift et de la déformation, tels qu'ils ont été dérits dans un adrebarotrope, à l'e�et de l'interation baroline des moyennes latitudes.Dans ette optique, il est logique de s'intéresser, dans un premier temps, aux étudesqui ont été menées sur le β-drift non linéaire dans un environnement baroline. Onprésentera d'abord les études idéalisées de l'e�et de la struture vertiale des ylonestropiaux (qui s'avère hautement baroline) et de elui du isaillement vertial du ventde l'environnement sur leur trajetoire. Puis nous évoquerons la littérature disutant du
β-drift dans l'oéan baroline, et notamment de la traversée par un tourbillon d'un jetoéanique instable baroliniquement. Nous disuterons en�n des méanismes proposéspour expliquer le déplaement méridien des dépressions des moyennes latitudes.Le point de vue que nous suivons pour notre étude est fondé sur les résultats quenous avons obtenus dans le ontexte barotrope, sur le r�le joué par la déformationet le gradient de PV grande éhelle. Dans le adre du modèle à deux ouhes quasi-géostrophique dans lequel nous travaillerons, Gilet et al. (2009) ont montré que le
β-drift a�ete le déplaement des perturbations yloniques de surfae au sein d'unenvironnement zonal instable baroliniquement. Ils ont dégagé le paramètre lé dansle déplaement d'une perturbation ylonique vers le nord, onduisant à la traverséedu ourant-jet grande éhelle, à savoir le gradient de PV grande éhelle moyenné surla vertiale, qui est prinipalement positif et orienté vers le nord aux moyennes latitu-des. L'étude de Gilet et al. (2009) étant ependant menée dans un environnement dehamp de déformation très simpli�é (ourant-jet zonal) par rapport aux éoulementsréels, il semble néessaire de omplexi�er l'éoulement de base. On hoisit don de tra-vailler ave un ourant-jet ave méandres, omme elui de notre étude menée dans unadre barotrope, mais ave un pro�l vertial le rendant instable baroliniquement. Onétudiera la traversée de e ourant-jet par des perturbations yloniques de la ouhe85



86 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaeinférieure, e qui nous permettra de généraliser à un environnement instable baroli-niquement le méanisme identi�é dans le adre barotrope (hapitre 2), par lequel le
β-drift et la déformation se ombinent et in�uent sur la trajetoire d'une perturbationylonique. Ces résultats sont présentés dans la setion 3.2, sous la forme d'un artileintitulé On the northward motion of midlatitude ylones in a barolini meanderingjet (en �nalisation de rédation) et de ompléments.Dans une troisième et dernière partie, on s'attahera à reproduire et à omprendre,d'un point de vue énergétique, le reusement des dépressions de surfae à la traverséedu ourant-jet, omme e fut notamment le as lors de la POI17 (�gure 1.14 page 37).Après avoir introduit les outils néessaires à l'analyse énergétique, on présentera lesrésultats obtenus ave le modèle à deux ouhes quasi-géostrophique, en présene duourant-jet ave méandres idéalisé de notre étude.3.1 Etudes du beta-drift dans un environnement baro-line3.1.1 Contexte des ylones tropiaux3.1.1.1 Cas d'une struture tourbillonnaire baroline dans un environ-nement au reposLes ylones tropiaux réels ont en fait une struture très baroline : ils sont ara-térisés par une zone de basse pression en surfae et des vents manifestant une rotationantiylonique dans les niveaux supérieurs. Cette on�guration ylonique en surfaeet antiylonique en altitude résulte en fait du dégagement de haleur latente assoiéaux préipitations (et qui fait des ylones tropiaux � des tempêtes à noyau haud �) :par l'ation de la thermodynamique sur l'étirement des olonnes d'air, des anomaliespositives et négatives de PV sont réées respetivement au-dessous et au-dessus del'anomalie haude (voir le terme d'étirement de l'équation (1.6)). Cette struture ver-tiale est représentée dans des modèles barolines à plusieurs ouhes. Si l'on onsidèreles niveaux indépendants les uns des autres (raisonnement barotrope), on s'attend à eque les irulations de haque ouhe se propagent à des vitesses di�érentes à ause d'une�et β di�érent (strutures perturbées de pro�ls di�érents à haque niveau). Cepen-dant, des e�ets barolines se superposent à l'e�et β barotrope et empêhent la pertetotale de ohérene vertiale de la struture perturbée.Wang et Li (1992) ont montré, en utilisant un modèle à 10 ouhes dans le plan betadans un environnement au repos, qu'une perturbation ylonique à tous les niveaux,d'intensité et de taille diminuant ave l'altitude, reste ohérente vertialement. Ils mon-trent que le ylone se déplae vers le p�le et vers l'ouest, ave une vitesse presqueindépendante de l'altitude. Pourtant, le β-drift devrait provoquer un déplaement pluslent des strutures du haut que de elles du bas, puisqu'elles sont moins intenses etmoins grandes (Fiorino et Elsberry, 1989b). Wang et Li (1992) montrent que le maintiende la struture vertiale est possible grâe à un méanisme de ouplage vertial via uneirulation seondaire. L'advetion di�érentielle de vortiité onduit à un mouvementvertial subsident (resp. asendant) à l'avant (resp. arrière) du ylone. La dépendane



3.1. études du beta-drift dans un environnement baroline 87de ette vitesse vertiale ave l'altitude onduit à des e�ets de divergene/onvergenehorizontale, menant à une tendane de vortiité positive à l'avant du ylone des hautesouhes et à l'arrière du ylone des basses ouhes : le ylone est don aéléré dansles hautes ouhes et dééléré dans les basses ouhes, e qui ompense le β-drift pluslent en haut qu'en bas.Wang et Li (1992) onsidèrent ensuite une struture perturbée purement baroline,ylonique dans les ouhes inférieures et antiylonique dans les ouhes supérieures,a�n de mieux représenter la struture vertiale des ylones tropiaux. Ils observent quel'antiylone se déplae vers l'ouest-sud-ouest tandis que le ylone migre vers le nord-ouest. Ils expliquent ette séparation des parties ylonique du bas et antiylonique duhaut par une absene du ouplage vertial tel qu'on l'a dérit i-dessus. Dans l'étude deWang et Holland (1996), menée dans un modèle à 5 ouhes et dans un environnementau repos, la perturbation onsidérée est antiylonique dans les ouhes supérieureset ylonique dans les ouhes inférieures, mais ave un pro�l vertial fortement baro-trope (à la di�érene de Wang et Li, 1992). Ils retrouvent l'existene de la irulationseondaire évoquée par Wang et Li (1992) et ils observent qu'une telle struture tour-billonnaire reste ohérente : elle se déplae globalement vers le nord-ouest, ave desnuanes dans le déplaement des strutures de haque ouhe qui interagissent entreelles. La perturbation s'inline d'abord sur la vertiale, vers l'équateur, à ause de ladiminution de l'e�et β ave l'altitude, puis son axe tourne yloniquement autour duylone de surfae, à ause du ouplage des anomalies de PV (Hoskins et al., 1985). Enréponse à ette inlinaison se développe une irulation seondaire. Elle se met donen plae pour répondre à l'inlinaison vertiale de la perturbation, plut�t que pourmaintenir la struture vertiale omme suggéré par Wang et Li (1992).Pour onlure, en parallèle de l'e�et β non linéaire qui induit une inlinaison de lastruture tourbillonnaire sur la vertiale, une irulation seondaire se met en plae sile pro�l vertial de la struture est su�samment barotrope, e qui lui permet de resterohérente sur la vertiale.3.1.1.2 E�et du isaillement vertial de l'environnement sur la trajetoired'un ylone tropialL'inlinaison vertiale des strutures peut être induite par le isaillement vertialde l'environnement. Les nombreuses études du mouvement d'une perturbation dans unenvironnement isaillé vertialement ont permis de dégager deux méanismes prini-paux.Le premier méanisme a été proposé par Wu et Emanuel (1993) : 'est un méanismed'interation de la perturbation ave elle-même, fondé sur son inlinaison vertiale (ilorrespond au méanisme dégagé par Wang et Holland (1996) dans un environnementau repos où l'inlinaison provenait de la dépendane du β-drift ave l'altitude à ausedu pro�l baroline de la perturbation). Wu et Emanuel (1993) travaillent dans unmodèle quasi-géostrophique à deux ouhes, ave un éoulement grande éhelle isaillévertialement et en l'absene de gradient de PV grande éhelle (ils introduisent un βtopographique pour ela). Ils montrent que l'e�et diret du isaillement vertial duvent ambiant est de déplaer l'antiylone de la ouhe supérieure en aval (par rapport



88 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaeau vent isaillé) du ylone de la ouhe inférieure. Les irulations des deux ouhesinteragissent, e qui se traduit par un déplaement du ylone tropial vers la gauhe(dans l'hémisphère nord) du isaillement. Notons que l'interation mutuelle entre lesouhes résulte du prinipe d'inversibilité du PV (Hoskins et al., 1985) que l'on pourraitrésumer ainsi. La PV de haque ouhe est une fontion du hamp de vitesse. Parinversion à partir des hamps de PV de haque ouhe, on peut don aluler le hampde vitesse dans haque ouhe. Le point essentiel est que le hamp de vitesse dansune ouhe donnée dépend notamment de la PV de l'autre ouhe. Le proessus déritpar Wu et Emanuel (1993) est résumé sur la �gure 3.1. Dans un vent d'ouest isaillé,l'antiylone de la ouhe supérieure est déplaé vers l'est par rapport au ylone dela ouhe inférieure, et la irulation assoiée induit un déplaement du ylone dela ouhe inférieure vers le nord. Inversement, l'éoulement du ylone de la ouheinférieure induit un déplaement de l'antiylone de la ouhe supérieure vers le nord.Ainsi, le ouple ylone-antiylone se déplae vers le nord. Dans le as d'un vent d'estisaillé, il se déplae vers le sud. Ce méanisme a aussi été étudié par Flatau (1994)dans un modèle aux équations primitives à 5 ouhes.Le seond méanisme est une généralisation de l'e�et β barotrope tel qu'on l'a déritdans la setion 2.1.1.2. Il est lié au fait que le pro�l vertial de vent peut être assoié àun gradient méridien de PV (voir le terme d'étirement dans l'expression de la vortiitépotentielle quasi-géostrophique de l'équation (1.6)). C'est Shapiro (1992) qui ont, lespremiers, mis en évidene e seond méanisme en utilisant un modèle à 3 ouhes dansle plan f . Un jet d'ouest dans le niveau supérieur est assoié à un gradient méridiende PV positif dans la ouhe supérieure, négatif dans la ouhe intermédiaire et nuldans la ouhe inférieure. Ils étudient l'évolution d'une perturbation ylonique dansles deux ouhes inférieures et ylonique plus faible ave une ouronne antiyloniquedans la ouhe supérieure. Dans la ouhe intermédiaire, à ause du gradient méridiende PV négatif, l'advetion de PV par la irulation du ylone induit une paire de gyresantiylonique au sud-ouest et ylonique au nord-est du ylone : elle sont responsablesdu déplaement de la struture tourbillonnaire vers le sud-est. Le gradient méridien dePV grande éhelle positif dans la ouhe supérieure ainsi que le méanisme proposé parWu et Emanuel (1993) (à l'origine d'un déplaement vers le nord dans un vent isailléd'ouest) semblent avoir peu d'e�et sur la trajetoire de la struture tourbillonnaire.Dans la on�guration de l'étude de Shapiro (1992) telle qu'elle est dé�nie en terme deperturbation initiale et d'éoulement grande éhelle, 'est don le gradient méridien duPV grande éhelle dans la ouhe intermédiaire qui ontr�le prinipalement la traje-toire de la struture tourbillonnaire.L'e�et du isaillement vertial du vent grande éhelle sur les ylones a été ap-profondie par Jones (1995, 2000a,b). Jones (1995, 2000a) mettent en évidene des ef-fets supplémentaires en étudiant l'in�uene du isaillement vertial du vent grandeéhelle sur un ylone barotrope : elle s'a�ranhit ainsi des ompliations inhérentesà la présene d'un antiylone dans les ouhes supérieures. Jones (1995) montre no-tamment que sous l'e�et du isaillement, le ylone s'inline vertialement puis que lesylones des niveaux supérieurs et des niveaux inférieurs tournent autour du ylonedes niveaux intermédiaires, ette rotation s'opposant à l'ation destrutive du isaille-
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Figure 3.1 � Shéma de l'interation entre un antiylone en haut (A) et un ylone en bas (C),initialement à la vertiale l'un de l'autre (olonne du milieu), mais soumis à un isaillement d'ouest(en haut) ou d'est (en bas). D'après le raisonnement de Wu et Emanuel (1993) dans un modèle à deuxouhes, la distribution de PV dans une ouhe induit des irulations dans l'autre ouhe (pointillés)qui déplae les irulations du haut et du bas, omme indiqué dans la olonne à droite.ment sur le ylone. La rotation mutuelle des ylones est aompagnée de la formationde gyres grande éhelle. Elles se forment suite à l'advetion di�érentielle de la PV y-lonique par l'éoulement horizontal isaillé, advetion due à la irulation seondairequi se met en plae en réponse à l'inlinaison vertiale du ylone. Ces gyres ont une�et rétroatif sur l'inlinaison vertiale du ylone qui dépend de leur position, de leurstruture et de l'orientation relative du ylone inliné. Jones (2000b) a ensuite étudiél'in�uene du isaillement vertial du vent grande éhelle sur une anomalie barolinepurement ylonique. Elle montre que le ylone s'inline vertialement, mais la rota-tion ylonique observée dans le as d'un ylone barotrope n'a lieu que dans la partieinférieure du ylone, la partie supérieure étant advetée loin du ylone de surfaenotamment sous l'e�et des gyres grande éhelle. Le ylone est également déformé,surtout dans les niveaux supérieurs où il tend à devenir elliptique tout en extrudantdes �laments de PV.Pour onlure, les études idéalisées qui ont été menées sur la trajetoire des ylonestropiaux dans un ontexte baroline se sont don surtout foalisées sur l'e�et de leurstruture vertiale, qui tend notamment à s'inliner à ause de l'e�et di�érent du β-drift selon l'altitude ou du isaillement vertial de vent, et qui in�ue sur la trajetoiredu ylone de par l'interation mutuelle entre les strutures des di�érentes ouhes.Le r�le joué par le gradient de PV de l'éoulement grande éhelle sur la trajetoiredes ylones, au-delà de elui joué par le gradient de vortiité planétaire (β) qui estonstant sur la vertiale, a très peu été étudié. Il a ertes été évoqué par Shapiro



90 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfae(1992), qui ont utilisé un pro�l vertial de vent grande éhelle menant à un gradientde PV de signes di�érents sur la vertiale ('est-à-dire à une on�guration favorable àl'instabilité baroline), mais leur étude n'a pas permis de dégager de méanisme sur ler�le du gradient de PV baroline sur la trajetoire des ylones. Notons que la raretédes études sur la trajetoire des ylones tropiaux dans un environnement favorable àl'instabilité baroline n'est pas surprenante. En e�et, l'atmosphère tropiale ne remplitpas les onditions néessaires à l'instabilité baroline (le isaillement vertial de vent yest faible omparé aux moyennes latitudes, �gure 1.1b), et 'est la onvetion qui est lemoteur des ylones tropiaux, à la di�érene de l'atmosphère des moyennes latitudesoù l'instabilité baroline est la soure d'énergie prinipale des tempêtes.3.1.2 Contexte oéaniqueEn oéanographie, beauoup d'auteurs se sont intéressés à la trajetoire des tour-billons oéaniques dans un ontexte baroline. On distinguera les études de l'e�et de lastruture vertiale des tourbillons sur leur trajetoire en l'absene d'éoulement grandeéhelle (Mied et Lindemann, 1979; MWilliams et Flierl, 1979; Reznik et Kizner, 2007;Morel et MWilliams, 1997; Sutyrin et Morel, 1997), de elles de Vandermeirsh et al.(2001, 2003b), faisant intervenir un éoulement grande éhelle.3.1.2.1 E�et de la struture vertiale des tourbillons sur leur trajetoireMied et Lindemann (1979) se sont intéressés au omportement d'une struture tour-billonnaire onstituée d'un tourbillon dans haque ouhe d'un modèle à deux ouhes,dans le plan beta. Ils ont mis en évidene quatre omportements distints : des tourbil-lons yloniques assoiés à des vitesses assez faibles se dispersent rapidement (généra-tion d'onde de Rossby par l'e�et β linéaire) et on n'observe auun e�et non linéaire (pasde déplaement méridien) ; dans le as de tourbillons identiques (tourbillon barotrope)et su�samment forts, la dispersion est moindre et ils se déplaent vers le nord-ouest(β-drift non linéaire) ; si le tourbillon ylonique dans la ouhe supérieure est su�sam-ment fort par rapport à elui de la ouhe inférieure, e dernier se disperse rapidementtandis que le tourbillon de la ouhe supérieure reste ohérent tout en se déplaçant versle nord-ouest ; en�n, dans le as d'une struture hautement baroline (tourbillon y-lonique en surfae et antiylonique en profondeur), les deux tourbillons se déplaentensemble vers l'est. Ce dernier omportement a également été observé par MWilliamset Flierl (1979), dans le as de l'étude de l'évolution d'un tourbillon purement barolinedans un modèle à deux ouhes quasi-géostrophique, dans le plan beta. En�n, Rezniket Kizner (2007) ont étudié analytiquement le β-drift d'un tourbillon ylonique on-�né intialement dans une ouhe d'un �uide à deux ouhes (dans l'approximationquasi-géostrophique), don ave une omposante barotrope initiale de même amplitudeque sa omposante baroline. Ils examinent le développement des β-gyres au ours dutemps, qui induisent le déplaement du tourbillon vers le nord-ouest. Plus préisément,ils montrent que l'in�uene de la omposante baroline des β-gyres sur le déplaementdu tourbillon tend à s'atténuer et que les β-gyres tendent à devenir barotropes. Ainsi,la trajetoire du tourbillon tend vers elle d'un tourbillon barotrope dans le plan beta.



3.1. études du beta-drift dans un environnement baroline 91Parmi les études menées sur l'e�et de la struture vertiale des tourbillons dans desmodèles à plus de deux ouhes, on évoquera elles de Morel et MWilliams (1997) et deSutyrin et Morel (1997). Morel et MWilliams (1997) ont étudié, ave un modèle quasi-géostrophique à 10 ouhes, dans le plan beta, l'évolution d'un tourbillon isolé, onstituéd'une anomalie de PV négative entre deux anomalies positives de PV sur la vertiale,initialisé dans les ouhes du milieu. La struture évolue vers un multip�le, souventdominé par un dip�le inliné selon la vertiale, et l'interation entre les strutures desdi�érentes ouhes in�uene la trajetoire du tourbillon. Son déplaement a lieu enmoyenne vers le sud-ouest (en aord ave l'e�et β sur une struture antiylonique)mais les détails de la trajetoire du tourbillon sont très sensibles à sa struture vertialeinitiale : elle présente des boules, des hangements de diretion soudains et des pointsde stagnation. En outre, le tourbillon donne parfois lieu à une struture ohérente(modon) se propageant régulièrement vers l'est (évoqué par Mied et Lindemann, 1979;MWilliams et Flierl, 1979). Par ailleurs, Sutyrin et Morel (1997) ont étudié, de façonanalytique puis numérique, l'e�et de la struture vertiale d'un tourbillon onstitué depaths de PV onstant dans un modèle multiouhes quasi-géostrophique, dans le planbeta. Ils montrent qu'en plus de l'advetion de la vortiité planétaire par la irulationsymétrique et de l'e�et de la déformation horizontale du tourbillon (e�ets observés dansun adre barotrope, hapitre 2), la struture vertiale du tourbillon joue un r�le sursa trajetoire. Dans un modèle à 2.5 ouhes, un tourbillon initialement onstitué d'untourbillon ylonique dans haque ouhe, ne onnaît qu'une très faible inlinaison surla vertiale et les strutures restent axisymétriques : sa propagation, vers le nord-ouest,est don dominée par l'e�et β. Par ontre, s'il est initialement omposé d'un tourbillonylonique dans la ouhe inférieure et d'un tourbillon antiylonique plus faible dansla ouhe supérieure, il s'inline selon la vertiale et les deux tourbillons se déforment,devenant elliptiques. La trajetoire du tourbillon est orientée vers le nord-ouest, mais lairulation seondaire induite par l'inlinaison vertiale du tourbillon oriente davantageson déplaement vers le nord, par rapport au as où l'inlinaison est quasi-nulle. Notonsque l'inlinaison, qui ne esse de s'aentuer, traduit une séparation des tourbillonsylonique et antiylonique : on peut rapproher ette étude de elle de Wang et Li(1992) et Wang et Holland (1996), qui ont observé des nuanes dans le déplaementdu ylone des ouhes inférieures et de l'antiylone des ouhes supérieures, menantà une perte de ohérene de la struture perturbée dans le as purement barolinede Wang et Li (1992), ou à un ertain maintien de ette ohérene dans le as d'unestruture moins baroline (Wang et Holland, 1996). La baroliniité relativement fortedu tourbillon de Sutyrin et Morel (1997) pourrait ainsi expliquer l'aentuation del'inlinaison de la struture ave le temps.3.1.2.2 E�et du isaillement vertial de l'environnement sur la trajetoiredes tourbillons (e�et β baroline)Vandermeirsh et al. (2001) ont étudié l'e�et de la présene d'un environnementisaillé vertialement sur la trajetoire d'une struture tourbillonnaire, notamment enmenant des simulations numériques dans un modèle à 10 ouhes quasi-géostrophiquedans le plan beta (le tourbillon initial étant dé�ni omme dans l'étude de Morel etMWilliams, 1997). Ils mettent en évidene deux types d'e�ets. Le premier est l'e�et



92 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaeadvetif diret de l'éoulement isaillé sur le tourbillon : les strutures tourbillonnairesdes di�érentes ouhes sont advetées di�éremment et leur interation mutuelle induitun déplaement méridien du tourbillon (voir le méanisme proposé par Wu et Emanuel,1993, dans le ontexte des ylones tropiaux). A e premier e�et se superpose un seonde�et, lié au fait que l'éoulement isaillé vertialement est assoié à un gradient de PVqui se traduit par une modi�ation des β-gyres, et don de la trajetoire du tourbillon(Morel, 1995). Vandermeirsh et al. (2001) montrent que e seond e�et (� e�et βbaroline �) tend à ompenser l'e�et advetif de l'éoulement isaillé. Autrement dit,les β-gyres assoiées au gradient de PV de l'éoulement isaillé ompensent les e�etsde l'advetion dus à la omposante baroline de l'éoulement : ainsi, le tourbillon estprinipalement adveté par les β-gyres planétaires (et par la omposante barotrope del'éoulement grande éhelle s'il y en a une).3.1.2.3 Traversée d'un jet par un tourbillonVandermeirsh et al. (2003b) ont par ailleurs poursuivi, dans un modèle quasi-géostrophique à 2.5 ouhes, l'étude de Vandermeirsh et al. (2003a) sur la traverséed'un ourant-jet par un tourbillon. Le tourbillon est un path de PV uniforme et néga-tive, et il est plaé au nord du jet, dans la ouhe inférieure. Le jet est d'abord on�nédans la ouhe supérieure, ave une disontinuité de PV (positive au nord et négativeau sud de l'axe) dans la ouhe supérieure et une PV nulle dans la ouhe inférieure(l'e�et β est négligé), le jet étant stable baroliniquement. Les résultats sont alors sim-ilaires à eux obtenus ave le modèle à 1.5 ouhes : les tourbillons faibles se propagentle long du jet sans le traverser tandis que les tourbillons plus forts peuvent traverserle jet en formant un dip�le baroline (heton) ave un méandre ylonique du jet de laouhe supérieure. Dans un seond temps, ils examinent le as d'un jet instable baro-liniquement, dé�ni par deux sauts de PV de signes opposés dans haune des deuxouhes. Si le taux d'instabilité est assez faible ou si le jet est stabilisé (via un forçage),l'instabilité baroline a�ete peu l'interation entre le tourbillon et le jet et on retrouvealors les mêmes omportements que dans le as du jet stable. Par ontre, la trajetoiredes tourbillons devient imprévisible si le jet est trop instable. Par ailleurs, ajouter βoriente la trajetoire des antiylones vers le sud-ouest après la traversée, en aordave l'e�et β barotrope.3.1.3 Contexte des moyennes latitudesDans le domaine des moyennes latitudes, on a maintes fois observé que les struturesdépressionnaires (resp. antiyloniques) de surfae assez fortes se déplaçaient dans ladiretion transverse au ourant-jet, vers le p�le (resp. l'équateur) (Wallae et al., 1988;Hoskins et Hodges, 2002). Ce déplaement méridien des dépressions et antiylonesde surfae a aussi été observé dans un adre numérique, notamment par Simmons etHoskins (1978) qui ont mené des simulations idéalisées sur la sphère, ave un modèleaux équations primitives. Cependant, peu d'auteurs semblent avoir approfondi la ques-tion de e déplaement méridien.



3.1. études du beta-drift dans un environnement baroline 93Wallae et al. (1988) (voir aussi la note de Alpert, 1989, assoiée) ont donné un argu-ment basé sur des onsidérations linéaires. Ils ont mené une analyse statistique à partirdes données du hamp de géopotentiel sur l'hémisphère nord pendant les hivers entre1964 et 1984. Ils montrent que si l'on onsidère les anomalies haute fréquene (périodede �utuations inférieure à 6 jours) du géopotentiel à 1000 mb, on n'observe pas dedi�érene majeure entre les trajetoires des anomalies positives et elles des anomaliesnégatives. Par ontre, si l'on superpose à es anomalies le hamp du géopotentiel bassefréquene (autrement dit la moyenne limatologique du hamp) à 1000 mb, alors onobserve un déplaement des minima de géopotentiel vers le nord et des maxima versle sud (�gure 3.2). Ces déplaements résultent en fait de la présene d'un minimumpermanent du géopotentiel aux moyennes latitudes (branhe asendante de la ellulede Ferrel) et d'un maximum permanent du géopotentiel aux latitudes subtropiales(branhe subsidente de la ellule de Hadley ; on parle des antiylones subtropiaux,dont l'antiylone des Açores fait d'ailleurs partie). La superposition d'une anomalie(négative du géopotentiel) haute fréquene et d'une struture basse fréquene plus aunord donnera forément une struture plus au nord que l'anomalie haute fréqueneinitiale, d'où son déplaement apparent vers le nord. La prise en ompte du hamp degéopotentiel basse fréquene produit don l'e�et d'une déviation de la trajetoire desdépressions (resp. antiylones) vers le nord (reps. l'équateur). Dit autrement, 'est lefort gradient méridien du géopotentiel basse fréquene à 1000 mb qui est à l'originedu déplaement des minima du géopotentiel vers le nord, et des maxima vers le sud.Wallae et al. (1988) interprètent d'ailleurs d'une manière analogue le déplaement desstrutures yloniques (resp. antiyloniques) de surfae vers le p�le (resp. l'équateur)dans les simulations de Simmons et Hoskins (1978). Ainsi, la moyenne limatique de l'é-oulement biaise en quelque sorte la trajetoire des dépressions (resp. antiylones) desurfae quand elles sont détetés omme les minima (resp. maxima) de hamps ommele géopotentiel ou la pression au niveau de la mer.Cependant, on peut opposer plusieurs arguments à elui de Wallae et al. (1988)(voir la onlusion de Rivière et al., 2012). Tout d'abord, Wallae et al. (1988) n'obser-vent ertes pas de di�érene notable entre les trajetoires des anomalies haute fréquenedu géopotentiel à 1000 mb positives et négatives, mais les anomalies négatives ('est-à-dire les dépressions) ont tout de même tendane à se déplaer vers le p�le, omme onpeut le voir sur leur �gure 20b, e qu'ils n'expliquent pas. De plus, si l'on s'en tient à leurargument, la traversée du ourant-jet par les dépressions de surfae résulterait d'e�etspurement linéaires (superposition d'une anomalie haute fréquene et d'une struturebasse fréquene). Or, ei ontredit le résultat de Rivière (2008) qui a souligné, dans unadre numérique barotrope, le r�le lé des non-linéarités dans la traversée du ourant-jet par les perturbations d'éhelle synoptique. En�n, le déplaement des dépressions desurfae vers le nord a été observé dans des études où l'argument de Wallae et al. (1988)ne s'applique pas. On peut iter par exemple l'étude de Hoskins et Hodges (2002), oùles dépressions de surfae sont détetées omme les maxima de vortiité relative à 850hPa : d'une part la vortiité relative a prinipalement des omposantes haute fréquene,d'autre part sa partie basse fréquene n'est pas assoiée à de forts gradients méridiensomme 'est le as pour le géopotentiel basse fréquene.



94 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfae

Figure 3.2 � Trajetoire moyenne des ylones (�èhe en pointillés) et des antiylones (�èhe�ne pleine) alulées à partir (a) des minima et maxima du hamp de géopotentiel haute fréqueneà 1000 mb et (b) des minima et maxima du hamp de géopotentiel total à 1000 mb. Les ontours�ns représentent la moyenne limatologique du géopotentiel à 1000 mb sur (a) et à 700 mb sur (b).Les �èhes épaisses représentent la trajetoire moyenne des extremas du hamp de géopotentiel hautefréquene à 1000 mb. Résultats obtenus à partir de artes de orrélations, pour les 20 hivers entre1964 et 1984. D'après Wallae et al. (1988).Certains synoptiiens justi�ent la traversée du ourant-jet par les dépressions desurfae des moyennes latitudes par une analogie ave un jet streak : ils font le parallèleentre la sortie gauhe du ourant-jet grande éhelle et elle d'un jet streak, propie àla ylogénèse (Uelini, 1990), e qui expliquerait le reusement des dépressions desurfae dans une telle région, et don leur déplaement vers ette région. Cette idée estinsinuée dans plusieurs études de as réels (Ulbriht et al., 2001; Wernli et al., 2002).Cependant, e type d'argument a notamment été remis en ause par Rivière et Joly(2006a), omme on l'a évoqué dans le hapitre 1 ; nous y reviendrons à la �n de ehapitre.L'étude de Gilet et al. (2009) propose une interprétation dynamique du déplaementdes anomalies yloniques (haute fréquene) de surfae à travers l'éoulement lima-tologique moyen des moyennes latitudes. Ils travaillent ave un modèle à deux ouhesquasi-géostrophique et étudient l'évolution d'une perturbation ylonique (qu'on désign-era par ylone de surfae) initialisée dans la ouhe inférieure au sein d'un éoulementde base zonal. Ils ont d'abord montré que dans le as d'un éoulement isaillé mérid-ionalement (ave un taux de isaillement di�érent dans haque ouhe), le ylone desurfae reste à la même latitude dans le plan f . Le gradient méridien de PV est alors demême amplitude mais de signe opposé dans haque ouhe (positif en haut et négatifen bas), autrement dit le gradient de PV barotrope est nul dans e as. Par ontre,dans le plan β (le gradient méridien de PV barotrope est alors positif et vaut β), le



3.2. étude numérique de la traversée d'un ourant-jet instablebaroliniquement par les perturbations yloniques de surfae 95ylone de surfae se déplae systématiquement vers le nord-ouest. Ainsi, l'interationave la ouhe supérieure a pour onséquene que le ylone de surfae ressent l'orien-tation du gradient de PV moyenné sur la vertiale (autrement dit barotrope), plut�tque le gradient de PV loal. Le r�le du gradient de PV barotrope a été véri�é dansle as de la tempête réelle Xynthia par Rivière et al. (2012). Gilet et al. (2009) ontégalement étudié la traversée d'un ourant-jet zonal on�né méridionalement par unylone de surfae. Le gradient de PV moyenné sur la vertiale est alors non nul àause de β et du gradient de vortiité relative lié au on�nement du jet d'ouest (−d2u
dy2positif dans haque ouhe). Ils ont montré que e sont les non-linéarités, ombinéesà un gradient de PV grande éhelle moyenné sur la vertiale positif, qui permettentla traversée du ourant-jet zonal par un ylone de surfae. Le résultat de Gilet etal. (2009) rejoint elui de Vandermeirsh et al. (2001), qui ont montré qu'en présened'un environnement isaillé vertialement, le tourbillon est �nalement prinipalementadveté par les β-gyres planétaires, qui résultent bien du gradient de PV barotrope(qui vaut β dans leur étude). On peut aussi faire le lien ave l'étude de Vandermeirshet al. (2003b), dans laquelle le gradient de PV moyenné sur la vertiale est positif et oùils observent une traversée des tourbillons à ondition qu'ils soient assez forts (lorsquele tourbillon est trop faible, les non-linéarités sont faibles aussi et ne permettent pas latraversée).

En�n, la déformation horizontale de l'éoulement grande éhelle in�ue égalementsur le déplaement des perturbations synoptiques des moyennes latitudes à travers leourant-jet. Cela a été observé dans les as réels de la POI17 et des tempêtes de �nDéembre 1999 par Rivière et Joly (2006a,b), et prouvé dans un adre numérique baro-trope par Rivière (2008) et Oruba et al. (2012) (voir hapitre 2).
On herhe ii à approfondir les e�ets du hamp de déformation horizontale et dugradient de PV grande éhelle sur la trajetoire des perturbations synoptiques, dansle adre idéalisé d'un modèle à deux ouhes quasi-géostrophique. L'étude de Gilet etal. (2009) étant menée dans un environnement de hamp de déformation très simpli�épar rapport aux éoulements réels (ourant-jet zonal à omparer ave l'éoulementbasse fréquene de la �gure 1.14), il semble néessaire de omplexi�er l'éoulement debase. On hoisit don de travailler ave un ourant-jet ave méandres, omme elui denotre étude menée dans un adre barotrope (hapitre 2), mais ave un pro�l vertialle rendant instable baroliniquement. L'étude de la traversée de e ourant-jet par lesperturbations yloniques de surfae est l'objet de la setion 3.2.



96 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfae3.2 Etude numérique de la traversée d'un ourant-jetinstable baroliniquement par les perturbationsyloniques de surfae3.2.1 Introdution à l'artileOn étudie les e�ets ombinés de la déformation de l'éoulement grande éhelle etdes non-linéarités sur le β-drift des dépressions de surfae des moyennes latitudes, enutilisant un modèle à deux ouhes quasi-géostrophique (modèle de Phillips (1951)).L'éoulement du modèle est séparé en un éoulement de base instable baroliniquement,maintenu arti�iellement stationnaire, et une perturbation. On s'a�ranhit d'aborddes e�ets de la déformation en hoisissant l'éoulement de base uniforme, zonal et desens opposé dans haque ouhe. On plae une perturbation ylonique dans haqueouhe et on étudie l'évolution linéaire puis non linéaire de l'éoulement perturbé,dans le plan f puis le plan β. Dans un seond temps, l'éoulement de base est unourant-jet ave méandres : les e�ets de déformation se superposent don au β-driftnon linéaire ombiné à l'interation baroline. On ompare l'évolution dans le plan βde deux perturbations yloniques (haune étant onstituée d'un tourbillon yloniquedans la ouhe inférieure et d'un autre en amont dans la ouhe supérieure) initialiséesau sud du ourant-jet dans une région de déformation e�etive grande éhelle positivepour l'une et négative pour l'autre. Puis on généralise ette approhe en menant uneétude statistique à partir de perturbations yloniques initialisées à di�érentes positionsau sud du ourant-jet.3.2.2 Artile II : On the Northward Motion of Midlatitude Cy-lones in a Barolini Meandering JetL'étude du déplaement vers le nord des dépressions de surfae dans un ourant-jetbaroline fait l'objet d'un artile en ours de �nalisation et qui sera soumis au Journalof Atmospheri Sienes. Cette étude est don présentée en anglais.3.2.2.1 The numerial framework3.2.2.1.a The barolini modelThe Phillips (1951) quasigeostrophi barolini two-layer model is used. The ho-rizontal domain is a two-dimensional biperiodi plane (x, y), in the Northern Hemi-sphere, oriented by the basis (i, j) suh as i points to the east and j to the north. Themodel is pseudo-spetral, omputed on a regular grid and the temporal sheme is aleapfrog one. The spatial and temporal resolutions of the numerial model are equalto ∆x = ∆y = 62.5 km and ∆T = 112 s. The size of the domain is Lx = 16000 km,
Ly = 8000 km. This barolini model onsists in the advetion of potential vortiity qin the two layers :
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qu = ∇2ψu + f0 + βy − λ−2 (ψu − ψl) , (3.1)
ql = ∇2ψl + f0 + βy + λ−2 (ψu − ψl) , (3.2)and ∂qk

∂t
+ uk.∇qk = F , (3.3)where k ∈ {u, l} denotes the upper or the lower layer, uk = (uk, vk) is the geostrophiwind, ψk is the stream-funtion in the k layer, f = f0 + βy is the Coriolis parameterwhose latitudinal variation depends on β. The parameter λ is the Rossby radius ofdeformation, hosen to be equal to 4.5 × 105 m with λ = Nh

f
, where N is the Brunt-Väisälä frequeny and h is the half height of the troposphere.The �ow is separated into a large-sale bakground �ow, denoted with bars andmaintained stationary (through the foring term F in Eq. (3.3) equal to uk.∇qk), anda perturbation denoted with primes suh that :

q(x, y, t) = q(x, y) + q′(x, y, t) . (3.4)Following equation (3.3) the evolution of the perturbation PV an be expressed as :
∂tq

′
k + uk.∇q′k + u′

k.∇qk + u′
k.∇q′k = 0. (3.5)3.2.2.1.b The initial perturbationsThe model is initialized with yloni perturbations in both the lower and upperlayers, so that the lower disturbane is upstream of the upper disturbane to get afavorable on�guration for barolini interation. The initial perturbations are de�nedin terms of relative vortiity as follows :

ζ ′k = Ak exp [−(x− x0 − δk=u.xd)
2 + (y − y0 − δk=u.yd)

2

r′2

]

, (3.6)where Ak is the vortiity maximum, (x0 + δk=u.xd, y0 + δk=u.yd) is the oordinate of theperturbation enter (δ is the Kroneker symbol), and r is its harateristi radius (om-mon to both the upper and lower anomaly). The parameters hosen for the ylonesare suh that max(ζ ′) = Ak = 1.5 × 10−4 s−1 and max(v′) = 22 m.s−1, whih leadsto r′ = 463 km. The lower-layer perturbation, whose maximum is loated at (x0, y0),is �rst de�ned. The method to loate the upper-layer perturbation, that is to say toevaluate (xd, yd) is the following one. The distane between the upper and lower-layerylones should orrespond to the quadrature phase of the pressure omponents, whihshould indue strong initial barolini interation, that is to say a maximum of adve-tion of the upper (resp. lower) -layer PV by the lower (resp. upper)-layer PV strutures(Davies et Bishop, 1994). Furthermore, the two disturbanes should form an axis thatis parallel to the bakground isotherms to optimally extrat energy to the bakground�ow (Rivière et Joly, 2006b). This is the reason why the maximum of ζ ′u is hosen to beupstream of the maximum of ζ ′l , along the loal basi-state streamlines (approximatedby the loal tangent), at a distane orresponding to those between the maxima of ζ ′land v′l.
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a) b)
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Figure 3.3 � Potential vortiity �elds at t = 15 h, for disturbanes initially loated in the enterof the domain, in a barolinially unstable zonal bakground �ow, for (a) : linear simulation with
β = 0, (b) : linear simulation with β = 4.8 × 10−11 m−1s−1, () : nonlinear simulation with β = 0,(d) : nonlinear simulation with β = 4.8 × 10−11 m−1s−1. Blak ontours indiate the perturbationpotential vortiity �eld in the lower layer. Positive values are represented by solid ontours between :(),(d) 4 × 10−5 and 28 × 10−5 every 4 × 10−5, in s−1. Negative values are represented by dashedontours between (),(d) −28× 10−5 and −4× 10−5 every 4× 10−5, in s−1. Colour shadings indiatethe perturbation potential vortiity �eld in the upper layer. Positive values are represented in red,between (),(d) 4 × 10−5 and 28 × 10−5 every 4 × 10−5, in s−1. Negative values are represented inblue, between (),(d) −28 × 10−5 and −4 × 10−5 every 4 × 10−5, in s−1. Thik line : trajetory ofthe lower-layer ylone (de�ned as the suessive positions of the maximum of perturbation relativevortiity in the lower layer).3.2.2.2 Horizontally uniform zonal �owBefore examining the evolution of ylones in a jet stream, we begin to study thease of a onstant vertial shear, so as to spatially haraterize dispersion of energyby Rossby wave radiation. In the present setion, the bakground �ow is hosen as ahorizontally uniform zonal �ow de�ned by uu = 12.5 m s−1 and ul = −12.5 m s−1.The initial lower and upper-layer ylones are loated at (x0 = 0, y0 = 0) (km) andat (−500, 0) km respetively. Linear and nonlinear simulations are performed, wherethe variation of the Coriolis parameter β is either zero or equal to = 4.8 × 10−11



3.2. étude numérique de la traversée d'un ourant-jet instablebaroliniquement par les perturbations yloniques de surfae 99m−1s−1. Due to the existene of PV gradients in eah layer ∂yqu = β + λ−2 (uu − ul)and ∂yql = β − λ−2 (uu − ul), Rossby waves will be emitted in eah layer by the twoylones. As explained in Gilet et al. (2009), we expet a northward motion of thelower-layer ylone only in the non linear simulation when the barotropi PV gradient(here equal to ∂y(qu+ ql)/2 = β) is not zero. We will therefore test this hypothesis hereand show how it tradues in the spatial evolution of the perturbation �ow. The valueof β hosen here is three times the ommon value, to reprodue the relative vortiitygradient in the presene of a meridionally on�ned jet as in the next setion. Thepotential vortiity �elds at t = 15 h for the four simulations are shown in Fig.3.3.In the linear simulation with no barotropi potential vortiity gradient (β = 0) (Fig.3.3a) an antiylone develops to the west (resp. east) of the lower-(resp. upper-) layerylone. This is due to the meridional advetion of the basi-state PV by the initial y-lones. In the upper layer, the basi-state potential vortiity gradient points northward(∂yqu = λ−2 (uu − ul) > 0). This leads to a negative PV tendeny to the east of theupper-layer ylone (as meridional veloity points northward) and the development ofthe upper-layer antiylone. On the ontrary, the lower-layer basi-state PV gradientpoints southward (∂yql = −λ−2 (uu − ul) < 0), whih leads to the development of thelower-layer antiylone to the west of the lower-layer ylone (as meridional veloitypoints southward). As the upper and lower-layer potential vortiity gradients are equalin absolute value, the upper and lower-layer antiylones have the same amplitude.This senario is typial of dispersion of energy by Rossby wave radiation, and wouldlead to the development of yloni and antiyloni PV farther in the zonal diretion(but with a muh smaller amplitude).Adding β (Fig. 3.3b) leads to a more positive ∂yqu = β + λ−2 (uu − ul). As thereis more energy dispersion, the upper-layer antiylone is therefore stronger and theupper-layer ylone is weaker than that in the β = 0 ase. On the other hand, the ase
β 6= 0 gives a less negative ∂yql = β − λ−2 (uu − ul) leading to a weaker lower-layerantiylone to the west of the lower-layer ylone than in the β = 0 ase. We onludehere that the barotropi PV gradient is responsible for an asymmetry in the proessof dispersion of energy by Rossby wave radiation whih is stronger in the upper layerthan in the lower-layer. It leads to a quite strong antiylone in the upper-level to theeast of the ylone by omparison with the lower-layer antiylone to the west of thelower-layer ylone.In the non-linear simulation with β = 0 (Fig. 3.3), the upper and lower-layerantiylones have the same amplitude, as the upper and lower-layer potential vortiitygradients are equal in absolute value. They are weaker than ylones and they arestrethed by the latest and tend to turn around them similarly. Adding β leads to astronger upper-layer antiylone and to a weaker lower-layer antiylone than in the
β = 0 ase. They tend both to turn around ylones but the upper-layer antiylone,whose amplitude is similar to that of the ylones, turns less than the lower-layerantiylone beause it is weaker.Indeed, a weak antiylone (ompared to the ylone) ismore subjet to the strething by the ylone than when it has a omparable magnitudeto the ylone. In one ase, the antiylone behaves as a small perturbation whereasin the other, it behaves as a oherent struture. When the upper-layer antiylone issu�iently strong, it forms a vortex dipole with the upper-layer ylone, whih leads to
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f0 10−4 s−1

β 1.6× 10−11 m−1 s−1

λ 4.5× 105 m
uu0 50 m.s−1

ul0 25 m.s−1

K 4π
Lx

≃ 8× 10−7 m−1

ǫ Ly

4π
≃ 640 km

α 2π
Ly

≃ 8× 10−7 m−1Table 3.1 � Model parametersa poleward drift of the lower-layer ylone. The lower-ylone in the ase β = 4.8×10−11m−1s−1 (Fig. 3.3d) has indeed a rapid poleward motion reahing the latitude y = 900km at t = 27 h whereas it did not move meridionally in linear ases (Fig. 3.3a,b) orthe β = 0 ase (Fig. 3.3).In onlusion, the barotropi PV gradient is responsible for the formation of anupper-layer antiylone whih is stronger than the lower-layer antiylone by a moree�ient energy dispersion through Rossby wave radiation in the upper layer than inthe lower layer. The vortex dipole formed by the upper-layer ylone and the upper-level antiylone is then responsible for the poleward drift of the lower-layer ylone,through a nonlinear e�et. Our senario gives a physial interpretation of the resultsof Gilet et al. (2009). The role played by the formation of the upper-layer antiyloneis hereafter investigated in a spatially omplex �ow.3.2.2.3 Case of a spatially meandering jet3.2.2.3.a Basi set upWe examine now the more realisti ase of a spatially nonuniform jet that is mean-dering and whose streamfuntion is de�ned by
ψk = −u

k
0

√
π

2α
erf { α [y − ǫ sin(Kx− π/4)] } , (3.7)where erf {l} = 2√

π

∫ l

0
exp(−t2)dt. The horizontal geostrophi wind �eld an be writtenas

{

uk = uk0 exp {−(α [y − ǫ sin(Kx− π/4)])2} ,
vk = uk0ǫK cos(Kx− π/4) exp {−(α [y − ǫ sin(Kx− π/4)])2} . (3.8)The jet maximum (or jet ore) is de�ned as the maximum zonal wind speed whoseisoline satis�es y = ǫ sin(Kx− π/4). The di�erent parameters of the jet are de�ned inTable 3.1.Fig. 3.4a shows the bakground zonal wind pro�le as a funtion of latitude de�nedin Eq. (3.8) for x = 1000 km. The zonal wind is twie as large in the upper layer as inthe lower layer. Fig. 3.5a shows the streamlines of the lower-layer meandering jet for
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a) b)

Figure 3.4 � (a) Zonal speed (in m s−1) assoiated to the basi state (for x = 1000 km) as afuntion of latitude (y, in km). (b) Meridional gradient of PV (in m−1 s−1) of the basi state as afuntion of latitude. Thik : upper layer, thin : lower layer.the meanders parameters 2πK−1 = 8000 km on x axis and 2ǫ = 1280 km on y axis. Fig.3.4b shows the meridional gradient of the bakground PV as a funtion of latitude. Itis not spatially uniform, but points mainly northward in the upper layer, with a max-imum value equal to 2 × 10−10 m−1 s−1 and it points mainly southward in the lowerlayer (exept on the meridional edge of the domain), with a minimum value equal to
−0.7× 10−10 m−1 s−1. This on�guration with opposite PV gradients in the two layersis favorable to barolini instability. However, the vertially averaged PV gradient isstrongly positive beause of β and the relative vortiity gradient in the presene of ameridionally on�ned jet. This quantity is the key parameter explaining the polewardmotion of the surfae ylones, as realled in the previous setion. Suh a �ow is ho-sen beause the PV-isolines and the streamlines are almost parallel (see �gure 3.5d).From (Eq. 3.5) it an be dedued that a ylone in the linear ase will move along thebasi-state streamlines. This would not be the ase if the streamlines were not parallelto the PV-isolines as the maximum of PV would also develop along the PV-isolinesin addition to be adveted by the �ow (along the streamlines). So there is no lineare�et allowing the ylone to move aross the basi-state streamlines in the present ase.The horizontal deformation tensor assoiated with the basi-state veloity �eld ul =
(ul(x, y), vl(x, y)) an be desribed by its deformation magnitude D :

D =

√

(

∂vl
∂x

+
∂ul
∂y

)2

+

(

∂ul
∂x

− ∂vl
∂y

)2

, (3.9)where σs = ∂vl
∂x

+ ∂ul
∂y

is shearing and σn = ∂ul
∂x

− ∂vl
∂y

is strething. Its relative vortiity
ζ is :

ζ =
∂vl
∂x

− ∂ul
∂y

. (3.10)The quantity D haraterizes the straining e�ets that tend to elongate any perturba-tion. On the ontrary, ζ represents the rotation e�et that makes rotate around itself
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a) b)

c) d)

Figure 3.5 � (a) shearing σs, (b) strething σn, () relative vortiity ζ �elds of the lower-layerbasi state. Color shadings orrespond to values between −3.5× 10−5 and −0.5× 10−5 (in blue) andbetween 0.5×10−5 and 3.5×10−5 (in red), every 0.5×10−5, in s−1. (d) : e�etive deformation ∆ �eld,between −1.2 × 10−9 and 1.2 × 10−9, in s−2. Arrows : dilatation axis. Blak ontours : streamlinesin the lower layer, between −3 × 107 and 3 × 107 every 1 × 107, in m2 s−1 (thik line : jet enter).Red dashed ontour : iso-ql lines, between −30× 10−6 and 40× 10−6 every 10× 10−6, in s−1. Blakpathes : initial loations of the two lower-layer ylones studied in setion ?.any perturbation. Perturbations do not neessarily elongate in regions of stronger Dbut in regions where the following quantity is positive (Rivière et al., 2003b) :
∆ = D

2 − ζ
2
. (3.11)When ∆ > 0, the straining e�ets dominate the rotation and the perturbation will bestrethed. When ∆ < 0, the rotation e�et dominates and the perturbation will not beelongated very muh. This riterion was applied in real ases by Rivière et Joly (2006a)who alled it e�etive deformation. The ∆ quantity is in fat the Okubo-Weiss riterion(Okubo, 1970; Weiss, 1981) applied to the basi state (or to the low-frequeny �ow inreal ases). We note that Lapeyre et al. (1999) have proposed a modi�ed version ofthe Okubo-Weiss riterion to take into aount its non-Galilean invariane (and therotation of the strain axis). In the ase of slightly meandering jet, the Okubo-Weiss



3.2. étude numérique de la traversée d'un ourant-jet instablebaroliniquement par les perturbations yloniques de surfae 103riterion is adequate while it is less adequate for �ows with strong urvature (Lapeyreet al., 1999; Rivière et al., 2003b,a).Fig. 3.5 shows the di�erent omponents of the deformation tensor in the lower-layerbasi state. Fig. 3.5a shows the shearing �eld σs whih is negative on the northern sideof the jet ore and positive on the southern side. It is strongly positive on the southernside of the troughs where ∂yul > 0 and ∂xvl > 0. The strething �eld σn, shown inFig. 3.5b, exhibits positive areas on the northern side of regions between troughs andridges and on the southern side of regions between ridges and troughs. It is globallyweaker than the shearing �eld and it would be stronger if the �ow was more urved(whih would inrease ∂xul). The relative vortiity �eld ζ , shown in Fig. 3.5, is positivenorth of the jet and negative south of the jet (the north, resp. south, side of the jetis also alled the yloni, resp. antiyloni, side). It is weak on the southern side ofthe troughs where ∂yul > 0 and ∂xvl > 0. Finally, the e�etive deformation �eld ∆exhibits positive areas on the northern side of the ridges and on the southern side ofthe troughs (Fig. 3.5d). Its strong value to the south of the troughs is due to the strongpositive value of σs and to the weak one of ζ in this region. It reahes values on theorder of 4.7× 10−10 s−2 in the lower layer and 1.9× 10−9 s−2 in the upper layer, whihis similar to the values found by Rivière et Joly (2006a,b) in real low-frequeny �ows.3.2.2.3.b Evolution of two asesDesriptionFigure 3.6 shows the temporal evolution of the perturbation relative vortiity for twosimulations initialized with a lower-layer ylone loated at a distane d = 750 km to thesouth of the jet ore, in a region of negative∆ in (x0 = −6000 km, y0 = −425 km) where
∆ = −2.9×10−10 s−2 and in a region of positive∆ in (x0 = −2000 km, y0 = −1325 km)where ∆ = 2.8×10−10 s−2, both to the west of these regions (Fig. 3.5d, blak pathes).The axis formed by the upper and lower disturbanes is initially parallel to the bak-ground streamlines (Figs 3.6a,b) for optimizing barolini interation as explained in3.2.4.2.The blakline in Figs. 3.6,d,e,f is the trajetory of the lower-layer ylone. It rossesthe large-sale jet (that is to say the basi-state streamlines) from its south side to itsnorth side in both ases. We have heked that linear simulations do not exhibit suha behavior and that the rossing of the bakground isolines is a purely nonlinear e�et.At t = 15 h, the lower-layer ylone initialized in the area where ∆ < 0 is slightlydeformed (Fig. 3.6) whereas its ounterpart initialized in the area where ∆ > 0 hasa muh more elongated shape and is tilted in a globally southwest/northeast diretion(Fig. 3.6d). This elongation diretion is more meridionally oriented than that of theloal dilatation axis of the bakground �ow whih are oriented northeast-southwestin this region (Fig. 3.5d) beause of the additional e�et of non-linear antilokwiseself-rotation of the ylone, as desribed by Gilet et al. (2009) and Oruba et al. (2012).The shape of eah ylone is onsistent with the signs of ∆ in the two regions (∆ > 0leads to muh more elongated strutures than ∆ < 0). In the upper layer, the ylonehas a similar evolution to the lower-layer ylone, showing a quasi barotropi strutureand a slight westward tilt with height. In addition, a strong upper-layer antiylone
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a) b)

c) d)

e) f)

Figure 3.6 � Time evolution of disturbanes initially loated in negative (a,,e) and positive (b,d,f)e�etive deformation regions. Blak ontours indiate the perturbation relative vortiity �eld in thelower layer at (a),(b) t=0 h ; (),(d) t=15 h ; and (e),(f) t=27 h. Positive values are represented by solidontours between 2× 10−5 and 12.8× 10−5 every 1.8× 10−5, in s−1. Negative values are representedby dashed ontours between −12.8× 10−5 and −2 × 10−5 every 1.8 × 10−5, in s−1. Colour shadingsindiate the perturbation relative vortiity �eld in the upper layer. Positive values are represented inred, between 1.8× 10−5 and 12.8× 10−5 every 1.8× 10−5, in s−1. Negative values are represented inblue, between −12.8× 10−5 and −1.8× 10−5 every 1.8 × 10−5, in s−1. Thik line : trajetory of thelower-layer ylone. Blak ontours : streamlines in the lower layer, between −3 × 107 and 3 × 107every 1× 107, in m2 s−1 (thik line : jet enter).
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Figure 3.7 � Time evolution of disturbanes initially loated in negative (a,) and positive (b,d)e�etive deformation regions. Blak ontours indiate the perturbation PV �eld in the lower layer at(a),(b) t=15 h and (),(d) t=27 h. Positive values are represented by solid ontours between 4× 10−5and 28 × 10−5 every 4 × 10−5, in s−1. Negative values are represented by dashed ontours between
−28 × 10−5 and −4 × 10−5 every 4 × 10−5, in s−1. Colour shadings indiate the perturbation PV�eld in the upper layer. Positive values are represented in red, between 4× 10−5 and 28× 10−5 every
4 × 10−5, in s−1. Negative values are represented in blue, between −28× 10−5 and −4 × 10−5 every
4× 10−5, in s−1. Thik line : trajetory of the lower-layer ylone. Blak ontours : streamlines in thelower layer, between −3× 107 and 3× 107 every 1× 107, in m2 s−1 (thik line : jet enter).developing to the northeast of the ylones is found in the two ases. At this time,it is stronger in amplitude for the most deformed ylone than for the less deformedase (ompare Fig. 3.6 and Fig. 3.6d). Moreover, it is loated to the northeast of thedeformed ylone and it is more oherent than the antiylone of the other ase whihtends to sprawl and to url around the slightly deformed ylone. In the lower layer,two antiylones develop to the west and east of the lower-layer ylone in the twoases. At t = 15 h, both ylones have moved northeastward : the distane travelledin the zonal diretion is 1000 km and both ylones got loser to the jet enter withsimilar speeds (see the rossing of the streamlines).At t = 27 h, the lower-layer ylone initialized in the area where ∆ > 0 is still moreelongated than the other ylone (Figs 3.6e,f). Moreover, it has already rossed the jet



106 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaeore (its rossing time is at 25.5 h) whereas the other ylone has not (its rossing timeis at 40.5 h). The zonal displaement is the same (about 2000 km). The upper-layerantiylone is still stronger for the most deformed ylone than for the other one. It isoherent and remains to the northeast of the deformed ylone whereas the antiyloneof the seond ase urls around the slightly deformed ylone (Figs 3.6e,f).We onlude from the general evolution of the two ylones that the most deformedlower-layer ylone has a stronger upper-layer antiylone, whih remains to the north-east of the ylone, and it rosses the jet enter faster than the slightly deformed one,whose upper-layer antiylone is weaker and tends to sprawl around it. The zonal speedof both ylones is almost the same. The ase of the deformed ylone bears severalsimilarities to the nonlinear ase with non-zero β disussed in Setion 3.2.5. In the twoases, there is a barotropi PV gradient whih allows the development of an intenseupper-level antiylone, muh stronger than the lower-layer antiylone, and a north-ward displaement of the lower-layer ylone. On the ontrary, when the barotropi PVgradient (setion 3.2.5) or the deformation is weak, the development of the upper-layerantiylone is slower (as also disussed in Oruba et al., 2012, in a barotropi ontext).In those ases, the meridional displaement of the ylone is smaller. Note that theseresults do not hange if we examine PV maps instead of relative vortiity (Fig. 3.7).InterpretationThe time evolution of the maximum of the lower and upper-layer perturbationrelative vortiity and that of the minimum (in absolute value) of the upper-layer per-turbation relative vortiity are shown in Fig. 3.8 (resp. a,b,). The two lines orrespondto the two simulations : the �rst one initialized in a ∆ < 0 region (dashed line) andthe other one in a ∆ > 0 region (solid line).The amplitude of the lower-layer ylone (in terms of maximum of relative vortiity)remains almost onstant in time in the two ases (Figs 3.8a). On the ontrary, after 9or 15h (depending on the ase) the intensity of the upper-layer ylone dereases withtime (Figs 3.8b) as there is a strong dispersion of energy by Rossby wave radiation asdesribed in the previous setion. The fat that the amplitude of the lower-layer ylonedoes not derease an be attributed to two reasons : �rst, the basi-state PV gradientis small in the lower layer (Fig. 3.4b), whih auses a weak dispersion of energy. Also,although there may be dispersion of energy, the lower-layer ylone is strengthened bythe advetion of the lower-layer basi-state PV indued by both the upper-layer yloneand antiylone. This last e�et is basially onstant with time : the advetion of thelower-layer basi-state PV by the upper-layer ylone dereases with time but it isreplaed by the advetion of the lower-layer PV indued by the upper-layer antiylonewhih inreases with time.Now we examine the e�et of deformation on the shape of the lower-layer yloneand on its rossing speed. At any time, the lower-layer ylone is followed by modellingit as an ellipse at �rst order, and its deformation is quanti�ed by the aspet ratio ofthe ellipse, de�ned as the ratio between its major and minor radii. Fig. 3.8d showsthe time evolution of the aspet ratio of the lower-layer ylone. During the wholesimulation, the lower-layer ylone initialized in the area where ∆ < 0 is less deformedthan that initialized in the area where ∆ > 0, as observed in Fig. 3.6. The basi-state
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Figure 3.8 � Evolution with time (in h) of the maximum of the (a) lower- (b)upper-layer pertur-bation relative vortiity, () of the minimum of the upper-layer perturbation relative vortiity taken inabsolute value and (d) of the aspet ratio of the lower-layer ylone, for disturbanes initially loatedin negative (dashed) and positive (solid) e�etive deformation regions.e�etive deformation �eld is indeed the parameter whih governs the deformation ofthe perturbations, as disussed in Oruba et al. (2012). This tendeny is also valid forthe upper-layer ylones (ompare Figs 3.6e and f). The deformed upper-layer yloneweakens more rapidly than the less deformed one (Fig. 3.8b), whereas the upper-layerantiylone assoiated to the most deformed ylone grows more rapidly than thoseassoiated to the less deformed one (Fig. 3.8). This an be interpreted following theresults of Oruba et al. (2012) who showed that, in a barotropi ontext, dispersion ofenergy through Rossby wave radiation is all the more important than the ylone isstrethed in a diretion near to that of the basi-state PV gradient, whih is the asehere (Fig. 3.6d).We now investigate the di�erene between the two ases from the point of viewof the ylone motion toward the jet enter. The lower-layer ylone rossing speed isestimated with the help of the veloity �eld u′
l(x, y, t) taken at the lower-layer yloneenter. More preisely, the lower-layer ylone motion in the diretion of the jet ore isestimated by the perturbation veloity omponent orthogonal to the loal basi-statestreamline and is denoted as :

v′ l,⊥(t) =

(−u′
l · ∇ψ

‖∇ψ‖

)

x=xtraj

, (3.12)where xtraj is the trajetory of the lower-layer ylone, de�ned as the suessive
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Figure 3.9 � Evolution with time (in hours) of (a) v′l,⊥, (b) v′ll,⊥, () v′ul,⊥, (d) v
′ACup
ul,⊥ (grey)and v

′Cup
ul,⊥ (blak), (e) ‖v′ACup

ul ‖ and (f) ϑ. For disturbanes initially loated in negative (dashed) andpositive (solid) e�etive deformation regions.positions of the maximum of the lower-layer perturbation relative vortiity.Fig. 3.9a shows the time evolution of v′ l,⊥. After a transient phase, the less deformedlower-layer ylone has the slowest rossing speed. Note that v′ l,⊥(t = 0) = 0 beausethe initial lower-layer ylone is de�ned as a (positive) relative vortiity perturbation,whih annot self-advet. On the ontrary, initializing the lower-layer ylone in termsof PV perturbation would lead to a non-zero initial veloity v′ l,⊥ (not shown). Neverthe-less, after a transient phase, the di�erene between the deformed and the non-deformedylone remains qualitatively the same.In order to understand what makes the di�erene between the two ases, we separatethe lower-layer perturbation veloity �eld u′
l into two parts : one assoiated to the
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ll) and one assoiated to theperturbation PV strutures at the upper layer (noted u′

ul). These two omponentsallow to distinguish between the role of the upper and lower-layer perturbations in thelower-layer ylone motion. This an be done by the priniple of PV inversion : u′
ll(resp. u′

ul) is alulated by zeroing q′u (resp. q′l). We note v′
ul and v′

ll the speeds at thelower-layer ylone enter, and v′ul,⊥ and v′ll,⊥ the projetions of v′
ul and v′

ll respetivelyonto −∇ψ
‖∇ψ‖ .Figs 3.9b, show the time evolution of v′ll,⊥ and v′ul,⊥ respetively. The yloneveloity indued by the lower-layer PV v′ll,⊥ is quite the same for the two ylones until

t = 18 h (Fig. 3.9b). On the ontrary, there is a di�erene in speed of v′ul,⊥ for the twoylones after 9 hours (Fig. 3.9), as for the total speed v′ l,⊥ (Fig. 3.9a). Therefore,the faster motion of the deformed lower-layer ylone is due to v′ul,⊥ (Fig. 3.9), that isto say to the upper-layer perturbations, instead of the lower-layer perturbations. Thenegative sign of v′ll,⊥ is easily understandable when looking at the PV perturbation�elds (Fig. 3.7). In the lower layer, the antiylone mainly develops southwest of theylone and tends to advet it southward aross the ψ-isolines (see the dashed lines inFig.3.7).We now want to diagnose separately the e�et of the upper-layer ylone and antiy-lone on the lower-layer ylone motion. To this end, the veloity �eld u′
ul is separatedinto v′Cup

ul the veloity indued by the upper-layer positive PV (q′u − q′uH (−q′u) , 0) and
v

′ACup

ul the veloity indued by the negative PV in the upper layer (q′u + q′uH (+q′u) , 0),where H() is the Heaviside funtion. The projetions of v′Cup

ul and v
′ACup

ul onto −∇ψare noted v′Cupul,⊥ and v′ACupul,⊥ respetively.Fig. 3.9d shows the time evolution of both v′Cupul,⊥ (blak) and v′ACupul,⊥ (grey). We on-sider �rst the ase of the ylone initialized in the ∆ > 0 region. Both the upper-layerylone and antiylone lead to the jet rossing by the lower-layer ylone (see thepositive sign of the two quantities). More preisely, the ontribution of the upper-layerylone dominates that of the upper-layer antiylone during the �rst 9 h, whih isonsistent whih the fat that the upper-layer ylone is initially stronger than theupper-layer antiylone. Note that v′ACupul,⊥ is not zero initially. Indeed, there exists aninitial upper-layer antiylone in terms of PV beause the initialization of the pertur-bations is made in terms of relative vortiity. After 9 h, the e�et of the upper-layerantiylone dominates more and more in the ase of the most deformed ylone (solidlines) : it is onsistent with the fat that the upper-layer antiylone keeps strengthen-ing (Fig. 3.8) whereas the upper-layer ylone keeps weakening (Fig. 3.8b). A similarresult is obtained for the ylone initialized in the ∆ > 0 region. The di�erene of v′ul,⊥between the most deformed ylone and the less deformed one seems to be stritly dueto the upper-layer antiylone (similar speeds v′Cupul,⊥ but di�erent speeds v′ACupul,⊥ for thetwo ylones, Fig. 3.9d).To understand the reason why the speed v′ACupul,⊥ is stronger in the ase of the mostdeformed ylone than for the less deformed one, we onsider the modulus of v′ACup

ul ,noted ‖v′ACup

ul ‖, and the angle of v′ACup

ul with respet to −∇ψ, noted ϑ and de�nedas :
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ϑ =

̂
(

v
′ACup

ul ,∇ψ
)

. (3.13)Figs 3.9e,f show the time evolution of ‖v′ACup

ul ‖ and ϑ respetively. The modulus
‖v′ACup

ul ‖ is greater and ϑ is smaller for the most deformed ylone than for the lessdeformed one after 9 h. Thus, both parameters are more favorable, after 9 h, to the jetrossing of the most deformed ylone than that of the less deformed one (sine v′ACupul,⊥ =

‖v′ACup

ul ‖ cosϑ). To determine whih quantity has a stronger impat, let us onsiderthe relative variation of ‖v′ACup

ul ‖ and cos(ϑ) at t = 21 h. They are respetively equalto 16% (32−27
32

) and 25% (cos(43◦)− cos(13◦)

cos(13◦)
). Therefore, at t = 21 h, the diretion of

v
′ACup

ul seems to be more deisive than its modulus.The diretion of v
′ACup

ul , diagnosed by ϑ, is diretly linked to the loation andshape of the upper-layer antiylone. Fig. 3.6 shows that the upper-layer antiyloneassoiated to the quasi-isotropi upper-layer ylone tends to sprawl and to url aroundit. Indeed, the antiylone being weaker than the ylone, it tends to be adveted anddeformed along the northwest/southeast diretion by the ylone and to sprawl aroundit. Therefore, the northwest/southeast tilted antiylone an explain the large valuesof ϑ (after 9 h in Fig. 3.9f). On the ontrary, Fig. 3.6d shows that the upper-layerantiylone remains northeast of the deformed upper-layer ylone, it is stronger thanthe ylone and is thus less deformed by it. On its western side, its isolines beingalmost aligned with the meridional diretion, it leads to weak values of ϑ. It maintainsto the east-northeast of the ylone, and its isolines on its western side are almostalong the meridional diretion, leading to weak values of ϑ (Fig. 3.9f). This rendersthe antiylone in that ase more e�ient in pushing the lower-layer ylone aross thebasi-state isolines.The two previous simulations were initialized with a lower-layer ylone loated ata distane d = 750 km to the south of the jet ore, in a negative and positive e�etivedeformation region. To study the role of the initial distane of the ylones relative tothe jet ore, other simulations were made with ylones initialized at d = 625 km and
d = 1000 km at the same longitudes. The rossing time of these ylones are 14.5 h,
11.5 h for both ylones initialized at d = 625 km (in the ∆ < 0 and ∆ > 0 regionrespetively) and 33.5 h and 21.5 h for both ylones initialized at d = 1000 km (inthe ∆ < 0 and ∆ > 0 region respetively). The ylone initialized near the jet oreand in the region of positive ∆ has the shortest jet-rossing time, as expeted from theprevious results. Figs 3.10a,b show respetively the time evolution of the minimum (inabsolute value) of the upper-layer perturbation relative vortiity and the time evolutionof the speed v′ul,⊥. For eah distane, the antiylones and the veloity v′ul,⊥ are shownto be larger in the ∆ > 0 ase than in the ∆ < 0 ase. This is similar to the resultsobtained in the simulations with ylones initialized at d = 750 km (see Fig. 3.8 andFig. 3.9). Moreover, Fig. 3.10a shows that the upper-layer antiylone is stronger forylones initialized near the jet ore than for those initialized farther. As the large-salePV gradient in the upper layer is stronger near the jet ore (see Fig. 3.4b), we expetthe dispersion of energy by Rossby waves whih explains the di�erent amplitudes ofthe antiylones to be stronger as well. The smaller antiylone and a less favorable
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a) b)

Figure 3.10 � Evolution with time (in hours) of (a) the minimum, in absolute value, of the upper-layer perturbation relative vortiity, (b) v′ul,⊥, for disturbanes initially loated at d = 625 km (blak)or d = 1000 km (grey), in the negative (dashed) and positive (solid) e�etive deformation regions.tilt ϑ (not shown) are responsible of a smaller veloity v′ul,⊥ during the �rst 12 hoursfor ylones far from the jet ore (Fig. 3.10b).Similar results to those of this setion were obtained by doubling the amplitude Akof the initial ylones and for other values of the initial distane d. Note �nally thathanging the parameters of the large-sale jet ǫ and α (see Eq. (3.8) and Table 3.1)and the de�nition of the initial ylones (for instane in terms of PV) leads to similarresults as well.3.2.2.3. Statistial studyThe model is suessively initialized with 256 disturbanes loated at the 256 gridpoints along the x axis, at a distane d to the south of the jet ore, d varying from
375 to 1000 km every 125 km. It leads to 256× 6 = 1536 trajetories. In this setion,statistis are analysed to on�rm the mehanisms dedued from the two simulationsdesribed in the previous setion. Sine the di�erenes between ases are only visibleafter a few hours, the time averages in this setion are made between 9 h and 18 h.Fig. 3.11a is a satterplot of the averaged aspet ratio of the lower-layer ylones asa funtion of the averaged e�etive deformation ∆, both integrated along their traje-tory. The symbols are assoiated with di�erent initial distanes d. For eah distane,the orrelation between the deformation of the lower-layer ylones and the large-salee�etive deformation �eld where they are embedded is lear, as expeted from the roleof ∆ (exept for the perturbations very lose to the jet enter at d = 375 km). Forone spei� distane, the losed shape of the symbol loud an be explained with Fig.3.12. Fig. 3.12a shows the averaged aspet ratio of the lower-layer ylones initializedat d = 750 km, as a funtion of the averaged ∆, both integrated along their trajetory.Fig. 3.12b shows the averaged aspet ratio, the averaged ∆ and the initial value ∆(x0),as a funtion of the initial longitude of the lower-layer ylones initialized at d = 750km. The quantities ∆(x0) and the averaged ∆ are logially zonally shifted, beauseof the zonal advetion of ylones. Reasoning from an initial loation at x0 = −8000km, �rst the averaged ∆ dereases while x0 inreases until the averaged ∆ reahes
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−4 × 10−10 s−2 (desending branh in Fig. 3.12a). From about the �rst half of the
∆(x0) < 0 region (x0 = −6000 km), the averaged ∆ inreases with x0 until the �rsthalf of the ∆(x0) > 0 region (x0 = −2000 km)(rising branh in Fig. 3.12a), from whihthe averaged ∆ dereases while x0 inreases. The zonal periodiity of the e�etive de-formation �eld ∆ leads to the losed shape of the symbol loud. The symbol loud anbe noded if there exists a ouple of initial longitudes whose the averaged aspet ratiosare the same and suh as the two values of the averaged e�etive deformation ∆ arealso equal. It is the ase here, for x0 = −2500 km and x0 = −1000 km approximatively.Figs 3.11b,,d are satterplots of the perturbation relative vortiity maximum inthe lower (Fig. 3.11b) and upper (Fig. 3.11) layers, and of the perturbation relativevortiity minimum (in absolute value) in the upper layer (Fig. 3.11d), all at t = 18 h ,as a funtion of the averaged aspet ratio of the lower-layer ylone.The amplitude of the lower-layer ylone is almost independent of the averagedaspet ratio and of the initial distane to the jet ore (Fig. 3.11b). Moreover, theupper and lower-layer ylones initialized at d = 1000 km have omparable amplitudes(ompare Figs 3.11b,) lose to the initial value (1.5 × 10−5s−1). The barotropi PVgradient of the bakground �ow is indeed almost zero at this distane (Fig. 3.4b) sothat the upper and lower-layer vorties loose the same energy by Rossby wave emission.For distanes smaller than d = 1000 km, the upper-layer ylone has systematiallya smaller amplitude than the lower-layer ylone (ompare Figs 3.11b,) and it is allthe more true that d dereases and r inreases. On the ontrary, the upper-layer an-tiylone is stronger for ylones more deformed or loser to the jet axis (Fig. 3.11d).The evolution of the amplitude of these two upper-layer strutures with the aspetratio and the distane is onsistent with the results obtained by Oruba et al. (2012)in a barotropi ontext and they orroborate the observations of the previous setion.The emission of Rossby waves reinforing the upper-layer antiylone depends on theamplitude of the large-sale PV gradient in the upper layer (whih dereases with thedistane, see Fig. 3.4b) and to the strething of the ylone (whih inreases with ∆,see Figs 3.11a,d). Note that the upper-layer antiylone seems less sensitive to theinitial distane d than the upper-layer ylone (Figs 3.11,d). It an be explained bythe fat that the ylone keeps loosing energy by emitting Rossby waves whereas theantiylone gets energy from the initial ylone and looses energy at the bene�t of theseondary ylone at the same time. Thus dispersion has two opposite e�ets on theantiylone, whih makes it less sensitive to the upper-layer PV gradient.Fig. 3.13a is a satterplot of the averaged rossing speed v′ l,⊥ of the lower-layerylones as a funtion of their averaged aspet ratio. It shows that for eah distane, v′ l,⊥inreases with the averaged aspet ratio of the lower-layer ylone, as observed in theprevious setion. Moreover, the rossing speed v′ l,⊥ dereases when d inreases. This anbe interpreted by relating d to the strength of vertially averaged PV gradient (whihinreases when it is loser to the jet ore, Fig. 3.4b). This last link is proved in Fig.3.13b, whih is the satterplot of the averaged v′ l,⊥ versus the large-sale barotropi PVgradient integrated along the lower-layer ylone's trajetory : onsidering all distanes,
v′ l,⊥ inreases with the integrated large-sale PV gradient. Figs 3.13,d are satterplotsof the averaged rossing speeds v′ul,⊥ and v′ll,⊥ of the lower-layer ylones respetively,
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Figure 3.11 � (a) Satterplot of the averaged aspet ratio r of the lower-layer ylone between 9h and 18 h versus the average of ∆ (s−2) (using all ylones). Satterplots of the maximum of theperturbation relative vortiity �eld in the (b) lower and () upper layers and (d) of the minimum ofthe upper-layer perturbation relative vortiity �eld (absolute value), all at t = 18, as a funtion ofthe averaged r. Symbols and olours : d = 375 km (rosses, red), d = 500 km (irles, blue), d = 625km (lozenges, green), d = 750 km (diamonds, pink), d = 875 km (triangles, yan) and d = 1000 km(reverse triangles, blak).as a funtion of the averaged v′ l,⊥. The rossing speed v′ l,⊥ and v′ul,⊥ are positivelyorrelated for eah distane. On the ontrary, the rossing speed v′ll,⊥ has not a learorrelation with v′ l,⊥. We onlude that the advetion of the lower layer ylone by theupper-layer perturbations, and not by the lower-layer ones leads to the jet rossing bythe lower-layer ylones.The separate roles of the upper-layer antiylone and ylone in the jet rossingspeed of the lower-layer ylone an now be investigated. Figs 3.14a,b are satterplotsof the averaged v′ACupul,⊥ and v′Cupul,⊥ respetively, as a funtion of the averaged v′ l,⊥. Foreah distane, there is a lear orrelation between v′ l,⊥ and v′ACupul,⊥ (Fig 3.14a) whereasthe orrelation between v′Cupul,⊥ and v′ l,⊥ is less lear (Fig 3.14b). Note that the twosatterplots an be diretly ompared beause the range of variation (between 0 and
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10 m s−1 and between 22 and 32 m s−1) is idential. This di�erene is ampli�ed whenall distanes to the jet and all ylones are taken into aount. We obtain a robustresult whih is that the upper-layer antiylone is responsible for the jet rossing bythe lower-layer ylones and not the upper-layer ylone, as shown in the previoussetion.Figs 3.14,d allow to grasp the sensitivity of v′ACupul,⊥ to the deformation of the lower-layer ylones. Figs 3.14,d are satterplots of the averaged ‖v′ACup

ul ‖ and cos ϑ respe-tively, as a funtion of the averaged v′ l,⊥. All distanes taken together, the orrelationof v′ l,⊥ with cosϑ seems better than that with ‖v′ACup

ul ‖. For eah distane, cosϑ in-reases with v′ l,⊥ (Fig. 3.14d) whereas there is no lear orrelation between ‖v′ACup

ul ‖and v′ l,⊥ for the large distanes d = 875 and 1000 km (Fig. 3.14). Thus, both themodulus and the diretion of v′ACup

ul seem to in�uene v′ l,⊥. In other words, both thestrength of the upper-layer antiylone (to whih ‖v′ACup

ul ‖ is linked) and its loationand shape (to whih the diagnosis ϑ is linked), play a role into the jet-rossing bythe lower-layer ylone. Nevertheless, as explained in the previous setion, the loationand the shape of the upper-layer antiylone depend on its strength. Indeed, a strongupper-layer antiylone tends to have a more favorable loation for jet rossing sine itforms a more oherent dipole with the upper-layer ylone and remains to the northeastby omparison with a weak upper-layer antiylone, whih urls around the upper-layerylone, leading to a less favorable on�guration for jet rossing.
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Figure 3.13 � Satterplot of v′l,⊥ versus r (a) and versus the large-sale barotropi PV gradient(b). Satterplots of v′ul,⊥ (), v′ll,⊥ (d). All averaged between 9 h and 18 h, using all ylones. Symbolsand olours : d = 375 km (rosses, red), d = 500 km (irles, blue), d = 625 km (lozenges, green),
d = 750 km (diamonds, pink), d = 875 km (triangles, yan) and d = 1000 km (reverse triangles,blak).3.2.3 Réapitulatif des résultats de l'artile II et disussionDans ette setion, on présente et on disute les prinipales onlusions de l'arti-le II. On parlera de ylone (antiylone) de surfae pour désigner la perturbationylonique (antiylonique) de la ouhe inférieure, et de ylone (antiylone) d'alti-tude pour quali�er la perturbation ylonique (antiylonique) de la ouhe supérieure.Résultats de l'artile IIDans le as d'un éoulement de base uniforme, zonal et de sens opposé dans ha-une des ouhes où l'on a plaé un ylone (dans haque ouhe), l'évolution linéairede l'éoulement perturbé en l'absene de β est marquée par la dispersion d'énergiepar génération d'ondes de Rossby, vers l'est dans la ouhe supérieure (où le gradientméridien de PV est positif) et vers l'ouest dans la ouhe inférieure (gradient méridiende PV négatif). Les antiylones assoiés qui se développent à l'est du ylone d'alti-
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3.2. étude numérique de la traversée d'un ourant-jet instablebaroliniquement par les perturbations yloniques de surfae 117du gradient de PV grande éhelle barotrope), par un e�et non linéaire. On a donné iiune interprétation physique du résultat de Gilet et al. (2009).Le fait de remplaer l'éoulement de base uniforme de haque ouhe par un ourant-jet ave méandres permet de onfronter les e�ets de la déformation au β-drift nonlinéaire ombiné à l'interation baroline. Le gradient méridien de PV moyenné sur lavertiale est alors fortement positif, à ause de β et du gradient de vortiité relative liéau on�nement du jet d'ouest (−d2u
dy2

positif dans haque ouhe). Dans haque simu-lation, on a initialisé l'éoulement perturbé par deux perturbations yloniques, l'unedans la ouhe inférieure et l'autre en amont dans la ouhe supérieure (on�gurationfavorable à l'interation baroline), au sud du ourant-jet. On observe une dispersiond'énergie par génération d'ondes de Rossby dans haque ouhe, plus forte dans laouhe supérieure, où l'amplitude du gradient de PV est plus forte en valeur absolueque dans la ouhe inférieure : un fort antiylone d'altitude se développe à l'est duylone d'altitude. On a observé la traversée du ourant-jet par les ylones de surfaedans le plan β, et on a montré que 'était un e�et purement non-linéaire : e résul-tat est en aord ave le résultat de Gilet et al. (2009) obtenu ave un ourant-jet zonal.En jouant sur la position initiale des perturbations yloniques le long du ourant-jet, on a pu montrer le r�le de la déformation sur la génération d'ondes de Rossby(montré dans le ontexte barotrope, artile I), et don sur la traversée du ourant-jetpar le ylone de surfae. Dans le as d'une perturbation initialisée dans une région oùle hamp de déformation e�etive grande éhelle ∆ est négatif, le ylone de surfaedemeure quasi-isotrope, alors qu'il s'étire selon une diretion quasi-méridionale dansle as où ∆ > 0. On observe la même tendane pour le ylone d'altitude et etteobservation est ohérente ave le signe de ∆ (setion 2.3.2). Le ylone d'altitude étirés'a�aiblit plus rapidement et l'antiylone d'altitude assoié grossit plus vite que dansle as où le ylone est quasi-isotrope : 'est en aord ave le résultat de l'artile Iselon lequel dans un ontexte barotrope, la dispersion d'énergie par génération d'ondede Rossby est d'autant plus forte que le ylone est étiré selon une diretion prohedu gradient de PV grande éhelle. On a ensuite montré que e sont les struturesperturbées de la ouhe supérieure qui sont responsables de la traversée du ourant-jet par le ylone de surfae. On a en outre observé un déplaement du ylone desurfae perpendiulairement au ourant-jet plus rapide dans le as étiré que dans leas isotrope, et on a montré (par inversion de PV) que ette di�érene était due àl'antiylone d'altitude. Sa position semble jouer un r�le déisif. En e�et, dans le asdu ylone quasi-isotrope, l'antiylone d'altitude tend à s'étirer dans la diretion nord-ouest/sud-est et à s'enrouler autour du ylone, advetant le ylone de surfae dansla diretion nord-ouest/sud-est, autrement dit plut�t le long des isolignes du ourant-jet, et non perpendiulairement à elles. Au ontraire, l'antiylone d'altitude demeureau nord-est du ylone étiré : son amplitude est plus forte que elle du ylone, il estdon moins déformé par e dernier. L'antiylone d'altitude est alors plus e�ae pouradveter le ylone de surfae à travers les isolignes du ourant-jet.Dans la dernière partie de l'artile II, on a étudié l'évolution d'un ensemble deperturbations initialisées à di�érentes positions au sud du ourant-jet a�n de on�rmer,



118 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaevia une étude statistique, les méanismes déduits i-dessus.On a onstaté une nette orrélation positive entre l'étirement du ylone de surfae,la fore de l'antiylone d'altitude et la vitesse du ylone de surfae perpendiulai-rement au ourant-jet (en aord ave nos résultats dans le ontexte barotrope, artileI). On a également véri�é la orrélation positive du gradient de PV barotrope ave lafore de l'antiylone d'altitude et la vitesse de traversée. En outre, on a montré quee sont les strutures d'altitude, et plus partiulièrement l'antiylone d'altitude, quiprovoquent la traversée du ourant-jet par le ylone de surfae : sa fore, ainsi quesa position et sa forme, in�uent sur la vitesse de traversée. Notons toutefois que laposition et la forme de l'antiylone d'altitude sont en fait diretement liées à sa fore,omme nous l'avons déjà souligné, puisqu'un antiylone fort tend à avoir une positionfavorable à la roisée du jet. En e�et, il forme alors un dip�le ave le ylone et reste aunord-est du ylone, alors qu'un faible antiylone tend à s'enrouler autour du ylone,e qui mène à une position défavorable pour la roisée du jet par le ylone de surfae.DisussionOn a retrouvé, dans le as d'un ourant-jet ave méandres, le r�le du gradient de PVmoyenné sur la vertiale et des non-linéarités dans la traversée du ourant-jet par lesylones de surfae, montré par Gilet et al. (2009) dans le as d'un ourant-jet zonal.On a pu y apporter une interprétation physique, fondée sur la formation d'un fort an-tiylone d'altitude par dispersion d'énergie par génération d'ondes de Rossby. On estd'ailleurs tenté de relier le ylone de surfae et l'antiylone d'altitude de notre étudeau dip�le baroline (heton) du modèle à 2.5 ouhes de Vandermeirsh et al. (2003b),formé par l'anomalie de PV négative de la ouhe inférieure et le méandre yloniquedu jet de la ouhe supérieure. Cependant, ne perdons pas de vue que le ourant-jet deleur étude est zonal et assoié à une disontinuité de PV, plut�t qu'à un pro�l ontinude PV.Ajoutons que notre étude se distingue des études idéalisées qui ont été menéesjusqu'alors sur la traversée d'un ourant-jet instable baroliniquement par un tour-billon, dans la mesure où l'éoulement de base est un ourant-jet ave méandres, dehamp de déformation plus omplexe que elui assoié aux ourant-jets zonaux desétudes de Vandermeirsh et al. (2003b) et Gilet et al. (2009). On a ainsi pu étudier lese�ets ombinés de la déformation et du β-drift non linéaire dans un adre barolinesimpli�é (modèle à deux ouhes). Dans la setion qui suit, on présentera quelques ré-sultats omplémentaires, onernant notamment la robustesse des résultats quant à laméthode d'initialisation des perturbations (setion 3.2.4.1) et quant aux paramètres deforme du ourant-jet (setion 3.2.4.4). Les onséquenes des méanismes de déforma-tion sur la traversée proprement dite (notamment sur l'existene d'une zone privilégiéede traversée), non évoquées dans l'artile II, seront présentées dans les setions 3.2.4.3et 3.2.4.4.



3.2. étude numérique de la traversée d'un ourant-jet instablebaroliniquement par les perturbations yloniques de surfae 1193.2.4 Compléments à l'artile II3.2.4.1 Autres initialisations de l'éoulement perturbéInitialisation sans ylone d'altitudeQuelle est l'in�uene du ylone d'altitude initial sur les résultats présentés dansl'artile II ? Pour répondre à ette question, on reproduit l'étude de l'évolution tem-porelle des deux perturbations initialisées dans les régions de déformation e�etive
∆ < 0 et ∆ > 0, présentée dans l'artile II (�gure 3.6, page 104), en initialisant aveun ylone de surfae mais sans ylone d'altitude ette fois. Les hamps de vortiitérelative assoiés sont présentés sur la �gure 3.15.L'interation baroline et la dispersion d'énergie par génération d'ondes de Rossbysont à l'origine du développement d'un ylone et d'un antiylone d'altitude, ainsi qued'antiylones de surfae (�gures 3.15,d,e,f). On remarque que les strutures d'altitudesont (logiquement) moins fortes en l'absene d'un ylone d'altitude initial (omparerles �gures 3.15 et 3.6 ou enore 3.15d et 3.6d). On remarque aussi que le déplaementdu ylone de surfae perpendiulairement au ourant-jet est globalement moins rapide(omparer les �gures 3.15e et 3.6e, ou enore 3.15f et 3.6f). Cette dernière observations'explique notamment par le fait que le dip�le d'altitude, qui advete le ylone desurfae, est moins fort.Le ylone de surfae le plus étiré (initialisé dans la région ∆ > 0) est assoié àun antiylone d'altitude plus fort que le ylone le moins étiré (omparer les �gures3.15 et 3.15d), e qui est en aord ave les résultats préédents. Par ontre, le dé-plaement perpendiulairement au ourant-jet du ylone de surfae le plus étiré estmoins rapide que elui du ylone le moins étiré (omparer les �gures 3.15e et 3.15f).On peut omprendre ette dernière observation en regardant de façon plus préise laforme et la position des strutures perturbées. En e�et, on observe que le grand axedes deux ylones de surfae est moins inliné ave l'axe x en l'absene de yloned'altitude qu'en sa présene, autrement dit la rotation des ylones de surfae dans lesens ylonique sous l'e�et du ylone d'altitude est moindre : le ylone de surfaele moins étiré est orienté méridionalement alors qu'il était légèrement étiré dans ladiretion nord-ouest/sud-est en présene d'un ylone d'altitude initial (omparer les�gures 3.15 et 3.6). Le ylone de surfae initialisé dans la région ∆ > 0 est orientédans la diretion sud-ouest/nord-est alors que son orientation était plus méridionale enprésene d'un ylone d'altitude initial (omparer les �gures 3.15d et 3.6d). De plus, laposition de l'antiylone d'altitude est également modi�ée : son enroulement autour duylone d'altitude le moins étiré est maintenant moindre, puisque e dernier est plusfaible (omparer les �gures 3.15 et 3.6). L'antiylone d'altitude demeure ainsi à l'estdu ylone d'altitude le moins étiré, e qui rend la on�guration plus favorable pourla traversée du ourant-jet par le ylone de surfae qu'elle ne l'était en présene d'unylone d'altitude initial : les isolignes de la PV perturbée d'altitude sont maintenantquasiment perpendiulaires aux isolignes de la fontion de ourant grande éhelle (�-gure 3.16a à omparer à la �gure 3.7). Par ontre, la on�guration assoiée au ylonele plus étiré est maintenant moins favorable : les isolignes de la PV perturbée d'alti-tude sont maintenant inlinées à 45◦ ave les isolignes du ourant-jet (�gure 3.16b), equi est nettement moins favorable qu'en présene d'un ylone d'altitude initial (�gure
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a) b)

c) d)

e) f)

Figure 3.15 � Comme �gure 3.6 (page 104), mais sans ylone d'altitude initialement.3.7d).Le fait d'initialiser le modèle sans ylone d'altitude initialement ne semble donpas modi�er le résultat selon lequel l'étirement des ylones favorise le développementde l'antiylone d'altitude, mais les onséquenes en terme de traversée de ourant-jet
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a) b)

Figure 3.16 � Comme �gure 3.7 (page 105), à t = 27 h, mais sans ylone d'altitude initialement.par le ylone de surfae s'avèrent di�érentes à ause de la modi�ation de la forme etde la position des strutures perturbées.Présene du ylone d'altitude initial mais autres dé�nitions de la per-turbationAprès avoir testé l'in�uene du ylone d'altitude initial sur les résultats obtenus,on s'intéresse à l'in�uene de la méthode utilisée pour dé�nir haque ylone initial.On a en e�et hoisi d'initialiser les perturbations en terme de vortiité relative (voirl'équation (3.6) de l'artile II). On appelera ette méthode 1, et les hamps initiauxde vortiité relative et potentielle perturbées assoiés sont représentés sur les �gures3.17a,b respetivement. Or, on pourrait dé�nir les perturbations initiales en terme devortiité potentielle perturbée et non plus en terme de vortiité relative : 'est e qu'onfait dans les méthodes 2 et 3 présentées i-dessous.Dans la méthode 2, les perturbations initiales sont dé�nies par :
q′k = Ak exp [−(x− x0 − δk=u.xd)

2 + (y − y0 − δk=u.yd)
2

r′2

]

, (3.14)où les paramètres (x0, y0), (xd, yd), r′ et Ak restent inhangés par rapport à la méthode1. Ainsi, dans la méthode 2, Ak (égal à 1.5 × 10−4 s−1) représente le maximum devortiité potentielle, alors qu'il orrespondait au maximum de vortiité relative dansla méthode 1. Par onséquent, les hamps de vortiité relative issus des méthodes 1et 2 (de même que les hamps de vortiité potentielle) n'ont pas les mêmes extremas,e qui omplique la omparaison des résultats obtenus ave haune de es méthodes.La méthode 3 permet de pallier ette di�ulté, les perturbations initiales étant alorsdé�nies omme :
q′k = Ak,3 exp [−(x− x0 − δk=u.xd,3)

2 + (y − y0 − δk=u.yd,3)
2

r′2

]

, (3.15)



122 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaeoù ette fois les paramètres Ak,3 et (xd,3, yd,3) sont di�érents des paramètres Ak et
(xd, yd) (d'où l'ajout de l'indie ( )3). Ak,3 est hoisi omme égal au maximum duhamp de vortiité potentielle perturbée issu de la méthode 1, soit 1.9 × 10−4 s−1.Les hamps de vortiité potentielle perturbée issu des méthodes 1 et 3 ont don lemême maximum. On va détailler maintenant omment on évalue (xd,3, yd,3), autrementdit omment on loalise le maximum du hamp q′u. L'objetif est de plaer l'anomalied'altitude de telle sorte que l'interation baroline soit maximisée. On peut montrer(moyennant quelques approximations, à partir de l'équation (3.30)) que ela revient àmaximiser v′uq′u au niveau du maximum de q′u, autrement dit à maximiser v′ulq′u puisque
v′uu est nul au maximum de q′u (voir setion 3.2.2.3.b page 103 pour les dé�nitions de v′ulet v′ll). On alule don le hamp v′ul (par inversion de PV à partir de q′l et de q′u = 0)puis on plae le maximum du hamp q′u au niveau d'un maximum de v′ul, le long del'isoligne loale de la fontion de ourant du jet grande éhelle, en amont de l'anomaliede surfae.Les hamps de vortiité relative et potentielle perturbées initiaux issus de la mé-thode 2 sont représentés sur les �gures 3.17,d (respetivement), et eux issus de laméthode 3 orrespondent aux �gures 3.17e,f. La omparaison des �gures 3.17b,d,f on-�rme que le maximum de PV dans haune des deux ouhes est le même pour lesméthodes 1 et 3, alors qu'il est di�érent pour la méthode 2.L'étude de l'évolution temporelle des deux perturbations initialisées dans les régionsde déformation e�etive ∆ < 0 et ∆ > 0 présentée dans l'artile II (�gure 3.6, page104) a été reproduite en initialisant les deux perturbations par les méthodes 2 et 3. Leshamps de vortiité relative assoiés sont présentés sur les �gures 3.18 (page 124) et3.19 (page 125). Pour haune des deux méthodes d'initialisation en PV (méthodes 2et 3), on retrouve qualitativement le même résultat que elui obtenu ave la méthoded'initialisation en vortiité relative (méthode 1) : le ylone de surfae le plus déforméest assoié à un antiylone d'altitude plus fort (qui reste au nord-est), et il traversele ourant-jet plus vite que le ylone de surfae le moins déformé, dont l'antiyloned'altitude assoié est plus faible et tend à s'enrouler autour de lui.Si l'on ompare les �gures 3.6 et 3.18, on remarque que les antiylones d'altitudeet de surfae sont moins forts pour la méthode 2 d'initialisation que pour la méthode1. Cela peut s'expliquer par une valeur initiale du maximum de PV plus grande dansla méthode 1 (omparer les �gures 3.17b et 3.17d), d'où une dispersion d'énergie pargénération d'onde de Rossby plus e�ae. De plus, la méthode 1 implique l'existeneinitiale de PV négative en altitude et en surfae (�gure 3.17b). En outre, on onstateégalement une traversée du jet plus rapide pour les ylones initialisés selon la méthode1 que eux initialisés selon la méthode 2 (omparer les �gures 3.6e et 3.18e ainsi queles �gures 3.6f et 3.18f). Cela est ohérent ave le fait que l'antiylone d'altitude estplus fort dans la méthode 1 que dans la méthode 2.La omparaison des �gures 3.6 et 3.19 montre qu'à t = 15 h, l'antiylone d'altitudeest plus faible dans la méthode 3 que dans la méthode 1, e qui s'explique par laprésene initiale de PV négative dans la méthode 1. Par ontre, à t = 27 h, les fores del'antiylone d'altitude sont omparables : en altitude, l'in�uene de la PV initiale s'estatténuée. Si on s'intéresse maintenant à la ouhe inférieure, l'antiylone de surfae à
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a) b)

c) d)

e) f)

Figure 3.17 � Les ontours noirs représentent le hamp de vortiité relative ((a),(),(e)) ou poten-tielle ((b),(d),(f)) perturbé, dans la ouhe inférieure. Valeurs positives : ontours solides entre 2×10−5et 12.8× 10−5 tous 1.8× 10−5, en s−1. Valeurs négatives : ontours en pointillées entre −12.8× 10−5et −2× 10−5 tous les 1.8× 10−5, en s−1. Les zones olorées indiquent la vortiité relative ((a),(),(e))ou potentielle ((b),(d),(f)) perturbées, dans la ouhe supérieure. Valeurs positives : en rouge, entre
0 × 10−5 et 12.8 × 10−5, en s−1. Valeurs négatives en bleu, entre −12.8× 10−5 et 0 × 10−5, en s−1.Panels (),(e) : les ontours en pointillés orrepondent à −2.1 × 10−6 s−1 (noir : ouhe inférieure,bleu : ouhe supérieure). Les lignes noires sont les isolignes de la fontion de ourant de l'éoulementgrande éhelle (trait épais : entre du jet). Les perturbations initiales sont dé�nies par les méthodes(a,b) 1, (,d) 2 et (e,f) 3.
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a) b)

c) d)

e) f)

Figure 3.18 � Comme �gure 3.6 (page 104) mais ave initialisation par la méthode 2.l'ouest du ylone demeure plus fort dans la méthode 1 que dans la méthode 3, même à
27 h. Autrement dit, l'in�uene de la PV initiale (présene initiale de PV négative dansla méthode 1 et pas dans la méthode 3) se fait enore ressentir en surfae à 27 h, alorsque e n'est plus le as en altitude. Cette di�érene peut s'expliquer par la dispersiond'énergie par génération d'ondes de Rossby plus lente en surfae qu'en altitude (à ause
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a) b)

c) d)

e) f)

Figure 3.19 � Comme �gure 3.6 (page 104) mais ave initialisation par la méthode 3.d'un gradient de PV plus faible en surfae qu'en altitude) : l'e�et de la dispersion vadon modi�er et don en quelque sorte gommer plus rapidement la on�guration initialed'altitude que elle de surfae. On observe en outre que la traversée des ylones estplus lente pour la méthode 1 que pour la méthode 3 (omparer les �gures 3.6e et 3.19eainsi que les �gures 3.6f et 3.19f). Il semble que ette di�érene ne peut s'expliquer par
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a) b)

Figure 3.20 � Champ de vortiité potentielle perturbée à t = 27 h pour des anomalies initialementloalisées dans une région de déformation e�etive négative (a) et positive (b) et initialisées par laméthode 3. Contours : omme sur la �gure 3.7 (page 105).l'antiylone d'altitude, mais plut�t par l'antiylone de surfae à l'ouest du ylone.La �gure 3.20 (page 126) montre les hamps de PV perturbée à t = 27 h dans le as dela méthode 3. Ils sont à omparer aux hamps de PV perturbée à t = 27 h dans le as dela méthode 1 des �gures 3.7,d page 105. De manière ohérente ave nos observationsen terme de vortiité relative, l'antiylone de surfae à l'ouest du ylone est, en termede PV, plus fort pour la méthode 1 que pour la méthode 3, et il tend don à davantageadveter le ylone de surfae vers le sud, e qui ralentit sa traversée du ourant-jet.Pour onlure, ette étude omplémentaire permet de on�rmer la robustesse desrésultats obtenus dans l'artile II ave la façon d'initialiser, et elle orrobore lairementles méanismes mis en évidene dans et artile.3.2.4.2 Autre diagnosti de vitesseDans l'artile II, la vitesse du ylone de surfae orrespond à la vitesse perturbéedans la ouhe inférieure ~u′l(x, y, t) évaluée au entre du ylone de surfae. On note ediagnosti de vitesse ~v′(t) dans ette setion. Une deuxième façon de l'exprimer peutêtre :
~v′traj(t) =

(

xtraj(t+∆t)− xtraj(t−∆t)

2∆t
,
ytraj(t+∆t)− ytraj(t−∆t)

2∆t

)

,où ~xtraj est la trajetoire du ylone de surfae et ∆t = 1.5 h. La vitesse de traverséedu ylone de surfae vers le entre du jet est alors v′traj,⊥(t) =

(

−~v′traj(t)·~∇ψ
‖~∇ψ‖

)

~x=~xtraj

.C'est le diagnosti de vitesse que l'on a utilisé dans l'artile I (on s'est intéressé audiagnosti ~v′ plus tard dans la progression hronologique de la thèse).La �gure 3.21 montre l'évolution dans le temps de la vitesse v′traj,⊥ pour haun desdeux ylones étudiés dans la première partie de l'artile II. Cette �gure est à om-parer à la �gure 3.9a de l'artile II (page 108), qui montre l'évolution du diagnosti
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v′ l,⊥. On observe la même tendane, à savoir que le ylone de surfae le plus étiré ala vitesse de traversée la plus grande (au-delà de 6 h ave le diagnosti v′traj,⊥). Parontre, e diagnosti est plus bruité que v′ l,⊥, e qui peut s'expliquer par deux e�ets.D'une part, le pas de temps utilisé pour aluler ~v′traj est de 1.5 h, soit 50 fois le pas detemps du modèle qui vaut ∆T = 112 s. D'autre part, la résolution spatiale du modèle(∆x = ∆y = 62.5 km) limite la préision de l'estimation des positions suessives duentre du ylone.Au-delà des onsidérations de résolution numérique, il est légitime de se demanderlequel de es deux diagnostis de vitesse est le plus pertinent dans notre étude, étantdonné qu'ils ont en fait des signi�ations physiques bien distintes. En e�et, la vitesse
~v′traj se réfère à la vitesse de phase de l'onde perturbée au sein de laquelle le ylone desurfae représenterait une rête (en terme de vortiité relative perturbée), alors que lediagnosti de vitesse ~v′ orrespond, lui, à la vitesse d'advetion du ylone par l'éoule-ment perturbé. Pour bien omprendre la di�érene, on peut se plaer dans le as trèssimpli�é d'une atmosphère barotrope au repos. Dans et éoulement, la vitesse pertur-bée au entre d'un ylone axisymétrique est nulle initialement : e serait la valeur queprendrait le diagnosti ~v′(t = 0). Or, l'évolution du ylone est gouvernée par l'équa-tion (3) de l'artile I, qui se réérit, dans e adre et dans les approximations linéaireet du plan beta, omme ∂tq′ = −βv′. L'e�et linéaire β provoque un déplaement duylone vers l'ouest (voir setion 2.1.1.1). Dit autrement, d'un point de vue ondulatoire,la vitesse de phase de l'onde perturbée solution de ette équation, et supposée du type
Re [Ψexp (kx− ωt)], est égale à − β

k2
~ux : 'est à ette vitesse de phase que se rapporte

~v′traj . On est don tenté de onlure que le diagnosti ~v′traj est plus apte à estimer lavitesse du ylone de surfae que le diagnosti ~v′.Mais e serait oublier le fait qu'on s'intéresse à la vitesse du ylone de surfaeperpendiulairement aux isolignes de fontion de ourant du ourant-jet. On onsidèremaintenant le as plus général d'un ylone axisymétrique dans un éoulement grandeéhelle barotrope. Dans l'équation (3) de l'artile I qui gouverne son évolution, le termelinéaire u · ∇q′ advete le ylone le long des isolignes de la fontion de ourant grandeéhelle, alors que l'autre terme linéaire u′ · ∇q provoque une advetion du ylone lelong des iso-q. Or, dans le as du ourant-jet ave méandres, les iso-ψ sont globalementparallèles aux iso-q. Par onséquent seul le terme non linéaire u′ · ∇q′ induit la roiséedes iso-ψ par le ylone : ei légitimise l'utilisation du diagnosti v′ l,⊥ plut�t que v′traj,⊥pour estimer la vitesse de traversée du ourant-jet par les ylones dans l'artile II.3.2.4.3 Conséquenes des méanismes de déformation sur la traverséeOn a montré dans l'artile II que le déplaement du ylone de surfae à travers leourant-jet dépend du hamp de déformation assoié au ourant-jet. Il est don pro-bable que les méanismes de déformation aient un impat sur l'endroit de traversée,omme ela est le as dans le adre barotrope de l'artile I. Les �gures 3.22a, b or-respondent aux �gures 13 et 14 de l'artile I. La �gure 3.22a est l'histogramme de laposition zonale xc des ylones de surfae au moment de la traversée, et la �gure 3.22breprésente l'instant de traversée tc, l'instant tr où le rapport d'aspet du ylone desurfae atteint 1.5 et l'instant tac où le minimum du hamp de vortiité relative pertur-
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Figure 3.21 � Evolution dans le temps (en heures) de la vitesse v′traj,⊥ (en m.s−1) pour desperturbations initialement loalisées dans la zone de déformation e�etive positive (trait plein) etnégative (pointillés).bée en altitude atteint −1.3 × 10−5s−1 (soit 85% de l'amplitude initiale du ylone desurfae, en valeur absolue), en fontion de la longitude initiale x0 du ylone de surfae.Les résultats sont moyennés pour les 6 distanes d du ylone initial au sud du jet.Les onlusions sont similaires à elles de l'artile I. La �gure 3.22a montre une zonepréférentielle de traversée loalisée dans la partie ouest de la zone où ∆ > 0 au sud dujet, autour de xc = −2000 km. Notons ependant que e résultat est beauoup moins�agrant que dans le adre barotrope de l'artile I, puisque l'histogramme normaliséde la �gure 3.22a dépasse à peine le seuil de signi�ativité. La �gure 3.22b montre laorrélation entre l'étirement du ylone de surfae, la fore de l'antiylone d'altitudeet le temps de traversée. Ce dernier diminue ave x0 lorsque ∆(x0) < 0. Autrementdit, pour x0 ompris entre −7000 km et −3000 km, les ylones les plus en amontmettent plus de temps à traverser le jet que eux loalisés plus en aval. On peut imagerla situation par un � embouteillage � qui �nirait par se réer, les ylones initialisésen amont �nissant par rattraper eux initialisés en aval. C'est ette aumulation quiexplique la zone privilégiée de traversée visible sur la �gure 3.22a, à l'ouest de la région
∆ > 0. Elle orrespond ainsi à la zone de traversée de ylones peu étirés, assoiés à unantiylone d'altitude ne se renforçant que lentement dans le temps, e qui impliqueun e�et de β-drift plus faible pour es ylones que pour eux initialisés dans la région
∆ > 0. Notons qu'on a vu que 'est la position et la forme de l'antiylone d'altitude,et non pas seulement sa fore, qui pilotent le β-drift. Mais omme la fore in�ue surla position et la forme de l'antiylone, elle reste un paramètre pertinent dans l'étudede la traversée du jet : la ourbe de tac (rapidité à laquelle l'antiylone d'altitude seforme) de la �gure 3.22b est don appropriée.3.2.4.4 Sensibilité aux paramètres de forme du ourant-jetLes résultats présentés dans l'artile II ont été obtenus ave un ourant-jet deréférene, qu'on appellera jet REFMND, dont les paramètres sont rassemblés dansle tableau 3.1 (page 100). On a modi�é ertains de es paramètres a�n de véri�er larobustesse de nos résultats. Le paramètre ǫ, qui quanti�e la distane méridienne en-tre les rêtes et les reux des méandres (équation (3.8)), a été doublé dans le as du
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a) b)

Figure 3.22 � (a) Histogramme de la position zonale xc des ylones de surfae, à l'instant detraversée. La ligne noire est une ourbe de lissage sur trois points. Les traits en pointillés sont assoiés àune distribution aléatoire : la moyenne (trait du milieu) et la déviation standard additionnée/soustraiteà la moyenne. (b) Instant de traversée tc (pointillés longs), tr (ligne noire pleine) and tac (pointillésourts) (en heures), en fontion de la longitude initiale du ylone de surfae x0 (km). Déformatione�etive ∆ > 0 à xc (au sud du jet) en gris ombré et ∆ < 0 en blan. Moyenne sur les distanes d duylone initial au sud du jet, entre 375 et 1000 km tous les 125 km.jet A2MND. Les méandres du jet A2MND ont don une amplitude double de elledes méandres du jet REFMND : on voit sur la �gure 3.23a des méandres typiquesde 2πK−1 = 8000 km sur l'axe x et 4ǫ = 2550 km sur l'axe y (à omparer ave lesméandres du jet REFMND sur la �gure 3.5a page 102). Pour le jet A2L05MND, ǫ a étéégalement doublé mais on a divisé par 2 le paramètre α, qui est lié à la déroissaneméridienne de la vitesse zonale (équation (3.8)). Le jet A2L05MND a don des méan-dres d'amplitude double par rapport au jet REFMND (�gure 3.24a à omparer ave la�gure 3.5a assoiée au jet REFMND), ainsi qu'un hamp de vitesses qui déroît deuxfois moins vite ave y quand on s'éloigne de l'axe du jet (�gure 3.25 à omparer avela �gure 3.4a page 101 assoiée au jet REFMND).On a vu que les paramètres de l'éoulement grande éhelle qui jouent un r�le dansla trajetoire des ylones sont le hamp du gradient de PV et le hamp de déforma-tion e�etive. Dans un premier temps, on va don omparer es hamps pour les jetsREFMND, A2MND et A2L05MND (le tableau 3.2 résume l'étude omparative menéedans le paragraphe qui suit).Les �gures 3.25b,d montrent le pro�l méridien (en x = 1000 km) du gradient mé-ridien de PV dans haune des ouhes, pour les jets A2MND et A2L05MND res-petivement. Le gradient méridien de PV d'altitude est plus fort pour le jet A2MNDque pour le jet REFMND (omparer la �gure 3.25b ave la �gure 3.4b page 101), etmoins fort pour le jet A2L05MND que pour le jet REFMND (omparer la �gure 3.25dave la �gure 3.4b page 101). Le gradient de PV en surfae est plus négatif pour le jetA2L05MND que pour les jets REFMND et A2MND. Notons que le jet A2L05MND estmoins on�né méridionalement que le jet REFMND, don le gradient méridien de vor-tiité relative −∂2yu est moins positif pour le jet A2L05MND que pour le jet REFMND.Cela explique le gradient méridien de PV plus faible pour le jet A2L05MND que pourle jet REFMND, dans haune des ouhes.Les hamps de déformation inématique des jets A2MND et A2L05MND dans laouhe inférieure sont représentés sur les �gures 3.23 et 3.24. Notons que dans haque
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a) b)

c) d)

Figure 3.23 � Comme Fig. 3.5, pour le jet A2MND. Point noir : position initiale du ylone desurfae, en x0 = −1000 km à une distane d = 1375 km au sud du jet.�gure, les di�érents hamps, à savoir le isaillement σs, l'étirement σn, la vortiitérelative ζ et la déformation e�etive ∆ sont présentés, par soui de ohérene, dans lemême ordre que sur la �gure 3.5 de l'artile II (page 102) assoiée au jet REFMND.La �gure 3.23d montre que le hamp de déformation e�etive du jet A2MND estdeux fois plus fort que elui du jet REFMND (�gure 3.5d) : ∆ atteint 9.4× 10−10 s−2pour le jet A2MND ontre 4.7× 10−10 s−2 pour le jet REFMND). Le hamp ∆ assoiéau jet A2L05MND est lui du même ordre de grandeur que elui du jet REFMND, maisplus déloalisé (omparer les �gures 3.24d et 3.5d). De plus, on remarque que dans larégion ∆ < 0 au sud du jet A2L05MND (vers x = −5000 km et y = 0 km), les axes dedilatation S+ ont une inlinaison quasi orthogonale à elle des axes de dilatation desjets REFMND et A2MND dans la même région : ils sont globalement inlinés dans ladiretion nord-ouest/sud-est pour le jet A2L05MND alors que pour les jets REFMNDet A2MND, ils sont plut�t selon la diretion nord-est/sud-ouest. On peut l'expliquerà partir du résultat de la setion 2.3.2. L'orientation des axes de dilatation dépend ene�et diretement de la valeur de l'angle entre les omposantes de isaillement σs etd'étirement σn, et don de leur signe. Or, dans la région ∆ < 0 au sud du jet, σs > 0pour les jets REFMND et A2MND (�gures 3.5a et 3.23a), alors que σs < 0 pour le
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a) b)

c) d)

Figure 3.24 � Comme Fig. 3.5, pour le jet A2L05MND. Point noir : position initiale du ylonede surfae, en x0 = −1000 km à une distane d = 1375 km au sud du jet.jet A2L05MND (�gure 3.24a), σn ayant le même signe (négatif à l'ouest de la zone etpositif à l'est) dans les trois as (�gures 3.5b, 3.23b et 3.24b). Le hangement de signede σs explique don l'orientation di�érente des axes de dilatation dans la région ∆ < 0au sud du jet A2L05MND, par rapport aux jets REFMND et A2MND. Cela engendreune forte rotation des axes de dilatation lors du passage d'une région ∆ < 0 à unerégion ∆ > 0 dans le as du jet A2L05MND. On n'observe pas de telle rotation dansles éoulements grande éhelle réels, mais la on�guration du jet A2L05MND permetde on�rmer la robustesse des résultats obtenus ave des ourants-jets plus réalistes,omme les jets REFMND et A2MND.Les résultats présentés dans le adre des ourant-jets A2MND et A2L05MND sontobtenus ave des résolutions spatiales et temporelle de∆x = ∆y = 125 km et∆T = 225s. La résolution est deux fois plus faible que elle utilisée pour obtenir les résultatsprésentés dans l'artile II. La taille de domaine est enore égale à Lx = 16000 km sur
Ly = 8000 km.
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c) d)

Figure 3.25 � (a), () Vitesse zonale assoiée à l'éoulement de base (en m.s−1), pour x = 1000km. (b),(d) Gradient méridional de la vortiité potentielle de l'éoulement de base (en m−1.s−1), pour
x = 1000 km. Absisse : latitude (y, en km). Epais : ouhe supérieure, �n : ouhe inférieure. (a),(b) :jet A2MND, (),(d) : jet A2L05MND.REFMND A2MND A2L05MND

∂yPVu = + -
∂yPVl = = -
∆ = + = mais déloaliséTable 3.2 � Comparaison des jets REFMND, A2MND et A2L05MND.Comparaison de l'évolution d'un ylone initialisé dans une région où

∆ > 0, dans les jets REFMND, A2MND et A2L05MNDOn initialise le modèle ave un ylone (voir la dé�nition de l'équation (3.6)) ini-tialement dans la région de déformation e�etive ∆ > 0, en x0 = −1000 km à unedistane d = 1375 km au sud du jet, dans haun des trois jets. La position initialedu ylone est représentée par un point noir sur les �gures 3.23d et 3.24d pour les jetsA2MND et A2L05MND. La �gure 3.26 montre le hamp de vortiité relative perturbéeà t = 15 h pour haune des trois simulations. On remarque qu'à t = 15 h, le ylonede surfae est plus étiré dans le as du jet A2L05MND que dans le as du jet A2MND,



3.2. étude numérique de la traversée d'un ourant-jet instablebaroliniquement par les perturbations yloniques de surfae 133et que le ylone de surfae du jet A2MND est lui-même plus étiré que elui du jetREFMND. On peut interpréter ette observation grâe aux �gures 3.27a,b, qui mon-trent l'évolution temporelle de la valeur du hamp de déformation e�etive au entre duylone de surfae et elle de son rapport d'aspet, pour haun des trois as. Pendantles 9 premières heures, le ylone du jet A2L05MND est dans un environnement de ∆plus fort que elui du jet A2MND (�gure 3.27a) : le ylone du jet A2L05MND est donplus étiré. Puis après 9 h, le ylone du jet A2MND évolue dans un environnement de
∆ plus fort, et il �nit don par s'étirer plus que le ylone du jet AA2L05MND (vis-ible sur la �gure 3.27b après 21 h). Le ylone du jet REFMND évolue d'abord dansun environnement de ∆ plus faible que les autres, d'où son étirement moindre, puisà partir de 15h, ∆ devient plus fort que pour le jet A2L05MND : ela onduit à unequasi-égalisation des rapports d'aspet des ylones des jets REFMND et A2L05MNDvers 27 h (�gure 3.27b).On voit aussi sur la �gure 3.26 que l'antiylone d'altitude est plus fort dans le asdu jet A2MND que dans le as du jet A2L05MND, et que elui du jet A2L05MND estlui-même plus fort que elui du jet REFMND. La tendane se véri�e dans le temps,omme le montre la �gure 3.27 qui donne l'évolution temporelle du minimum de lavortiité relative perturbée en altitude (en valeur absolue). On peut l'expliquer à l'aidedu gradient de PV grande éhelle d'altitude et de l'étirement du ylone de surfae, quisont les deux paramètres qui gouvernent la dispersion d'énergie par génération d'ondesde Rossby en altitude. En e�et, si l'on ompare le as des jets REFMND et A2MND,le ylone du jet A2MND est plus étiré et le gradient de PV en altitude est plus fort,es deux arguments allant dans le sens d'un antiylone d'altitude plus fort pour le jetA2MND que pour le jet REFMND. Si l'on ompare maintenant le as des jets A2MNDet A2L05MND, le gradient de PV en altitude est plus fort pour le jet A2MND, d'où unantiylone d'altitude plus fort. Notons que le fait que le ylone du jet A2L05MND soitplus étiré que elui du jet A2MND ne semble pas être su�sant pour � ompenser � l'e�etdu gradient de PV d'altitude (plus fort dans le jet A2MND que dans le jet A2L05MND).En�n, si l'on ompare le as des jets REFMND et A2L05MND, le gradient de PV enaltitude est plus fort pour le jet REFMND et pourtant, l'antiylone du jet A2L05MNDest plus fort : 'est l'étirement plus grand du ylone du jet A2L05MND qui sembledon être à l'origine de l'antiylone plus fort dans le jet A2L05MND que dans le jetREFMND.Notons que la �gure 3.26 montre que l'antiylone de surfae à l'ouest du yloneest plus fort dans le as du jet A2L05MND que dans les deux autres as. On observe ene�et une zone de vortiité relative négative vers x = −750 km et y = −3000 km sur la�gure 3.26, absente sur les �gures 3.26a,b, et ela a été véri�é pour d'autres instants(non montré). Le gradient de PV de surfae est en e�et plus fort (en valeur absolue)et le ylone est plus étiré que dans les autres as, d'où une dispersion d'énergie pluse�ae en surfae dans le jet A2L05MND que dans les deux autres jets.En�n, on voit sur la �gure 3.26 qu'à t = 15 h, le ylone de surfae est plus prèsdu entre du jet dans le as du jet A2L05MND que dans les deux autres as. Cetteobservation est on�rmée par la �gure 3.27d qui montre l'évolution temporelle de ladistane du ylone de surfae au entre du jet. Cela ne peut s'interpréter en onsidérantuniquement la fore de l'antiylone d'altitude, puisqu'il est le plus fort dans le as du
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Figure 3.26 � Champs de vortiité relative perturbée à t = 15 h, pour un ylone initialisé dans larégion de déformation e�etive positive, en x0 = −1000 km à une distane d = 1375 km au sud du jet,dans le jet (a) 1, (b) 2 et () 3. Les ontours noirs indiquent le hamp de vortiité relative perturbéedans la ouhe inférieure (valeurs positives en lignes pleines entre 2 × 10−5 et 12.8 × 10−5 tous les
1.8 × 10−5 s−1, valeurs négatives en pointillés entre −12.8 × 10−5 et −2 × 10−5 tous les 1.8 × 10−5s−1). Les ouleurs indiquent le hamp de vortiité relative perturbée dans la ouhe inférieure (valeurspositives en rouge entre 2×10−5 et 12.8×10−5 tous les 1.8×10−5 s−1, valeurs négatives en bleu entre
−12.8 × 10−5 et −2 × 10−5 tous les 1.8 × 10−5 s−1). Trait épais : trajetoire du ylone de surfae.Contours noirs : isolignes de la fontion de ourant du jet dans la ouhe inférieure, entre −3× 107 et
3× 107 tous les 1× 107 m2 s−1 (ligne épaisse : entre du jet).jet A2MND et non dans elui du jet A2L05MND. Par ontre, on remarque sur la �gure3.26 qu'il est positionné de façon plus favorable (en terme de traversée du jet par leylone de surfae) pour le jet A2L05MND que pour le jet A2MND : les isolignesde l'antiylone d'altitude dans le jet A2L05MND sont en e�et davantage dirigéesorthogonalement aux isolignes de la fontion de ourant du jet. Nous n'avons pas pudonner d'expliation pour le moment.Pour onlure, ette étude omplémentaire a permis de on�rmer le r�le joué parla déformation et le gradient de PV dans la formation de l'antiylone d'altitude, etla façon dont sa fore, et surtout sa position et sa forme ii, in�uent sur la vitesse detraversée du jet par le ylone de surfae.Résultats des études menées dans l'artile II, mais ave les jets A2MNDet A2L05MNDDans le as des jets A2MND et A2L05MND, la omparaison de deux ylonesinitialisés dans les régions de déformation e�etive ∆ < 0 et ∆ > 0 donne des résul-tats similaires à eux obtenus dans la setion 3.2.2.3.b de l'artile II dans le as dujet REFMND (non montré). Il en est de même pour l'étude statistique de la setion3.2.2.3. de l'artile II (non montré).Histogrammes de traversée dans le as des jets A2MND et A2L05MNDOn a vu dans le as du jet REFMND que les méanismes de déformation aboutissentà une zone préférentielle de traversée du ourant-jet par les ylones de surfae dansla partie ouest de la zone où ∆ > 0 au sud du jet (�gure 3.22a), et on a fait le lienave l'étirement des ylones et l'antiylone d'altitude assoié (�gure 3.22b). La �gure3.28 montre les résultats obtenus dans le as des jets A2MND et A2L05MND, pour des
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a) b)

c) d)

Figure 3.27 � Evolution dans le temps (en h) (a) de la valeur du hamp de déformation e�etive auentre du ylone de surfae (en s−2), (b) du rapport d'aspet du ylone de surfae, () du minimumde la vortiité relative perturbée en altitude (en valeur absolue, en s−1) et (d) de la distane duylone de surfae au entre du jet (en km). Pour un ylone initialisé en x0 = −1000 km à unedistane d = 1375 km au sud du jet, dans le jet REFMND (ligne pleine), le jet A2MND (pointillés)et le jet A2L05MND (gris).ylones initialement à la distane d = 1125 km au sud du jet. On observe l'existene dedeux zones privilégiées de traversée dans la région où ∆ > 0 au sud du jet. La premièrese situe dans la partie ouest de la zone où ∆ > 0 au sud du jet, et orrespond don àelle identi�ée dans le as du jet REFMND, alors que la seonde se situe plus à l'estque la première, près de la zone du jet de longitude xc = 1000 km (�gures 3.28a,b).Notons que ette seonde zone semble plus prohe de xc = 1000 km dans le as du jetA2MND que dans elui du jet A2L05MND. Cette zone de longitude xc = 1000 km esttelle que ∆(xc) prend, au sud du jet, des valeurs positives en amont de ette zone etnégatives en aval : elle orrespond à un point selle du hamp de déformation e�etivede l'éoulement grande éhelle, tel qu'il a été dé�ni dans la setion 2.4.4.Les �gures 3.28,d permettent de relier la position de traversée xc à la positioninitiale x0 des ylones de surfae. On lit que le premier pi orrespond aux ylonesinitialisés entre x0 = −6000 km et x0 = −4000 km, 'est-à-dire dans la région où
∆ < 0, alors que le seond est assoié aux ylones initialisés entre x0 = −4000 km et
x0 = 0 km, don plut�t dans la région ∆ > 0 et légèrement en amont de ette zone.Sur les �gures 3.28e,f, on voit que sur es deux intervalles de x0, le temps de traver-sée tc diminue ave x0, ainsi que les temps tr (rapidité d'étirement) et tac (rapidité deformation de l'antiylone d'altitude). La première zone privilégiée est don due à des
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e) f)

Figure 3.28 � (a),(b) Histogramme de la position zonale xc des ylones de surfae, à l'instant detraversée. La ligne noire est une ourbe de lissage sur trois points. Les traits en pointillés sont assoiés àune distribution aléatoire : la moyenne (trait du milieu) et la déviation standard additionnée/soustraiteà la moyenne. (),(d) : Position zonale xc des ylones de surfae à l'instant de traversée en fontion deleur position zonale initiale x0. (e),(f) Instant de traversée tc (pointillés longs), tr (ligne noire pleine)and tac (pointillés ourts) (en heures), en fontion de la longitude initiale du ylone de surfae x0(km). Déformation e�etive ∆ > 0 à xc (au sud du jet) en gris ombré et ∆ < 0 en blan. Cyloneinitial à la distane d = 1125 km au sud du jet. (a),(),(e) : jet A2MND, (b),(d),(f) : jet A2L05MND.ylone s'étirant de plus en plus vite ave x0 dans la région ∆ < 0, et étirement étantassoié à un antiylone d'altitude se formant de plus en plus rapidement, et don àune traversée de plus en plus rapide. Cela provoque une aumulation de es ylones àla traversée, dans la première moitié de la région ∆ > 0. La seonde zone privilégiée detraversée au niveau du point selle du hamp de déformation e�etive est le résultat d'unméanisme similaire, pour les ylones initialisés dans la région ∆ > 0 et légèrement



3.3. Relation entre la trajetoire et le bilan énergétique desperturbations yloniques de surfae 137en amont de ette zone, et s'aumulant à la sortie de la région ∆ > 0.La deuxième zone privilégiée de traversée au point selle du hamp de déformatione�etive néessite une étude plus approfondie, notamment en terme de robustesse durésultat. Il reste notamment à omprendre pourquoi elle n'apparaît pas dans le asbarotrope ou dans la on�guration du jet baroline REFMND. Reproduire ette zonede traversée était l'un des objetifs de la thèse, dans la mesure où elle a été observéedans les as réels étudiés par Rivière et Joly (2006a,b) (�gure 1.14), ainsi que pour latempête Xynthia (�gure 3.33a). On a �nalement réussi à la reproduire en travaillantave le jet A2L05MND, mais omme nous l'avons dit, ertains points restent à élairir.
3.3 Relation entre la trajetoire et le bilan énergé-tique des perturbations yloniques de surfaeL'un des objetifs de mon travail de thèse était de omprendre la phase de régénéra-tion des ylones de surfae à la traversée du ourant-jet, omme e fut notamment leas lors de la POI17 (�gure 1.14 page 37). Dans ette optique, nous avons adopté uneapprohe énergétique, telle qu'elle a été introduite par Cai et Mak (1990). Ce type d'ap-prohe a notamment été appliqué au as réel de la POI17 par Rivière et Joly (2006a) etdans le adre idéalisé d'un modèle à deux ouhes ave un ourant-jet zonal par Giletet al. (2009). Dans ette setion, nous expliiterons tout d'abord les aspets essentielsde l'analyse énergétique dans un adre général, puis dans le as partiulier du modèleà deux ouhes. Puis nous présenterons les résultats obtenus dans le ontexte idéaliséde notre étude et que nous onfronterons au as réel de la POI17.3.3.1 Equations du bilan énergétiqueDans ette setion, nous allons présenter de façon plus omplète le bilan énergétiqueévoqué dans la setion 1.3.4, où l'éoulement grande éhelle était supposé du type
~u = u(y, z)~i. On ne fait ii auune restrition sur l'éoulement grande éhelle. On sefoalisera ensuite sur le as du modèle à deux ouhes, utilisé dans notre étude.3.3.1.1 Equations d'évolution des énergies inétique et potentielle pertur-béesL'éoulement horizontal assoié à l'environnement grande éhelle s'érit ~u = ~ug+ ~ua,somme des vents géostrophique (horizontal par dé�nition) et agéostrophique horizon-tal. Le vent agéostrophique vertial est assoié à ω. L'éoulement horizontal perturbés'érit de même ~u′ = ~u′g+ ~u′a et ω′ désigne le vent perturbé agéostrophique vertial. A laomposante géostrophique du vent perturbé est assoié le géopotentiel φ′ par la relation
~u′g =

1
f0
~k∧ ~∇φ′, tandis que la omposante agéostrophique horizontale du vent perturbépeut être déomposée omme ~u′a = 1

f0
~k ∧ ~∇P ′

a +
~∇χ′, où P ′

a et χ′ sont deux hamps



138 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaesalaires assoiés respetivement à sa partie non-divergente et à sa partie irrotationnelle.En appliquant l'équation (1.1) à l'environnement puis à l'éoulement total et enfaisant la di�érene, on obtient :
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)
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~u′g · ~∇
)

~ug = ~∇P ′
a − f0~k ∧ ~∇χ′ + βy~∇ψ′. (3.16)En proédant de la même façon, l'équation (1.3) devient :

~∇ · ~u′a +
∂ω′

∂p
= 0 soit ∆χ′ +

∂ω′

∂p
= 0. (3.17)Si on approxime l'énergie inétique loale perturbée par K ′ = 1
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), on obtient,en multipliant l'équation (3.16) par ~u′g et en utilisant l'équation (3.17) :
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3T 3, (3.18)où ~∇. est un opérateur de divergene horizontale, à pression onstante, et où ~E ′ et ~Dsont dé�nis par :
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(

1

2

(

v′2g − u′2g
)

,−u′gv′g
)

, (3.19)
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= (σn, σs) . (3.20)L'équation (1.4) peut se réérire, en utilisant l'équation (1.2) omme :
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+ σω = 0. (3.21)En appliquant l'équation (3.21) à l'environnement puis à l'éoulement total et en faisantla di�érene, on obtient :
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= −σω′. (3.22)Si on érit l'énergie potentielle loale perturbée omme P ′ = 1
2σ
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′)2 (voir setion1.3.4), on obtient, en multipliant Eq.(3.22) par 1
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3T 3. (3.23)
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σω′) , (3.24)
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. (3.25)Les équations (3.18) et (3.23) orrespondent à l'équation (11) de Cai et Mak (1990)et sont la généralisation des équations (1.16) et (1.17) de la setion 1.3.4. Le terme
~E ′ · ~D de l'équation (3.18) est le taux d'extration barotrope : l'énergie inétique del'état de base est onvertie en énergie inétique perturbée (le isaillement horizontalde vent de l'éoulement de base, qui dé�nit ~D, est une réserve d'énergie inétique). Leterme ~F ′

h · ~T h de l'équation (3.23) est le taux d'extration baroline, puisqu'il permetà la perturbation d'extraire de l'énergie à l'éoulement de base de façon baroline :le aratère baroline de l'éoulement de base, exprimé dans ~T h, en fait une réserved'énergie potentielle qui est onvertie en énergie potentielle perturbée. Le terme −F ′
3T 3représente le taux de onversion d'énergie potentielle perturbée en énergie inétiqueperturbée : 'est le terme de onversion interne. On note CK la onversion barotrope,

CB la onversion baroline et CI la onversion interne.Les autres termes sont des termes de redistribution d'énergie. D'abord les termesd'advetion ~ug · ~∇K ′ et ~ug · ~∇P ′ représentent respetivement les termes de redistributionhorizontale des énergies inétique et potentielle perturbées par l'advetion de l'éoule-ment de base. De même, les termes d'advetion non linéaire ~u′g · ~∇K ′ et ~u′g · ~∇P ′ sontdes termes de redistribution horizontale des énergies inétique et potentielle perturbéespar l'advetion de l'éoulement perturbé. Les termes −~∇.
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Figure 3.29 � Représentation des veteurs ~D et ~E′ et angles assoiés.
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4
, et angle orrespondant à l'inlinaison entrela perturbation et l'axe de ompression S−. L'extration est maximale quand et angleest nul, 'est-à-dire quand la perturbation est le long de S−.Dans le as d'un éoulement zonal tel que ∂yu > 0, on a σs > 0 et σn=0 don φ = 0.L'axe S− est inliné à −π

4
par rapport à Ox, et il y a roissane de la perturbationsi les isolignes de la perturbation sont inlinées entre π

2
et π. On retrouve don laondition lassique pour la roissane des perturbations : l'inlinaison des isolignes dela perturbation doit être opposée à elle du isaillement (voir l'étude de l'instabilitébarotrope de Farrell, 1987, par exemple).3.3.1.3 La onversion barolineOn introduit le veteur ~u′3 ≡
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Figure 3.30 � Angles dé�nissant l'orientation du veteur ~u′
3.ave σz > 0. Alors le terme d'extration baroline CB s'érit :
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. Si δp orrespond à la demi-hauteur de la troposphère en oordonnée pres-sion, alors le δx optimal est égal au rayon de Rossby de déformation λ, dé�ni jusqu'iiomme λ ≡ Nh
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(où h est la demi-hauteur de la troposphère), mais qui peut aussi seréérire omme λ ≡
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(où δp orrespond à la demi-hauteur de la troposphère enoordonnée pression). On rappelle que λ est hoisi égal à 450 km dans le modèle.On peut aussi réérire CB omme : CB = ‖~B‖.T ′.conf où ~B est le veteur barolinie,dé�ni par l'équation (3.28), T ′ est l'énergie totale perturbée et conf est un termede on�guration qui quanti�e l'e�aité de l'extration d'énergie baroline. Quand

conf = 1, la on�guration des perturbations est optimale pour extraire de l'énergie(Rivière et Joly, 2006b).3.3.1.4 Cas du modèle à deux ouhesLes termes du bilan énergétique faisant intervenir les dérivées par rapport à lapression p peuvent être simpli�és dans le adre du modèle à deux ouhes. L'énergie
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u) . (3.31)Ainsi, le terme CV prend deux valeurs opposées dans haque ouhe et s'annule donen moyenne sur la vertiale, e qui orrespond bien à une redistribution vertiale, alorsque le terme CI a la même valeur dans haque ouhe. Pour l'évaluation des CI et CV ,on onstate don qu'il est néessaire d'estimer la vitesse vertiale ω′
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. (3.33)Dans le adre du modèle à deux ouhes, les grandeurs énergétiques sont don K ′
u,

K ′
l , P ′, CKu, CKl, CV u, CV l (opposé à CV u), CIu, CIl (égal à CIu) et CB. On s'intéresseradans la suite aux seules K ′

l , CKl (noté CK), CV l (noté CV ), CIl (noté CI) et CB.3.3.2 Résultats pour les deux simulations présentées dans l'ar-tile IILes grandeurs énergétiques essentielles qui nous intéressent ii et la façon dont nousles alulons numériquement ayant été introduites, nous présentons maintenant dansette setion les résultats de l'analyse énergétique que nous avons menée pour ompléterles résultats de l'artile II.On a e�etué un bilan énergétique dans le adre du modèle à deux ouhes dePhillips (1951), pour haune des deux perturbations initialisées au sud du ourant-jet



3.3. Relation entre la trajetoire et le bilan énergétique desperturbations yloniques de surfae 143ave méandres dans les régions de déformation e�etive ∆ < 0 et ∆ > 0, étudiées dansl'artile II. Les bilans d'énergie présentés orrespondent à une portion de la ouheinférieure, qui est dé�nie par une boîte de forme arrée entrée sur le maximum devortiité perturbée dans la ouhe inférieure et de largeur 3125 km. Des tests ont étéréalisés onernant la taille de la boîte et montrent que les résultats présentés sontrobustes, à ondition qu'auune autre struture perturbée ne soit inlue dedans. Onparlera de moyenne loale. Dans la suite, on exprimera les termes énergétiques CK , CIet CV relativement à K ′
l . A titre d'exemple, le taux de onversion barotrope est dé�nipar τCK

= CK

K ′

l

, en moyenne loale. Les termes −2CI et CB seront exprimés relativementà P ′. On dé�nit aussi τK ′

l
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l
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l
(t)
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(t) ∆t

et τP ′(t) = P ′(t+∆t)−P ′(t)
P ′(t) ∆t

, en moyenne loale.3.3.2.1 Disussion globale du bilan d'énergie inétique dans les simulationsLes �gures 3.31a,b montrent l'évolution dans le temps de la moyenne loale del'énergie inétique perturbée dans la ouhe inférieureK ′
l pour haun des deux ylonesétudiés dans la première partie de l'artile II. L'énergie inétique du ylone initialisédans la région ∆ > 0 (le plus déformé) onnaît une première phase de roissanependant les 10 premières heures, suivie d'une phase de déroissane puis d'une seondephase de roissane juste après la traversée (tc = 25 h) (�gure 3.31b). Par ontre, leylone initialisé dans la région ∆ < 0 (le moins déformé) ne onnaît pas ette relaneaprès la traversée, qui a lieu à tc = 41 h (�gure 3.31a).La seonde phase de roissane dans le as du ylone initialisé dans la région∆ > 0oïnide ave la phase de reusement des tempêtes réelles juste après la traversée duourant-jet, évoquée dans le hapitre 1. Les �gures 3.32a et 3.33b permettent de quan-ti�er e renforement à la traversée, dans les as de la POI17 et de Xynthia. La �gure3.32a montre l'évolution temporelle de l'énergie inétique perturbée assoiée à la POI17,ave une relane très nette, juste après la traversée. Le yle de vie énergétique du y-lone idéalisé initialisé dans la région ∆ > 0 est, en terme d'énergie inétique perturbée,très prohe de elui de la POI17, ave une première phase de roissane, suivie d'unephase de déroissane puis d'une seonde phase de roissane juste après la traversée(omparer les �gures 3.31b et 3.32a). Notons que dans le as idéalisé d'un ourant-jetzonal, Gilet et al. (2009) n'ont pas observé la phase de déroissane entre les deuxphases de roissane, mais plut�t une phase de roissane, moins rapide qu'elle ne l'estinitialement et après la traversée (voir leur �gure 13). En outre, omme nous l'avonsévoqué au début de e hapitre, une tempête plus réente que elle de la POI17, àsavoir Xynthia, onnaît elle aussi un reusement pendant sa traversée. Il est visible surla �gure 3.33b, qui montre l'évolution temporelle du minimum de pression au niveau dela mer assoié à Xynthia : elle diminue plus rapidement entre le 27 février 2012 00 UTCet le même jour à 18 UTC que pendant le jour préédent et le jour suivant, autrementdit elle se reuse plus rapidement pendant sa phase de traversée que pendant la phasequi préède ou elle qui suit la traversée.Pour omprendre l'évolution de l'énergie inétique perturbée de haun des deuxylones, on a traé l'évolution temporelle des termes énergétiques mis en jeu dans



144 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfae
a) b)

c) d)

e) f)

Figure 3.31 � Bilan énergétique en terme d'énergie inétique, pour les ylones initialisés à ladistane d = 750 km au sud du jet, dans une région de déformation e�etive négative (a,,e) etpositive (b,d,f). (a),(b) Evolution temporelle de l'énergie inétique perturbée K ′

l en moyenne loale(en m2.s−2). (),(d) : τCK
(bleu), τCI

(pointillés longs), τCV
(pointillés ourts), tout en moyenne loale,en s−1. (e),(f) : τCI

+τCV
(pointillés long-ourt-longs), τCI

+τCV
+τCK

(noir plein) et τK′

l
(rouge), touten moyenne loale, en s−1. Traits vertiaux : instants de traversée (tc = 41 et 25 h resp.).l'équation d'évolution de K ′

l , sur les �gures 3.31,d,e,f.On remarque tout d'abord que, dans les deux as, les termes τCI
et τCV

, ainsi queleur somme, dominent lairement le terme τCK
, qui joue don un r�le mineur dansl'évolution de K ′

l . En outre, les �utuations de τCI
+ τCV

sont plus fortes dans le as duylone initialisé dans la région ∆ > 0 que dans l'autre as (omparer les �gures 3.31fet 3.31e), et 'est la relane de e terme juste après la traversée qui explique la relanede K ′
l juste après la traversée dans le as du ylone initialisé dans la région ∆ > 0.On voit que ette relane après la traversée est due à une roissane de τCV

plus rapide
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a) b) c)

Figure 3.32 � Bilan énergétique de la POI17 de Fastex, entre le 16 Février 1997 00 UTC et le 18Février 1997 12 UTC (Rivière et Joly, 2006a), issu de moyennes sur l'horizontale (domaine de rayon1000 km) et la vertiale (entre 600- et 900 hPa). Evolution temporelle de (a) l'énergie inétique hautefréquene, (b) CV (ourbe en pointillés ave triangles), CI (ourbe en pointillés ave losanges), destermes de divergene horizontale (ourbe en pointillés ave triangles penhés) et de la somme de estrois termes (ourbe pleine ave +), () la somme de CI , CV et des termes de divergene horizontale(ourbe en pointillés ave +), CK (ourbe ave étoiles) et somme de es quatre termes (ourbe pleineave ronds). Unités : en m2.s−3.
a)

b)

Figure 3.33 � (a) Vent basse fréquene à 300 hPa (ontours bleus), valeurs positives du hamp dedéformation e�etive de l'éoulement basse fréquene à 300 hPa (oloré). Les hamps basse fréquenesont issus de la moyenne du hamp total sur 8 jours autour du 27 Février 2012. La trajetoire deXynthia entre le 25 Février 12 UTC et le 29 Février 00 UTC est représentée par des losanges (toutesles 6 h). (b) Evolution temporelle du minimum de pression au niveau de la mer pour Xynthia, entrele 26 Février 00 UTC et le 28 Février 12 UTC (en hPa). Données issues de l'annalyse opérationnelleMétéo-Frane.que ne l'est la déroissane de τCI
(�gure 3.31d).Dans le as réel de la POI17, on observe aussi une relane de CI +CV juste après latraversée (�gure 3.32b) mais elle n'explique pas, à elle seule, le renforement du ylonejuste après la traversée. En e�et, ontrairement à notre étude idéalisée ou à elle deGilet et al. (2009), l'e�et de la onversion barotrope n'est pas négligeagle dans le asréel de la POI17, et il onnaît notamment une relane juste après la traversée (�gure3.32) qui explique aussi le renforement après la traversée. Le fait d'utiliser un éou-lement grande éhelle ave un hamp de déformation plus omplexe que elui assoiéau ourant-jet zonal de Gilet et al. (2009) ne semble don pas su�sant pour rendreles e�ets barotropes non négligeagles devant les e�ets barolines, en terme énergétique,



146 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfaeomme 'est le as pour la POI17.Notons que les valeurs négatives prises par τCV
dans les deux as (�gures 3.31,d)peuvent s'interpréter omme suit. La dispersion d'énergie par génération d'ondes deRossby est plus importante en altitude qu'en surfae (gradients méridiens de PV plusforts), e qui entraîne un �ux vertial d'énergie inétique du bas vers le haut, pour� ompenser �. Dans le as du ylone initialisé dans la région ∆ < 0 (le moins étiré),le terme τCV

est moins négatif que pour le ylone initialisé dans la région ∆ > 0 ar ladispersion est alors plus faible (on a montré dans les artiles I et II que la dispersion estd'autant plus forte que le ylone est étiré). On peut justi�er mathématiquement etteexpliation � intuitive �. L'équation (3.34) montre que ω′
2 augmente ave β (v′u − v′l),don CVl varie ave β (v′u − v′l) (ψ

′
u + ψ′

l) (voir équation 3.31). Or e terme est fortementnégatif entre les ylones d'altitude et de surfae : ei explique pourquoi CVl estnégatif en général. De plus, le terme (v′u − v′l) est d'autant plus fort (entre les deuxperturbations) qu'elles sont étirées, d'où un terme CVl plus négatif dans le as duylone initialisé dans la région ∆ > 0 que dans l'autre as (omparer les �gures3.31 et 3.31d). Ce n'est bien entendu pas seulement β qui explique ela : si l'ondéveloppe le terme ~∇. ~Qa dans l'équation (3.32), on peut montrer qu'il fait apparaîtreun β e�etif lié au ourant-jet, qui a le même e�et que β. Le fait que sur la �gure3.31d, CVl soit d'autant plus négatif que les perturbations se rapprohent du jet estdû à l'augmentation du β e�etif quand on se rapprohe du jet, et à l'étirement desstrutures qui augmente.3.3.2.2 Disussion sur la onversion barotropeAu-delà du aratère négligeable de l'e�et de la onversion barotrope devant lese�ets de CI et CV , il est intéressant de remarquer que son évolution dans le as duylone initialisé dans la région ∆ > 0 (�gure 3.31d) est qualitativement très prohede son évolution dans le as de la POI17 (�gure 3.32) : avant la traversée, le termede onversion barotrope est négatif et diminue, puis il augmente jusqu'à atteindre desvaleurs positives juste après la traversée. On peut don parler de relane de la onversionbarotrope juste après la traversée, sahant que ette relane est notable dans le as dela POI17 et négligeagle dans le as idéalisé du ylone initialisé dans la région ∆ > 0.Notons que ette relane de la onversion barotrope à la traversée n'a pas lieu dans leas du ylone initialisé dans la région ∆ < 0 (�gure 3.31).Le omportement du terme de onversion barotrope dans le as du ylone initialisédans la région ∆ > 0 peut être interprété à partir de la �gure 3.34. Elle permet devisualiser le hamp CK aux instants t = 15 h, t = 30 h, t = 37 h et t = 60 h. Aux quatreinstants, on onstate que les zones où CK > 0 (resp. CK < 0) oïnident ave les régionsoù les isolignes de vortiité relative perturbée ζ ′l sont parallèles à l'axe de ontration
S− (resp. l'axe de dilatation S+). Cela est parfaitement ohérent ave l'équation (3.26)de la setion 3.3.1.2. A t = 15 h, le ylone est globalement étiré le long des axes dedilatation d'où la valeur négative de τCK

à t = 15 h sur la �gure 3.31d. Juste aprèsla traversée, à t = 30 h, le hangement de diretion des axes de dilatation a rendu lastruture plus isotrope que lorsqu'elle était au sud du jet : la moyenne loale de CKdevient alors positive. En�n, à t = 37 h, le ylone s'étire de nouveau le long des axes
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a) b)

c) d)

Figure 3.34 � Champ assoié à CK dans le as du ylone initialisé dans la région ∆ > 0 à t = 15h, (b) t = 30 h, () t = 37 h et (d) t = 60 h (rouge : valeurs positives entre 0.8 × 10−3 et 6 × 10−3m2.s−3, bleu : valeurs négatives entre −6× 10−3 et −0.8× 10−3 m2.s−3). Les ontours noirs épais sontles isolignes du hamp de vortiité relative perturbée dans la ouhe inférieure (traits pleins : valeurspositives entre 2× 10−5 et 12.8× 10−5 tous les 1.8× 10−5, en s−1 ; pointillés : valeurs négatives entre
−12.8×10−5 et −2×10−5 tous les 1.8×10−5, en s−1). Contours noirs �ns : isolignes de la fontion deourant grande éhelle de la ouhe inférieure, entre −3×107 et 3×107 tous les 1×107, en m2.s−1 (enépais : entre du jet). Ligne noire épaisse : trajetoire du ylone de surfae. Flèhes noires : axes dedilatation assoiés au jet de la ouhe inférieure. Carré rose : zone sur laquelle on moyenne loalement.de dilatation loaux, e qui rend CK de nouveau négatif en moyenne loale et à t = 60h, le ylone a tourné et se retrouve étiré le long des axes de ontration d'où CK > 0en moyenne loale. La �gure 3.34 illustre don parfaitement le fait que la relane dela onversion barotrope juste après la traversée du ylone initialisé dans la région
∆ > 0 est la onséquene de sa ontration lors du hangement d'orientation des axesde déformation à la traversée.En�n, notons que le bilan énergétique présenté sur la �gure 3.31 se ferme quasi-ment, autrement dit la somme des termes τCI

, τCV
et τCK

oïnide presque ave le tauxd'énergie inétique τK ′

l
(�gures 3.31e,f). La fermeture non parfaite peut provenir destermes de divergene horizontale, qui ne sont pas nuls en moyenne loale, du terme devisosité dans le modèle dont on n'a pas tenu ompte dans le bilan énergétique, et en�n
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a) b)

c) d)

Figure 3.35 � Bilan énergétique en terme d'énergie potentielle, pour les ylones initialisés àla distane d = 750 km au sud du jet, dans une région de déformation e�etive négative (a,) etpositive (b,d). (a),(b) Evolution temporelle de l'énergie potentielle perturbée P ′ en moyenne loale(en m2.s−2). Sur () et (d) : τ−2CI
(pointillés longs), τCB

(plein) et barolinie ‖~B‖ (pointillés ourts),tout en moyenne loale, en s−1. Traits vertiaux : instants de traversée (tc = 41 et 25 h resp.).du alul de τK ′

l
qui est fait sur l'intervalle de temps ∆t = 1.5 h plut�t que sur le pasde temps du modèle dt = 112 s.3.3.2.3 Bilan assoié à l'énergie potentielle perturbéeIl nous semble intéressant d'évoquer les résultats de l'analyse énergétique non plusen terme d'énergie inétique perturbée mais en terme d'énergie potentielle perturbée.Les �gures 3.35a,b montrent l'évolution temporelle de la moyenne loale de l'énergiepotentielle perturbée P ′ pour haun des deux ylones. Dans le as du ylone initialisédans la région ∆ < 0, P ′ onnaît une déroissane avant la traversée (�gure 3.35a) alorsque l'énergie potentielle du ylone initialisé dans la région∆ > 0 ne esse d'augmenter,avant de stagner après la traversée (�gure 3.35b). Notons que dans e seond as, laroissane de P ′ jusqu'à la traversée est suivie d'une roissane de K ′

l après la traversée(�gure 3.31b), e qui oïnide ave un terme de onversion interne (onversion d'énergiepotentielle en énergie inétique) maximal à la traversée (�gure 3.31d).Les �gures 3.35,d, qui montrent l'évolution temporelle des termes énergétiques misen jeu dans l'équation d'évolution de P ′, permettent d'interpréter la valeur plus faiblede P ′ avant la traversée, pour le ylone le moins déformé. Ce n'est pas le terme assoié
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Figure 3.36 � Champ de la divergene du veteur ~Qa (en s−2) assoié au ourant-jet REFMNDde notre étude idéalisée.à la onversion interne qui fait la di�érene entre les deux as, mais plut�t le terme deonversion baroline. En e�et, bien que la barolinie ait globalement la même valeurpour les deux ylones pendant les 30 premières heures, le terme τCB
assoié au y-lone le moins déformé onnaît un minimum vers 27 h et devient alors plus faible quedans le as du ylone déformé. Cela traduit en fait une on�guration moins favorableà l'interation baroline dans le as du ylone le moins déformé que dans le as duylone le plus déformé. Cette di�érene de on�guration peut s'expliquer omme suit.Les ylones peu déformés d'altitude et de surfae ont tendane à tourner l'un autourde l'autre (e�et non linéaire), e qui rend la on�guration moins optimale pour l'inter-ation baroline qu'elle ne l'était initialement (ylone d'altitude à l'ouest du ylonede surfae, à une distane égale au rayon de déformation de Rossby λ). Cette rotationest visible sur la �gure 3.6e (page 104). Pour les ylones plus déformés en revanhe, ete�et de rotation est moindre (�gure 3.6f), e qui dégrade moins la on�guration pourl'interation baroline. Cet aspet est à rapproher de l'étude de Gilet et al. (2009), quia observé l'e�et de rotation non linéaire dans le as d'un éoulement de référene aveisaillement ylonique (où la déformation des ylones est moindre), et la non rotationdans le as d'un isaillement antiylonique, où les ylones s'étirent davantage (voirsa �gure 3).Pour résumer, nous avons reproduit le renforement à la traversée du ylone desurfae, observé notamment dans le as de la POI17, dans le adre idéalisé d'un modèleà deux ouhes ave un éoulement grande éhelle prohe des éoulements réels. Pourobserver ette relane, il est néessaire que la perturbation soit initialisée dans unerégion ∆ > 0, autrement dit qu'elle se déforme su�samment avant la traversée. Cepen-dant, le terme de onversion barotrope demeure négligeable dans notre on�guration,omme 'était le as dans l'étude de Gilet et al. (2009) et ontrairement au as réel dela POI17.3.3.3 Disussion sur l'interprétation en terme de jet streakComme on l'a déjà évoqué dans le hapitre 1, le fait que les dépressions de surfaese reusent à la sortie gauhe du ourant-jet, omme 'est le as pour la POI17 (�gure



150 hapitre 3. traversée d'un ourant-jet baroline par lesperturbations yloniques de surfae1.14), ne semble pas pouvoir s'interpréter par une simple analogie entre le ourant-jetgrande éhelle et un jet streak (Rivière et Joly, 2006a). On se propose de revenir plusen détails ii sur la question, notamment dans le adre partiulier du modèle à deuxouhes que nous avons utilisé.On voit sur la �gure 1.14 (page 37) que la sortie gauhe du ourant-jet (là où traversele ylone de surfae) orrespond au point selle du hamp de déformation e�etive del'éoulement grande éhelle. Dans l'exemple du ourant-jet idéalisé REFMND, dont lehamp de déformation est prohe de elui de l'éoulement grande éhelle de la POI17,la région orrespondante se situe en aval du thalweg formé par les méandres et oïnideave des valeurs négatives de ~∇.~Q (�gure 3.36). Un raisonnement un peu rapide on-sisterait à utiliser l'équation de la vitesse vertiale (1.11) page 27, pour a�rmer que lavaleur négative de ~∇.~Q en aval du thalweg grande éhelle en fait une zone d'asendane,don propie à la ylogénèse, autrement dit une zone de régénération des tempêtes etdon une zone privilégiée de traversée. En e sens, l'aval du thalweg grande éhelle serapproherait don de la sortie gauhe d'un jet streak (voir hapitre 1).Cependant, dans le adre de leur étude idéalisée dans un modèle à deux ouhes,Gilet et al. (2009) ont pu observer une régénération des ylones de surfae pendant latraversée d'un ourant-jet purement zonal, autrement dit dans un éoulement grandeéhelle dont les veteurs ~Q sont nuls. Ils ont don observé une régénération des ylonesde surfae pendant la traversée en l'absene de irulation seondaire grande éhelle,e qui remet lairement en question le r�le de ~∇.~Q.En fait, le raisonnement que nous remettons en question ne fait pas la distintionentre l'éoulement perturbé (de vitesse vertiale w′) et l'éoulement grande éhelle (devitesse vertiale w). Rien ne nous permet en e�et d'a�rmer, omme le sous-entend eraisonnement, que la vitesse vertiale perturbée w′ dépend de ~∇.~Q. La vitesse w′ nedépend d'ailleurs pas du tout de ~∇.~Q dans notre modélisation. Pour s'en onvainre,il faut réérire l'équation (3.32) page 142, qui orrespond à l'équation (1.11) dans leadre du modèle à deux ouhes, en tenant ompte du fait qu'elle ontient en réalitéun terme de forçage lié au maintien de l'éoulement grande éhelle stationnaire dansle modèle (voir le terme de forçage dans l'équation (3.3)). En prenant e forçage enonsidération et en déomposant l'éoulement total en sa omposante grande éhelle etsa omposante perturbée, on obtient que :
(

∆− 2

λ2

)(

−1

2

f0
δp
ω′
2

)

=
1

λ2

(

~∇. ~Qpp + ~∇. ~Qpb + ~∇. ~Qbp +
β

2
(v′u − v′l)

)

, (3.34)



3.3. Relation entre la trajetoire et le bilan énergétique desperturbations yloniques de surfae 151

Figure 3.37 � Evolution temporelle du minimum de la divergene du hamp de veteurs ~Q del'éoulement total (~∇. ~Q) autour de Xynthia à 500 hPa (noir) et de la divergene du hamp de veteurs
~Q de l'éoulement basse fréquene au minimum de ~∇. ~Q (rouge) (en ×1017 kg.m−5.s−1), entre le 26Février 00 UTC et le 28 Février 12 UTC (en hPa). Données issues de l'analyse opérationnelle Météo-Frane, d'après une présentation orale de G. Rivière, Exeter (UK), 2011.où
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],n'apparaît don pas dans l'équation (3.34). Autrement dit, dans le adre du modèle àdeux ouhes de notre étude, la vitesse vertiale perturbée ω′ ne dépend rigoureusementpas de ~∇.~Q. Ajoutons, a�n d'appuyer e dernier argument, obtenu dans un adre idéal-isé, que dans le as réel de la tempête Xynthia, la ontribution de ~∇.~Q à la divergenedu veteur ~Q assoié à l'éoulement total est négligeable (�gure 3.37).Ainsi, les résultats de Gilet et al. (2009), la non-dépendane de la vitesse vertialeperturbée ave la divergene du hamp ~Q de l'éoulement grande éhelle dans le adreidéalisé de notre étude, et en�n la ontribution négligeable de ~∇.~Q dans le as réel dela tempête Xynthia sont autant d'arguments qui nous permettent d'a�rmer qu'on nepeut expliquer la régénération des ylones de surfae à la sortie gauhe du ourant-jeten s'appuyant sur le aratère divergent du hamp de veteurs ~Q assoiés à l'éoulementgrande éhelle dans ette zone. Ce type d'argument est pourtant sous-entendu dans unertain nombre d'études de as réels, omme elle des trois tempêtes de déembre 1999par Ulbriht et al. (2001), elle de la tempête Lothar de déembre 1999 par Wernli etal. (2002), l'étude de la tempête Kyrill de janvier 2007 par Fink et al. (2009) ou enorel'étude limatologique de Pinto et al. (2009) sur le lien entre les tempêtes de l'oéanAtlantique Nord ave la NAO (North Atlanti Osillation).
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Conlusion généraleL'objetif de ette thèse était de mieux omprendre la traversée du ourant-jet deson �té haud vers son �té froid, par un ertain nombre de tempêtes hivernales desmoyennes latitudes. En e�et, on a observé que es tempêtes onnaissaient une roissaneexplosive juste après ette traversée, d'où l'intérêt porté à la question de la traversée.Ce fut notamment le as de la tempête Lothar, de la tempête de la POI17 de Fastexet plus réemment de Xynthia.La trajetoire des tempêtes des moyennes latitudes a ertes été beauoup étudiéepour une meilleure ompréhension du storm-trak, mais la traversée du ourant-jetn'a été que très peu approfondie. Par ailleurs, les études de la trajetoire des ylonestropiaux et des tourbillons oéaniques ont mis en évidene leur déplaement méridiensous l'e�et non linéaire du gradient méridien de la vortiité potentielle (notée PV parla suite) grande éhelle : e onept a été appelé β-drift. A�n de omprendre la traje-toire des tempêtes, nous nous sommes plaés selon le point de vue développé par Giletet al. (2009), qui ont étudié la traversée d'un ourant-jet zonal par une perturbationylonique dans un adre baroline idéalisé. En travaillant dans un adre idéalisé simi-laire, mais ave un éoulement de base plus prohe des éoulements grande éhelle réels,on a voulu omprendre omment le β-drift et les e�ets du hamp de déformation del'environnement grande éhelle pouvaient se ombiner pour soit aélérer, soit déélérerla traversée du ourant-jet par les dépressions de surfae. En outre, notre seonde mo-tivation touhait à la question de la régénération des tempêtes juste après la traversée,qui n'a pas été approfondie jusqu'alors, l'analogie ave un jet streak (rapide de vent)ne su�sant pas à l'expliquer.Notre travail est fondé sur des études numériques idéalisées menées d'abord dans unontexte barotrope (hapitre 2), puis dans un ontexte baroline ave le modèle à deuxouhes de Phillips (1951) (hapitre 3). On a séparé l'éoulement total en un éoule-ment de base, maintenu stationnaire, et un éoulement perturbé. L'originalité de notredémarhe par rapport à la plupart des études idéalisées menées jusqu'ii réside dansdeux aspets. Le premier est le fait que l'éoulement de base soit maintenu stationnaire :on proède ainsi a�n de modéliser l'éoulement basse fréquene de as réels, qui évoluepeu au ours du yle de vie des dépressions. En outre, on s'intéresse à l'évolution deperturbations d'amplitude �nie et non à la roissane de perturbations in�nitésimalesomme 'est souvent le as. En e�et, une approhe en terme de modes linéaires nepermettrait pas de reproduire la traversée d'un éoulement grande éhelle par une per-turbation loalisée. Dit autrement, 'est la phase de maturation des dépressions et nonleur phase de génèse qui nous intéresse ii. Voii les prinipaux résultats de notre travail.153



154 onlusion générale
Dans le hapitre 2, on a travaillé ave un modèle barotrope quasi-géostrophiquedans lequel on a étudié l'évolution de perturbations yloniques (appelées ylones ii)dans un éoulement de base qu'on a omplexi�é au fur et à mesure pour le rendre plusréaliste. Dans les simulations, l'e�et β linéaire induit le développement d'un antiyloneà l'est du ylone par dispersion d'énergie par génération d'ondes de Rossby, et quis'apparente à la β-gyre antiylonique telle qu'elle a été dérite dans le ontexte desylones tropiaux et dans elui des tourbillons oéaniques. Le β-drift se aratérisealors par l'interation non linéaire du ylone ave et antiylone (ils forment undip�le de tourbillons ohérents), qui se traduit par un déplaement du ylone vers lenord ou plus généralement le long du gradient de PV grande éhelle.En l'absene d'éoulement de base, le β-drift induit un déplaement du ylone versle nord-ouest (plan β), et l'aspet nouveau et essentiel que l'on a mis en évidene estque l'étirement du ylone selon une diretion nord/sud aélère son déplaement versle nord. En e�et, on a montré que l'étirement dans une diretion nord/sud favorisela génération d'onde de Rossby par l'e�et β linéaire. En outre, l'antiylone assoiédemeure alors à l'est du ylone, e qui est une position favorable au déplaement duylone vers le nord, et e qui permet en plus à l'antiylone de ontinuer à être renforépar la génération d'onde de Rossby. Ces observations ont d'abord été faites en l'absened'éoulement de base, en imposant initialement des ylones déformés sous forme destrutures elliptiques.Dans le as de la présene d'un éoulement de base, le hamp de déformation ef-fetive, qui quanti�e l'importane relative de la déformation et de la rotation de l'é-oulement de base, permet d'estimer, en première approximation, la déformation desperturbations (notion introduite dans l'étude de as réels de Rivière et Joly, 2006a).Cependant, dans le as partiulier d'un éoulement de base zonalement homogène etisaillé, il faut prendre en ompte la vortiité du ylone. On a montré, dans e aspuis dans un éoulement possédant des isaillements de vent uniformes, qu'on retrouvele lien entre l'étirement du ylone, la fore et la position de l'antiylone assoié et ledéplaement non linéaire du ylone vers le nord.On a �nalement extrapolé e résultat au as d'un ourant-jet ave méandres : lehamp de déformation e�etive est alors non homogène spatialement et prohe de eluiassoié aux éoulements réels, et 'est alors le gradient de PV grande éhelle qui ompteet non plus seulement β (le on�nement du jet rée un gradient de PV supplémentaire,en plus du gradient de vortiité planétaire). Pour on�rmer le méanisme mis en évi-dene dans des éoulements de base plus simples, on a notamment mené une étudestatistique sur un ertain nombre de ylones initialisés au sud du ourant-jet, et quise déplaent perpendiulairement aux isolignes du PV grande éhelle par le β-drift nonlinéaire. En outre, les méanismes de déformation sont à l'origine de l'existene d'unezone privilégiée de traversée du ourant-jet par les ylones.Grâe à ette étude menée dans un adre barotrope, on a ainsi identi�é le méanismepar lequel l'e�et non linéaire du gradient de PV grande éhelle (on pourrait parler de

β-drift généralisé) et les e�ets du hamp de déformation de l'environnement grandeéhelle se ombinent pour aélérer ou déélérer la traversée du ourant-jet par les



onlusion générale 155dépressions de surfae. Ce travail a fait l'objet d'une première publiation (Oruba et al.,2012). Devant la néessité de prendre en ompte l'interation baroline qui aratériseles moyennes latitudes, on a poursuivi notre étude dans le adre idéalisé du modèle àdeux ouhes quasi-géostrophique de Phillips (1951) dans le hapitre 3. Notre but étaitnotamment de généraliser à une atmosphère baroline le méanisme de ombinaisondu β-drift et des e�ets de la déformation identi�é dans le adre barotrope.Dans le as d'un éoulement de base zonal et uniforme dans haque ouhe, ona d'abord expliqué le r�le de la moyenne vertiale du gradient de PV grande éhelle(appelé aussi gradient de PV barotrope grande éhelle) dans le déplaement du ylonede surfae. Ce r�le avait été mis en évidene par Gilet et al. (2009) dans le adred'un ourant-jet zonal. Nous avons pu réinterpréter son résultat en remarquant qu'ungradient de PV grande éhelle positif en moyenne vertiale rée une asymétrie dans ladispersion d'énergie par génération d'onde de Rossby dans haque ouhe, qui devientplus forte en altitude qu'en surfae. Cela induit la formation d'un fort antiyloned'altitude qui forme un dip�le ave le ylone d'altitude assoié. Ce dip�le d'altitudeest alors responsable du déplaement du ylone de surfae vers le nord (autrement ditle long du gradient de PV barotrope grande éhelle) par un e�et non linéaire.Ensuite, nous avons pris en onsidération les e�ets de la déformation, en dé�nis-sant l'éoulement de base omme un ourant-jet d'ouest ave méandres et instable dupoint de vue baroline. Le gradient méridien de PV grande éhelle est alors positifen moyenne sur la vertiale du fait de β et de la loalisation du jet d'ouest : il in-duit un déplaement des ylones de surfae, initialisés au sud du ourant-jet, vers lenord et dans la diretion transverse au ourant-jet. On a montré qu'un ylone dansun environnement dominé par la déformation rée un antiylone d'altitude plus fort(issu de la dispersion d'énergie par génération d'onde de Rossby en altitude) et sedéplae perpendiulairement au ourant-jet plus vite qu'un ylone évoluant dans unenvironnement dominé par la rotation. Une étude statistique sur un ertain nombre deylones, positionnés à di�érents endroits dans notre simulation, a on�rmé ette ten-dane puisqu'elle a révélé une forte orrélation entre l'étirement du ylone de surfae,la fore et la position de l'antiylone d'altitude (qui s'avèrent liées) et la vitesse dudéplaement du ylone de surfae perpendiulairement au ourant-jet. Notons que lesrésultats obtenus dans le adre baroline et présentés jusqu'ii font l'objet d'un seondartile, en ours de �nalisation.En�n, on a montré l'émergene d'une seonde zone privilégiée de traversée duourant-jet par les ylones de surfae, en aval de elle mise en évidene dans le adrebarotrope. Pour ertains paramètres de forme du ourant-jet (mais pas tous), etteseonde zone semble oïnider ave le point selle du hamp de déformation e�etivede l'éoulement grande éhelle, tel qu'il est dé�ni par Rivière et Joly (2006a), et oùun ertain nombre de tempêtes réelles semblent systématiquement traverser le jet. Uneétude de la robustesse de ette seonde zone de traversée, en variant notamment lesparamètres du jet et la distane au entre du jet des ylones initiaux, s'avère néessairepour onsolider et surtout omprendre son existene.Il nous est apparu ensuite logique de nous intéresser non plus à la trajetoire duylone de surfae au ours de sa traversée du ourant-jet mais à sa fore, à travers un



156 onlusion généralebilan énergétique loal. L'une des motivations de notre travail était en e�et de repro-duire le yle de vie énergétique de tempêtes réelles (notamment elui de la tempêtede la POI17 de FASTEX) a�n de omprendre leur régénération juste après la traver-sée du ourant-jet. On a pu observer un renforement du ylone de surfae, lorsqu'ilest initialisé dans une région dominée par la déformation, juste après sa traversée duourant-jet au niveau de la seonde zone privilégiée, omme dans les as réels. On l'-explique par une relane des termes de onversion interne et de redistribution vertialejuste après la traversée, mais le méanisme exat n'est pas enore bien ompris. Coner-nant le terme de onversion barotrope, on a reproduit l'évolution qualitative observéedans le as réel de la POI17, ave une relane juste après la traversée à ause de laphase de ontration du ylone de surfae lorsque les axes de dilatation du jet hangentde diretion. Cependant, la onversion barotrope joue un r�le majeur dans la POI17,alors que sa ontribution est négligeable dans notre étude ave un ourant-jet méandré,tout omme elle l'était dans le as du ourant-jet zonal de l'étude de Gilet et al. (2009).Certains aspets de e travail néessiteraient d'être approfondis : nous résumonsi-dessous eux qui nous semblent les plus intéressants.Nous avons vu dans le hapitre 3 que la question de l'existene de la zone privilégiéede traversée du ourant-jet par les dépressions de surfae au niveau du point selle duhamp de déformation e�etive reste à approfondir. Il faudrait notamment réitérer notreétude statistique en faisant varier les paramètres du ourant-jet et des perturbationsyloniques dans le modèle. En outre, le fait de omplexi�er le hamp de déformation del'éoulement de base par rapport au ourant-jet zonal de l'étude de Gilet et al. (2009)a ertes permis de reproduire le yle de vie énergétique observé dans le as réel de laPOI17, mais l'e�et de la dynamique barotrope reste négligeable par rapport à sa ontri-bution lors de la POI17. A�n d'augmenter la ontribution des e�ets barotropes dans lebilan énergétique, on pourrait essayer de omplexi�er enore davantage le ourant-jet,en le on�nant zonalement (en réant des zones de on�uene/di�uene omme dansl'étude de Cai et Mak, 1990) par exemple, e qui renforerait le hamp de déformationassoié. On pourrait par ailleurs e�etuer le bilan énergétique tel qu'il a été fait parRivière et Joly (2006a) dans le as de la POI17 dans d'autres as réels de ylogénèse,a�n de disposer d'un ensemble d'exemples de yles de vie énergétiques réels auxquelsonfronter nos résultats. En�n, toujours dans l'idée de onfronter nos résultats aux asde ylogénèse réels, on pourrait également véri�er la orrélation qu'on a mise en évi-dene entre l'étirement des dépressions de surfae, la fore de l'antiylone d'altitudeassoié et la vitesse de traversée du ourant-jet par la dépression de surfae, en faisantdes statistiques sur un ertain nombre de situations réelles de ylogénèse des moyenneslatitudes.Par ailleurs, omme nous l'avons évoqué dans la disussion du hapitre 2, on s'estrestreint ii à l'étude de la ylogénèse dans le as d'un ourant-jet stationnaire, ettestationnarité déoulant d'un terme de forçage dans le modèle. Cela orrespondrait, dansle ontexte réel, à une situation de régime de temps bien établi (la notion de régime detemps a été introduite par Vautard, 1990, pour dérire les états quasi-stationnaires en-tre lesquels les ourants-jets �utuent). C'était notamment le as sur l'oéan Atlantique



onlusion générale 157Nord pendant les périodes de mi-février 1997 (POI17 de FASTEX) et de �n déembre1999 (tempêtes Lothar et Martin), pendant lesquelles un régime zonal était bien établi(présene d'un jet zonal grande éhelle, qui n'a presque pas évolué pendant près de troissemaines dans le as de la POI17). Supprimer le terme de forçage dans notre modèlequasi-géostrophique pourrait nous permettre d'étudier la ylogénèse pendant la phasede transition d'un régime de temps à un autre.On pourrait s'interroger sur l'impat des e�ets diabatiques sur la traversée duourant-jet par les dépressions de surfae des moyennes latitudes, que nous avons négli-gés dans le modèle. Certes, ils jouent un r�le moins important dans le développement desdépressions des latitudes moyennes (qui puisent leur énergie plut�t dans les gradientsde température préexistants dans l'atmosphère) que dans elui des ylones tropiaux(dont la soure d'énergie prinipale est le dégagement de haleur latente ausé par laondensation de vapeur d'eau en altitude). Mais l'impat des proessus diabatiques surla ylogénèse des moyennes latitudes est loin d'être négligeable. En témoigne l'étudede Wernli et al. (2002), qui ont montré que le onept "d'onde de Rossby diabatique",développé dans le as d'éoulements atmosphériques très idéalisés par Parker et Thorpe(1995) notamment, permet d'interpréter la phase initiale de déplaement de Lothar.En outre, Wernli et al. (2002) ont également démontré le r�le joué par les e�ets dia-batiques dans le développement de l'anomalie de PV à la tropopause onduisant àl'intensi�ation de l'anomalie de surfae (Lothar) par leur interation mutuelle. Outrees onsidérations de as réels, il est légitime de penser que les e�ets diabatiques ontun impat sur la traversée du ourant-jet par les dépressions de surfae des moyenneslatitudes pare qu'ils modi�ent le hamp de PV perturbé, en réant notamment uneanomalie négative d'altitude (anomalie antiylonique au dessus de l'anomalie haude).Or, on a montré dans ette thèse le r�le ruial joué par l'antiylone d'altitude dansla trajetoire du tourbillon ylonique de surfae. On pourrait don omplexi�er le mo-dèle à deux ouhes pour prendre en ompte es e�ets diabatiques, en rajoutant uneomposante humide au modèle (voir Lapeyre et Held, 2004), et omparer les nouveauxrésultats à eux obtenus ave le modèle se de notre étude.En�n, on pourrait prendre exemple sur ertaines études numériques visant à re-produire un storm-trak en moyenne limatologique. Pour ela, on réerait une zonede forte barolinie, forée par exemple par un gradient méridien de température, danslaquelle évolueraient des perturbations générées en amont de ette région par un forçagenumérique. En séparant l'éoulement en ses omposantes basse fréquene et hautefréquene, on pourrait mener des études de as pour des régimes de temps donnés parexemple, en étudiant le yle de vie d'un tourbillon partiulier, mais aussi en faisantdes statistiques sur les trajetoires des tourbillons pour le régime de temps onsidéré.
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