N
N

N

HAL

open science

Contribution des échauffements stratosphériques a la
variabilité et a I’évolution a long terme de la moyenne
atmosphere: observations et modélisations numériques

Guillaume Angot

» To cite this version:

Guillaume Angot. Contribution des échauffements stratosphériques a la variabilité et a 1’évolution
a long terme de la moyenne atmosphere: observations et modélisations numériques.
I’environnement. Université Pierre et Marie Curie - Paris VI, 2013. Francais. NNT: .

HAL Id: tel-01056057
https://theses.hal.science/tel-01056057

Submitted on 14 Aug 2014

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépot et a la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche francais ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

Sciences de
tel-01056057


https://theses.hal.science/tel-01056057
https://hal.archives-ouvertes.fr

UPMC LATM@S

IaAl SORBONNE

THESE

PRESENTEE A

L’UNIVERSITE PIERRE ET MARIE CURIE

ECOLE DOCTORALE deSciences de I’Environnementl’Ile de France (ED129)

Par Guillaume ANGOT

POUR OBTENIR LE GRADE DE
) ~DOCTEUR
SPECIALITE :Sciences de I’atmosphere

Contribution des echauffements stratosphériques
a la variabilite et l'évolution a long terme
de la moyenne atmosphere : observations et
modéelisations numeérigues

Directeur de recherche : Philippe KECKHUT
Co-directeur de recherche (cotutelle) : Chantal CLAUD

Soutenude jeudi 12 décembre 2013

Devant la commission d’examen formée de :

M. Daniel CARIOLLE, directeur de recherche au CERFACS

M. Alain HAUCHECORNE, directeur de recherche au LATMOS
M. Albert HERZOG, maitre de conférences au LMD

M. Philippe HEINRICH, ingénieur au CEA

Mme Natalie HURET, Professeur au LPC2E

M Philippe RICAUD, directeur de recherche a Météo-France






Remerciements

Je voudrais tout d’abord remercier Philippe Keckhut, qui m’a encadré dans cette étude
et a su se montrer présent, patient, pédagogergl®usiaste au sujet de mes travaux. Il m’a
fait bénéficier deson expérience et m’a transmis Sa passion depuis notre rencontre a
I’Observatoire de Haute-Provence en octobre 2009 alors que je débutais mon année de master
2, puis au cours du stage qui concluait cette année scolaire, et enfin tout au long de ma these.

Je remercie particulicrement Chantal Claud, qui a participé a I’encadrement de mes
recherches et n’a jamaiscessé de m’apporter son aide et son soutien.

Ma reconnaissance va a Alain Hae®rne, qui m’a fait profiter de son expérience au
cours de nombreux échanges sur mes résultats.

Mes remerciements vont également a Andrew Charlton-Perez, professeur a
département de météorologie de 1’Universit¢ de Reading (Angleterre), et Theodore G.
Shepherd, professeur au département de physique de 1’Université de Toronto, pour I’intérét
qu’ils ont accordé a mes travaux, ainsi que pour leur disponibilité, leur gentillesse et la
collaboratiorefficace et enrichissante qu’ils ont su mettre en ceuvre.

Je tiens également a remercier Alexis Le Pichon, Elisabeth ,Bdaitiensemble des
membres du projet ARISE pour leur collaboration, les travaux menés easemls
discussions intéressantes que nous avons partagees.

J’exprime ma reconnaissance a Philippe Ricaud, Albert Hertzog et Emmanuel Marcq
pour leur accompagnement, ainsi@uosé Paredes, Michéle Thétis, Philippe Weill, Olivier
Thauvin (LATMOS) et Mike Neish (Université de Toronto) pour leur agsistdechnique,
leur disponibilité et les conseils qu’ils m’ont prodigués.

Enfin, un grand merci a Clémentine pour son soutien au quatidisi qu’a Alex et
Anais, m’man, p’pa et Sylvie, Jackie et Christian, Marion et Sophia, Tam et les membres de
la boucle, Florent, George, Simon et Camille...



Résumé

Le role joué par la stratospheére sur le climat est aujourd’hui avéré. Le couplage du
systeme troposphere-stratosphere implique que les processus dynamiqueandie ¢
amplitude dela moyenne atmospheére perturbétéiquilibre atmosphérique et 1’écoulement
dans les plus basses couches. Parmi ces phénomenes dynamiques auéeneamtts
stratophériques soudains sont les plus emblématiques. Cette étude s’intéresse a I’impact de
ces événements sur la variabilité de la moyenne atmosphere et sur 1’estimation des tendances
de température. Nous cherchons également a mieux caractériser 1’évolution spatio-temporelle
des échauffements stratosphériquéepuis leurs causes jusqu’a leurs conséquences. Tout
d’abord, une méthodologie novatrice d’analyse statistique de séries temporelles est
développée et testée sur des mesures lidar de 1’Observatoire de Haute-Provence. L’impact des
événements dynamiques les plus importants peut ainsi étre efficacéso& de la
contribution radiative de fond, ce gtiplique les différences observées entre 1’été et ’hiver.
Ensuite, une simulation du Canadian Middle Atmosphere Model nous permelidiez s
meéthodologie etl’étendre notre étude a I’ensemble du globe. On montre que les variations
spatiales sont elles aussi majoritairement causéeSapavité dynamique. Les conditions de
formation d’un échauffement stratosphérique sont également étudiééd,’aide de tests de
sensibilitt du modele RACCORMN prouve I’importance du rappel vers la météorologie
pour produireun échauffement majeur, particuliérement dans le cas d’une rupture du vortex.
Enfin, la méthode et nos résultaddt mis a profit dans une analyse de ’hiver 2012-2013.

Motsclés: échauffement stratosphérique, tendances de température, couplage troposphére-
stratosphére, dynamique stratosphérique, analyse statistique, évolutions composites.



Abstract

The influence of stratospheric conditions on the climate has redmubme widely
accepted. Coupling in the stratosphere-troposphere system causes largelamdphamical
activity occurring in the middle atmosphere to have significant consegsieon the
troposphere’s equilibrium and flow. Sudden stratospheric warmings are the clearest and
strongest manifestation of such activity. This study focuses on the iropttese events on
the variability of the middle atmosphere and on estimations of teroperaiends. Another
objective of our work is to acquire a better understanding of the evolutiostadtaspheric
warming, from the state of the atmosphere that initiates such ahtevés consequences on
both the middle atmosphere and the troposphere from a few days to a coupletiog after
it. First, we describe a novel methodology to perform a statistichiseaf long series and
we apply it on a lidar measurement from the Haute-Provence Olmgrvaihe large
dynamical activity and the smlled background component can be distinguished, which
allows to explain the differences observed between summer and wintwndSethe
methodology is validated and its results are extended to a global seomies to a dataset
from the Canadian Middle Atmosphere Model. Spatial differences are gidained by
variations in the dynamical activity. Third, sensitivity teste performed using RACCORD
model to investigate what state of the atmosphere leads to a strajmspheric warming.
Meteorological nudging is essential to produce a major warming, ekpdorasplit-type
events. Last, our results are applied and compared to a case-study of winter 2012-2013.

Key words : stratospheric warming, temperature trends, stratosphere-tropospiygnegc
stratospheric dynamics, statistical analysis, composite evolutions.
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Chapitre 1 Contextescientifique et état de 1’art

1.1.La moyenne atmospheéere

1.1.1. Structure généralde [’atmosphére, définition de la moyenne atmosphere

Considérons la nomenclature usuelle adoptée pour décrire les couches atmosphériques,
basée sur la variation de la températurersBhltitude (Figure 1.1). En partant du niveau de
la mer et en allant vers les altitudes hautes, la premierdn€gue 1’on rencontre est la
troposphére: elledélimite les premiers kilométres de 1’atmosphére, ou la température décroit
avec ’altitude. En effet, une parcelle d’air qui s’éléve se détend, si bien que sa température
s’en trouve diminuée. La troposphere s’étend du sol jusqu’a sa limite supérieure, nommése
tropopausedont 1’altitude varie entre 8 km et 15 km en fonction notamment de la localisation
sur le globe- principalement selon la latitudeet du moment de I’année. Dans cette premiére
couche atmosphérique, la diminution deelapérature avec ’altitude est assez réguliéreelle
s’établit en moyenne & 6,5 degrés par kilometi(@our1’air humide). La tropospheére constitue
a elle seulee que I’on appelle la basse atmosphere.

11
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Figure 1.1 : Structure thermique des couches atmosphériques. D’aprés Brasseur and Solomon
[2005].

La moyenne atmosphérest, quant a elle, composée de deux couches atmosphériques
distinctes. la premiere est lastratosphere: elle est comprise entre la tropopaletela
stratopausedont I’altitude varie autour de 50 km. La temgpéure croit avec I’altitude dans
cette couche car les moldes de dioxygéne et d’ozone qui s’y trouvent absorbent les
rayonnements ultraviolets de type B et C provenant du SoleilUle® et UV-C, qui
correspondent awayonnements UV de plus petite longueur d’onde — et donc de plus grande
énergie- que ledUV-A). Le gradient de température en fonction de I’altitude, d’abord nul au
niveau de la tropopause, augmente progressivement jusqu’a atteindre +1 a +3 degrés par
kilomeétre. A la stratopause, des températures proches de 0 °C (soit2#3Kfigure 1.1)
sont observées. Le gradient de température positif dans la stratospi@rcette couche
particulierement stable.nEeffet, une parcelle d’air soulevée depuison niveau d’équilibre
vers une altitude supérieure voit sa température diminuer du fait détesge, en prenant
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I’hypothése d’un parcours adiabatique, c’est-a-dire sans échange de chaleur avec
I’environnement. Ainsi la parcelle considérée devientelle plus froide que son environnement
(dont la température croavec I’altitude), si bien que son poids tend a la ramener vers son
niveau initial. la deuxiéme couche constituant la moyenne atmosphére ssslasphére

elle s’étend de la stratopauseé la mésopause, aénviron 90 km d’altitude, et possede un
gradient de température négatif.

Au-dessus de la mésopause se trouve la thermosphére, marquée par um gradie
vertical de températureositif. Ce dernier est dii a 1’absorption du rayonnement solaire
ultraviolet de tres courtes longueurs d’onde (inférieures a 170 nm) par I’oxygéne moléculaire.

1.1.2. Variation saisonniére de la température et du vamal

La température dans la moyenne atmosphere connait un cycle de vaaeomisr.
Les températures sont globalement peu varidbtegu’on reste a une méme latitude, si bien
que ’on peut raisonner sur des moyennes zonalegmoyennes calculées le long d’un méme
paralléle, figure 1.2
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Figure 1.2 : Moyenne zonale de la température (en K) en janWéiprés Brasseur and
Solomor2005].
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Aux solsticeset entre 30 km et 60 km d’altitude, la température est plus froide
mesure que 1’on s’éloigne du pole d’été pour se rapprocher dible d’hiver. C’est ce & quoi on
s’attend intuitivement puisque péle d’été connait un éclairement solaire constant tandis que
le pdle d’hiver est plongé dans la nuit pendant plusieurs mois. On peut évaluer cet aspect de
maniére plus précise grace au taux de chauffage radiatif net (figure 1.8)eadien compte
I’absorption des radiations UV par 1’oxygéne moléculaire (dans la haute mésosphere et la
thermosphere}t par ’ozone (dans la stratosphére et la mésosphéai@yi que 1’émission
infrarouge par les gaz a effet de seies gaz, ainsi que I’effet de serre en général, sont
décrits au paragraphe 1.1.4.).

NET DIABATIC HEATING RATE (K/DAY)
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Ll
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Figure 1.3 : Moyenne zonale du taux de chauffage radiatif net en K par jouimisphére
d’été (gauche) présente des valeurs positives témoignant d’un réchauffement radiatif tandis
que I’hémisphére d’hiver (droite) est dominé par des valeurs négatives indiquant un
refroidissement radiatifD’aprés Brasseur and Solomda005|.
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Cependant, on observe (figure 1.2pdpigradient de température va du pole d’été au
pole d’hiver au niveau de la mésopause, et que les régions les plus froides de la basse
stratosphere sont les latitudes tropicales. Ces observations serobleediceprima faciele
taux de chauffage radiatitt représenté a la figure 1.3. L’explication a ce paradoxe apparent
tient en la présence d’une importante activité ondulatoire dans 1’atmosphére (c’est-a-dire la
présence d’écarts par rapport a la symétrie zonale). La structure thermique de 1’atmosphere, et
notamment de la moyenne atmosphere, est intimement dépendantettedeadtwité
dynamique. En effet, une parcelle d’air en mouvement adiabatique vertical vers le bas se
réchauffe par compression, tandis qu’une parcelle qui monte se refroidit par détente, comme
nous 1’avons déja vu. L’activité ondulatoire de 1’atmosphére, notamment celle de la moyenne
atmosphere, est décrite plus en détail au paragraphe suivant (1.1.3.).

Tout comme la température, la vitesse du vent varie en moyeragtage selon la
latitude que selon la longitude, si bien que représenter des valeurs nesyeonglement fait
sens. Le vent zonal présente lui aussi un cycle saisonnier marqué (figure 1.4).

MEAN ZONAL WIND (M/S) JANUARY CIRA
; S - ek o L o T — 120

— 100

g
|

l
3

PRESSURE (hPa)
2
[
|
8
(WM) 3anLuv

— 40
10 —
— 20
1000
90S 90N
LATITUDE 096,35

Figure 1.4 : Moyenne zonale de la vitesse du vent zonal (eff)nes janvier. Des valeurs

positives indiquent un vent d’ouest (se dirigeant vers 1’est). D’aprés Brasseur and Solomon
[2005]

Dans la moyenne atmosphere, les vents sont globalement d’ouest dans 1’hémisphere
d’hiver et d’est dans I’hémisphere d’été, hormis dans la basse stratosphére ou la continuité de
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la vitesse du vent avec les valeurs troposphériques (dominées peoulasits jets des
moyennes latitudes) impose des vents d’ouest a toutes les latitudes.

Rappelons que ces constaias concernent des valeurs zonales, c’est-a-dire des
valeurs moyennées a la fois par rapport a la longitude et par rapport au temps. Des écarts a ces
valeurs zonales sont régulierement observés. Ces €carts sont associés a la présence d’ondes
atmosphériques, que nous décrivons dans le paragraphe suivant.

1.1.3. Activité ondulatoire

La moyenne atmosphére est le sie¢ge d’importants phénoménes dynamiques. Elle est
notamment traversée par desles atmosphériquesUne définition parmi les plus larges des
ondes atmosphériques consistg @similer tout écart a 1’écoulement moyen (tout écart a la
moyenne zonale). Cependant, une trés grande majorité d’auteurs ajoutent a cette définition la
nécessité d’une certaine périodicité ainsi que la propriété de transporter de I’information etde
I’énergie) sur de grandes distances sans transpdetetati¢re (de parcelles d’air). Les ondes
atmosphériques naissent donc d’écarts a 1’écoulement moyen, qui peuvent étre vus comme
des déséquilibres par rapport a une situation d’équilibre. Ces situations de déséquilibre
peuvent arriver lorsqu’une parcelle d’air est déplacée de son altitude d’équilibre ou de sa
latitude d’équilibre. La force de rappeju’elle subit alors peut prendre deux formes. Elle peut
étre de nature gravitationnelleg qui résulte en la formation d’ondes dites endes de
gravité », ou elle peut étre duda variation avec la latitude de la force de Coriolis (une force
caractéristique des fluides en rotation) et est alors responsable desddedecondes de
Rossby», également appeléeades planétaires En effet, les régions plus proches du péle
sont également plus proches de I’axe de rotation de la Terre, si bien qu’une masse
atmosphérique subit une force de Coriolis plus importdmie ces régions qu’a une latitude
moins élevée.

On parle denombre d’onde zonal (ou plus simplement de mode d’onde) pour
distinguer les ondes selon leur longueur d’onde zonale : par exemple, si une onde connait
deux maxima d’amplitude et deux minima d’amplitude sur toute la longueur d’un méme
paralléle, alors cette onde est dite de modéDhs notre étude, on s’intéressera plus
particuliérement aux ondes de mode 1 (un maximum et un minimum autowbd) gt aux
ondes de mode 2. L’activité ondulatoire présente dans I’atmosphére peut, a tout moment, étre
décomposée en une somme de plusieurs ondes de modes diffétentse que I’on appelle
la décomposition en séries de Fourier.

Les ondes de gravitéont déclenchées par 1’orographie, a savoir les chaines de
montagnes, ou par des sources non-orographiques comme de puissants orag@asyuesir
d’onde horizontale est relativement courte (d’une dizaine de kilomeétres a 1000 km) et leur
période temporelle varie de quelques minutes a quelques heures. La wopzagétale des
ondes degravité dépend de I’écoulement moyen, de telle sorte qu’en hiver seules les ondes
allant vers I’ouest peuvent atteindre la haute stratosphere et la mésosphére (figure 1.5).
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Figure 1.5 : Profils du vent zonal en hiver (gauche) et en été (droite). Les vitdsgasase
qui permettent une propagation verticale sont indiquées par la double fleche vértigats
Brasseur and Solomdg005].

En I’absence de dissipation d’énergie, les ondes de gravité qui peuvent se propager
verticalement traversent des ches d’atmosphére a la densité de plus en plus faible, si bien
gue leur amplitude augment&n effet, toujours dans I’hypothése de la conservation de
I’énergie, ’amplitude des ondes est inversement proportionnelle a la racine carrée de la
densité. Lorsque leur amplitude devient trop importargepndes peuvent devenir instables,
jusqu’a éventuellement déferler et entre¢n interaction avec 1’écoulement moyen. Une partie
de 1’énergie qu’elles transportent est alors transférée au milieu traversé sous la forme d’un
ralentissement du vent (en hiver, une accélération du vent vers 1’ouest), d’un chauffage de
I’atmosphere, ou encore des deux phénomenes a la fois.

Les ondes de Rossby affectent 1’atmosphére sur des périodes spatiales allant de
guelques milliers a quelques dizaines de milliers de kilometresyurepériode temporelle se
situe autour d’une semaine. Les sources des ondes de Rossby peuvent inclure les grandes
chaines montagneuses comme I’Himalaya et ’alternance entre océans et continents. Ces
ondes pmnétaires se dirigent vers 1’ouest par rapport a 1’écoulement moyen, mais leur
propagation verticale n’est possible que si le vent zonal est d’ouest, sans que ce dernier ne
dépassaine vitesse critique (dont la valeur dépend notamment du mode d’onde considéré)

De ce fait, les ondes de Rossby atteignent la stratosphére penopelen hiver. De maniére
similaire aux ondes de gravité, les ondes planétaires peuvent at@@sdriveaux ou elles
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deviennent instables et déferlent, modifiant 1’état de I’atmosphére (température, vent, etc.) a
tres large échelle.

C’est ainsi que les ondes atmosphériques peuvent étrex 1’origine de perturbations
parfois trés importantes dans la stratosphére et la mésosphere, elouue la grande
variabilité interannuelle de ces couches.

En hiver, les trois principaux modes de variabilité de la tempérdéuree pas
confondre avec les modes d’onde décrits ci-dessus) refletent la répartition verticale de
I’impact de ces ondes [Keckhut et a].2011b]. Le mode principal montre (figure Ylude forte
anti-corrélation entre la haute stratosphére et la mésospheére, trélslgoradrd associée a la
propagation des ondes planétaires et aux échauffements stratosphériqués éssiode
paragraphe 1.2. pour une description détaillée de ces événements).

d 1 EQF of OHP Temperatures. b 2EOF of OHP Temperatures. C  3EOF of OHP Temperatures.

winter, 30% var. winter, 16% var. winter, 12% var.
100""1'-"|""|"" 100""|""|""|""- 100 T T T
80 r ] 80 + > — 80 F <
E ]
< 60 f 1 60t 1 e D
3 ] ]
= 407 1 40+ 1 40F
< ]
20 1 1 20 ¢ 1 20 F ?
0 L L 0 L L ] 0 I !
10 5 0 5 10 -0 -5 0 5 10 10 5 0 5 10
Temperature Deviation (K) Temperature Deviation (K) Temperature Deviation (K)

Figure 1.6 : Les trois premiers modes de variabilit€la température pour les mois d’hiver
(décembre, janvier et février). lls correspondent respectivement a (a) 30%, (b) 16% et (c) 12%
de la variabilité¢. D’apres [Keckhut et a].2011b].

En été, la variabilité est majoritairement localisée dansélsosphere, ce qui reflete le
déferlement des ondes de gravité qui y a lieu en cette saison.

1.1.4. Tendances de température

La température de I’atmosphére est expliquée par de nombreux facteurs parmi lesquels
on peut citer le rayonnement solaire incident (partant, la localissiiole globe ainsi que le
moment dans la journée et dans I’année), ’humidité et 1’altitude des masses d’air, la présence
de réactions chimiques, etc. Le rayonnement solaire incident taensé source tres
majoritaire d’énergie du systeme physique constitué de la surface de la Terre (comprenant
notamment 1’eau qui s’y trouve sous forme liquide ou solide ainsi que la biosphere) et de
I’atmosphére qui I’entoure. En effet, pés de quatre mille fois plus d’énergie proviert du
Soleil que de la seconde source d’énergie du systéme qu’est la radioactivité interne de la Terre
(figure 1.79.
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Figure 1.7 : Ordres de grandeur des flux énergétiques recus par le systeme surface-
atmospheérevon Balmoos2011.

En premiére approximation, 1’énergie apportée par le rayonnement solaire est
compensée par I’énergie radiative émise (et transmise) vers 1’espace par le systeéme surface-
atmosphére. On parle alors d’équilibre radiatif global (le terme global rappelle la nature du
systeme considéréifférents échanges radiatifs ont également lieu a I’intérieur du systéme
surface-atmosphéréa surface de la Terre émet des rayonnements situés dans 1’infrarouge
proche, autour de la longueur d’onde 10 um. Ce rayonnement tellurique est en partie absorbé
(et réfléchi) par différents constituants de 1’atmosphere, et seule une fraction (environ 10%)
est transmise jusqu’a ’espace. Les gaz a effet de serr GES) sont des composeés présents
dans I’atmosphére qui absorbent au moins une partie du rayonnement tellurique (sur un ou
plusieurs intervalles de longueur d’onde). Ce faisant, ils empéchent cette part de rayonnement
de parvenir jusqu’a I’espace, et donc de participer a 1’équilibre radiatif global. Ils émettent
certes leur propre rayonnement vers 1’espace (ils émettent aussi un rayonnement vers le bas),
égalementsitué dans I’infrarouge proche, mais il est moindre. En effet, les GES étant
globalement bien mélangés dans 1’atmosphére, une part majoritaire d’entre eux (en
pourcentage massique) est située dans la troposphere ainsi que ¢gmemiess kilomeétres
de la stratosphere. Ainsi, les gaz a effet de serre sont en mqesrfeoids que la surface
terrestre, si bien que le rayonnemautils émettent vers 1’espace est moins énergeétique que
le rayonnement tellurique (en effet, le rayonnement émis par un corps estipnogbrd la
puissance quatrieme de sa températuirge apeur d’eau, le dioxyde de carbone (CO,) et le
méthangCH,) font partie deces GES, et sont présents naturellement dans 1’atmosphére. Mais
les activités humaines entrainent 1’émission de certains gaz (parmi lesquels on trouve €0,
le CH4 ou encore le protoyde d’azote, mais aussi certains composés de synthése tels les
chlorofluorocarbures, etcqui ajoutent un effet de serre supplémentaire a ’effet de serre
naturel. De ce fait, la surface et les basses couch@droposphere- recoivent davantage
d’énergie, ce qui tend a les réchauffer, tandis que les couches situékssus des GES
(telles la stratosphére et la mésosphasgjivent moins d’énergie radiative.

L’évolution de la température de la moyenne atmosphére est donc due pour partie a
I’émission des GES. Mais il convient aussi de tenir comptesdariations de la concentration
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enozonepour expliquer les tendances observées (de maniére plus secondaire, il est également
nécessaire d’inclure dans les calculs les quelques éruptions volcaniques suffisamment
puissantes pour injecter des quantités m&iigeables d’aérosols — ou de précurseurs
d’aérosols — dans la stratosphéreD’une part, comme nous I’avons vu ci-dessus,
I’augmentation de la concentration des GES, constatée depuis i@ dwiKIXe siécle
refroidit la moyenne atmosphér&i¢inshausen et al.2011]. D’autre part, on mesure une
diminution de la concentration en ozone, ce qui entraine également udisséwient de la
moyenne atmosphére. Globalement, le refroidissement de la stratosphétaté sur les
derniéres décennies est évalué entre 0,5 et 0,75 K par d&peunnsa partie inférieure (de 20

km a 35 kmketentre 1,%t2,5 K par décennie au niveau de la stratopaRampswamy et al.
2001; Randel et al.2009. Hare et al.[2004] attribuent I’ozone un refroidissement moyen

de la stratosphére de 0,17 K par décergsie la période qui s’étend de 1983 a 1999). llIs
constatent eux aussi urfroidissement plus marqué au fur et a mesure que 1’altitude
augmente : la diminution de la température moyenne ajtsini’a 1,15 K par décennie a 1
hPa. En revanche, une étude comparant des simulations issues detsliff@r@eles de climat
arrive a la conclusion qu’en part relative la majeure partie du refroidissement de la basse
stratosphere est liée a la diminution de la concentration en ozomdis tgue le
refroidissement de la moyenne et de la haute stratosphére estwaniSgar 1’augmentation

de la concentration en gaz a effet de serre que par la diminution @eckntration en ozone
[Shine et al.2003]. Cependant, les mesures récentes semblent indiquer que la ctonentra
en ozone a cessé de décroitre suite aux mesures prises au niggaiiamal pour limiter
(puis totalement interdirdjémission des gaz favosant la destruction de 1’ozone [Li et al.,

2009; Gebhardt et a].2013.

Par ailleursl’analyse des tendances de température dans la stratosphére nous permet
de distinguer les réponses du systeme climatique aux for¢cages natuaatshropiques
[Hansen et a). 1997]. Ainsi, bien que moins médiatisée étudiée, 1’évolution de la
température de lamoyenne atmosphére n’en constitue pas moins un témoin des émissions
anthropogéniques et de leurs conséquences sur le climat planétaigssi important que le
« réchauffement climatique » de la troposphére. Néanmoindntgiét croissant porté aux
données provenant de radiosondages et de satelltes a certes permisillderes
caractérisations et quantifications des tendances de température tdapadphére et la basse
stratosphereil a également mis en lumiére un relatif mangCtention concernant les
observations des couches plus élevédesl’atmosphére (moyenne et haute stratosphére,
meésosphere)ainsi qu’un bien moindre nombre de données disponibles pour ces couches.
Pourtant, la moyenne atmosphére atteste non seulement des conséquetiaesvitée
humaine mais elle est également le siege de phénoménes dyrardiEjuees grande
amplitude dont les conséquences s’étendent dans 1’ensemble de la troposphere. Ces
événements sont nommés échauffements stratosphériques soudains.

1.2. Echauffements stratosphériques soudains

Nous avons vu que la moyenne atmosphére peut étre le siege d’une activité dynamique
intense. Legchauffements stratosphériques soudainESS) constituent des phénomenes
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emblématiques de cette activité dynamique. lls ont lieu edéemiat dans 1’hémisphére

nord, notamment pour les plus intenses d’entre cux, et concernentds hauteset moyennes
latitudes Dans I’hémisphére nord, ils se déclenchent au cours de la périqde s’étend
d’octobre a mars (ce qui correspond a la saisd’hiver en météorologie). lIs prennent la
forme de perturbations conséquentes’é@ulement moyen, et se traduisent notamment par
de fortes variations de température dans la moyenne atmosphére. Daas les plus
extrémes, la température de la stgphére peut augmenter d’une cinquantaine de degrés en
I’espace de quelques jours seulement et I’écoulement circumpolaire — habituellement d’ouest

en cette saison peuts’inverser dans le méme intervalle de temps. Les ESS constituent la
premiére cause de variabilité inter-saisonniére dans la stratosibekd(it et al.20114.

Les échauffements stratosphériques ont été observés pour la premierelibg ear
Richard Scherhag, mais ce n’est qu’a la fin des années 1950 que leur extension planétaire a
été connue. En 197Matsuno[1971] publie le premier modéle simulant des échauffements
stratosphériques. Depuis, les études concernant ce phénomeéne se sdidesuigpendant,
les mécanismes exacts de la formatium échauffement stratosphérique ne sont pas encore
tout a fait compris, et cet événement reste difficile a prévoir. Be¥énsaous tout d’abord au
consensus actuel sur le déroulement d’un échauffement stratosphérique.

En hiver, la nuit polaire cause un refroidissement radiatif impod@tatmosphére
des hautes latitudes, créant une intense dépression centrée autols, dwmpénée vortex
polaire Autour de cette dépression s’enroulent de puissants vents d’ouest qui forment le
courant jet de la nuit polaire (en anglp@ar night jet stream Ces vents zonaux sont régulés
par le champ de température a travers 1’équation du vent thermique (1a) : le gradient de
température- négatif en allant vers le pdleprovoque une augmentation de la vitesse du vent
avec I’altitude jusqu’a la tropopause.

=—=xIn|—|*k-AT (1a)
T\ y
1

ol vy est le vecteur vent thermique horizonRila constante des gaz parfaits réduRe=(287
Jkg LK™, f le facteur de Coriolis (qui varie de -1 au pdle Sud & +1 au pdle Netchetle

au niveau de I’équateur), p, et p; deux niveaux de pressiok,le vecteur unitaire vertical

dirigé vers le haut, es,T le vecteur gradient isobare (calculé sur une surface pression
constante) de la températltétempérature moyennée sur la verticale entre les niyepek
P1)-

Le courant jet qui en résultélimite deux régions bien distinctes de 1’atmosphére qui
en temps normal se mélangent tres peu entre :dll@sérieur du vortex polaire, composeé
d’air tres froid, et ’extérieur, ouU I’éclairement solaire maintient une certaine température.
Lors d’un échauffement stratosphérique, le vent zonal se trouve affaiblijusqu’a parfois
s’inverser, et la circulation de la stratosphéere devient hautement asyméttigushangement
est d0 aux ondes atmosphériqu@s entrent en interaction avec 1’écoulement moyen. Les
ondes concernées sont principalement les ondes de Rossby planétairesledd et 2
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[Matsung 1971; Andrews et a).1987].Les ondes déferlent tout d’abord dans la stratosphere,
aux hautes latitudes. La friction des ondes qui en découle crée unerdaijpn de la
température au pble. En conséquence, le gradient méridien de tempeéaatiréanpliquant

un affaiblissement du vent zonal. Les ondes qui se propagent \emérdl déferlent alors a
des altitudes de plus en plus basses, car des vents d’ouest moins intenses (et a fortiori des
vents d’est) les empéchent de se propager plus haut. L’intégrit¢é du vortex polaire est
compromisesi bien que de I’air extérieur chaud y pénéetre. On note également des intrusions
d’air mésosphérique qui descend dans la stratosphére en se réchauffant du fait de sa
compression Kvissel et al 2012]. Dimportantes variations de température sont alors
observées, parfois jusqu’a des latitudes assez basses K)0°on observe notamment (a 60°N)
des augmentations de 10 K a 60 K dans la stratosphes&tpmdent sur plusieurs semaines
[Labitzke 1972] auxquelles s’associe un refroidissement de la mésosph&hq et al, 2004.

Il existe différentsypes d’échauffements stratosphérique®n parle d’échauffement
stratosphériqgue majeursile gradient de température calculé a 10 hPa et en moyenne zonale
entre le pble (85°Nou 85°S pour I’hémisphére sud) et 60°N (ou 60°S) est positif pendant
plus de 5 jours, et que pendant cette période le vent zonal moyen mégin @0°S) et a
10 hPa s’inverse (définition de I’Organisation Météorologique Mondiale, Andrews et al.
[1987]). Cela correspond aux cas les plus spectaculaiges s’accompagnent des
perturbations les plus importantes. Le vortex peut alors étre déporté loga d®ne
d’équilibre initiale centrée autour du pole — cas nommé déplacement du vorteffigure 1.8)
ou bien se scinder en deux parties aprés élongation parle alors de rupture du vortex
(figure 1.9). La distinction entre ces detypes d’échauffements est analysée patharlton
and Polvani[2007], qui proposent une méthodologie quantitative de distinction basée sur
I’étude de la vorticité absolue. La vorticité est un parameétre qui permet de décrire le
mouvement de rotation d’un fluide. La vorticité absolue inclut en outre le parametre de
Coriolis, qui traduit la rotation propre de la Terre.aaticité potentielle prend en compte
I’éventuel étirement vertical (ou 1’éventuelle compression verticale) de la masse d’air
considérée, et reste constante si cette derniére subit unerdeéotmation. La vorticité
potentielle est une grandeur caractéristique de la stratosphérfiecpewd y prendre des
valeurs élevées.

22



. Potential Vorticity (pvu) 23 march 2010 12UT

go0.2

310.0
4800
4500

4000

Merth
Paola
3300

300.2

180.0
1502

120.3

a.ooc

Ether/Production

Figure 1.8 :Carte de la vorticité potentielle des hautes et moyennes latitudes le 23 mars 2010,
lors d’un échauffement stratosphérique majeur de type déplacement. Le niveau 675 K
correspond environ au niveau 20 hPa, soit envitdrkm d’altitude. Le vortex polaire
correspond aux régions présentant une vorticité potentielle élevée (codlaudes). On
remarque un treés net déplacement du vortex par rapport a sa position d’équilibre centrée sur le

pole. Cette carte a été obtenue grace au modele MIMOSA (Mod#lidaentrope du
transport Méso-échelle de I'Ozone Stratosphérique par Advection)t éssae du site
d’archivage http://ether.ipsl.jussieu.fr/ether/pubipsl/mimosa_fr.jsp
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Figure 1.9 : Carte de la vorticité potentielle des hautes et moyennésdiedi le 29 janvier
2009, lors d’un échauffement stratosphérique majeur de type rupture. Le vortex polaire est
scindé en deux parties distinctes et distantes de plusieuisrsnie kilométres. Carte issue
du modéle MIMOSA.

Les ESS majeursont observés dans 1’hémisphére nord, hormis le cas exceptionnel de
I’échauffement majeur qui a eu lieu eseptembre 2002 dans I’hémisphére sud [Dowdy et al,
2004; Kruger et al, 2005. Dans I’hémisphére nord, on dispose de mesures permettant de
déterminer si un échauffement stratosphérique est majeur d&gpuis 1957-1958, soit 56
ans. Sur cette période, on recense 0, 1 ou 2 événements par hiver pour un #fital de
échauffements majeur€lparlton et Polvani2007; Hitchcock et al. 2013; Goncharenko et
al., 2013], soit une moyenne de 0,7 par an. Mais la répartition interannuediesestinégale
et plusieurs années sans échauffement majeur peuvent se(guiyu& parfois pres de dix
années consécutives). Du reste, la répartition intra-annuelle deéresmiants est elle aussi
relativement inégale. Mais de nombreux échauffements stratosphériquetusd petite
ampleur ont lieu chaque hiveon parle alors d’échauffements stratosphériques mineurs

Les échauffements stratosphériques constituent la premiere causgaiddité de la
circulation stratosphérique de 1’hémisphére nord en hiver [Andrews et aJ.1987]. Des études
récentes indiquent que 1’augmentation de la concentration en gaz a effet de serre pourrait
accenuer le forcage des ondes troposphériques et renforcer I’activité des ondes planétaires
dans la stratosphef8utchart et al. 2006; Deckert and Damerjs2008]. Compte tenu de
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I’importance du role joué par ces ondes dans la formation des échauffements stratosphériques,
les changements constatés dans la composition de I’atmosphére ont certainement des
conséquences sur ces phénomgneamment sur leur occurrence, du fait également d’un
affaiblissement des vents zonaux dans la moyenne atmosfiohiménke et a] 2012]. De
maniere réciproque, ces repercussiamsl’activité dynamique (qu’elles prennent la forme
d’une augmentation d’intensité, d’un décalage temporel, d’une occurrence croissante ou de
toute autre perturbation) pourraient modifier la circulation de la stratosmiedonc
également celle de la tropospheére ainsi quee@pératures dans la troposphére jusqu’au
niveau du solBaldwin et al, 1994; Baldwin and Dunkertgn2001; Baldwin et al, 2001 ;
Baldwin et al.,2003 ;Baldwin et al, 2007].

De nombreuses questions restent ouvertes concernant les ESS, quawcsgeit de
conditions atmosphériques et dynamiques qui ménent a leur formation, de muemént
précis(I’enchainement des événements qui les caractérisent), ou encore de leurs conséquences
a court et moyen terme sur la météorologie troposphérique ou a plus loreg d@rnes
tendances de température observées. Il apparait crucial d’apporter des réponses a ces
guestions, particulierement dans le contexte actuel.

1.3. Contexte scientifique géneéralptivations et objectifs de 1’étude

L’augmentation des pressions humaines et naturelles sui’environnement pose de
nombreuses questions, aussi bien aux experts scientifiques des domainassanie la
communauté scientifigue dans son ensemble, vaita société toute entiere. Pour les
météorologues et les climatologudss’agit d’évaluer les conséquences de ces pressions sur
le climat, et donc sur les activités humaines qui en dépendent tut@sniere directe ou
indirecte (le département américain du Commerce estime que 70% idiégésaétonomiques
sont sensibles aux aléas météorologiques).

Parmi les défis scientifiques que doivent relever la météorolodee @imatologie,
nombreux sont ceux qui nécessitent une meilleure compréhension de la malyeasghére
et de ses liens avec la troposphere. Le role clé que joue la stra¢osphde systeme
climatique dans son ensemble a récemment suscité¢ davantage d’attention. On sait maintenant
gue la dynamiquet I’évolution de la moyenne atmosphére ont une influence déterminante
sur le climatdes premiers kilomeétres de ’atmosphére. En effet, des exemples récents dans la
littérature ont montré que 1’on peut attribuer aux changements a long terme que connait la
stratosphere des phénomenes aussi variés que le déplacementpadbesdie courant-jet de
I’hémisphére sud en été [Lee et al. 2013], une partie déa tendance de 1’oscillation de
I’ Atlantique nord (NAO) vers des valeurs davantage positives dans les années 1990 $caife et
al., 2005], ou encore les changements dans la circulation profonde de I’océan [Waugh et al.
2013]. La variabilité de la stratosphere a été reliée au climat plo@ogue sur des échelles
de temps allant de quelques joughgrlton et &, 2004] a plusieurs saisonSigmond et aJ.
2013, et méme jusqu’a quelques décennies [Manzini et al, 2012]. Les ESS sont non
seulement les plus importants des phénoménes dynamiques affectapétamenatmosphére,
mais ils constituent également les manifestations les é@ligentes et les plus fortes du
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couplage dynamique inhérent au systéme troposphére-stratos@ivartidn and Polvani
2007]. L’influence de I’état de la stratosphére sur la circulation troposphérique est maintenant
largement reconnueElle a en effet ¢té étayée par des études s’appuyant tant sur des
observationsBaldwin and Dunkerton2001; Thompson and SolompR002 ; Thompson et
al., 2002] que sur des modeleshjndell et al. 1999; Sexton 2001; Polvani and Kushner,
2002; Gillett and Thompsgn2003; Norton, 2003; Charlton et al, 2004. Par ailleurs, les
échauffements stratosphériques ont également des conséquences sunudodirde la
concentration en ozondd Laat and van Weel2011; Paivarinta et al, 2013]. Ces différents
¢léments sont autant d’indicateurs montrant qu’améliorer notre connaissance des
échauffements stratosphériques et notamment de leurs conséquences troposphériques s’avere
crucial pour la compréhension du systeme climatique global.

Les tendances de température (de la troposphere comiaendgenneet de la haute
atmosphere) sont habituellement calculées a partir de moyennes resndesl données
pouvant provenir de radiosondages, de fusées, de lidar ou encore de s&dellitesstate
gue les résultats peuvent varier fortem&nhe source a 1’autre [Thompson et g12012]. De
plus, ces estimations souffrent de dérives instrumentales, de discéstiauidincertitudes
causees pdréchantillonnage des données issues de satellites [Ramaswamy et al2001; Beig
et al, 2003; Randel et al. 2009]. Par ailleurs, les séries de données obtenues présentent
souvent une extension spatiale (que ce soit la couverture horizontale ou I’amplitude verticale)
ou temporelle limitéeNishizawa et YodefR005] ajoutent que les incertitudes pesant sur
I’estimation des tendances de température sont augmentées par des forcages extérieurs
périodiques de longue période, tel que le cycle solaire de 11 ans, et dgedagtérieurs
intermittents comme les éruptions volcaniques majeures. Des anatysii-régression
prenant en compte la variabilité naturelle ont été conduites, rfhegspeésentent toujours
d’importantes incertitudes [Kerzenmacher et al., 2006]. Or il est connu que les phénoménes
dynamiques ont une importance fondamentale sur les températures de la moyenne
atmosphere. Ces phénoménes sont les plus prégnants en hiver tout en étant inégalement
répartis au cours de la saison selon les années, causant une importante variabilité des
températures tant intra-saisonniere qu’interannuelle. Ainsi la moyenne des températures ne
traduit-elle pas nécessairement toute 1’information physique contenue dans une série de
données. En effet, Keckhut et al. [2011a], qui soulignent eux aussi les limitations énoncées au
paragraphe précédent, suggérent que des analyses s’intéressant plus particuliérement aux
distributions de température soient entreprises, notamment en hiver ou les échauffements
stratosphériques affectent fortement la valeur moyenne. Du reste, les tendances de
températures qui s’appuient sur des moyennes mensuelles montrent une différence entre été et
hiver, ainsi que des différences selon la longitude considérée. Compte tenu de ces éléments, il
nous apparait qu’une étude prenant davantage en compte [’importante variabilité
interannuelle, due pour partie aux échauffements stratosphériques, permettrait d’une part une
meilleure compréhension des phénomeénes en jeu ainsi que de leurs conséquences, d’autre part
I’obtention de résultats — notamment sous la forme de tendances de température — distinguant
les processus radiatifs, associés aux processus dynamiques de fond, des événements
dynamiques majeurs. En outre, on constate un fort besoin d’étudier des données a la fois de
qualité et d’extension temporelle importante.
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De plus, la plupart des études s’intéressant aux échauffements stratosphériques et a
leur impact sur la moyenne atmospheére et la troposphére se basent sur des analyses de champs
horizontaux (a titre d’exemple nous pouvons citer Charlton and Polvanj2007] etCharlton et
al. [2007]) ou, comme nous I’avons vu précédemment, sur des séries de mesuarEsxtension
verticale limitéeUn travail s’appuyant sur des données présentant une importante couverture
en altitude s’avérera complémentaire de la littérature existante.

Enfin, il a ét€¢ vu que les tendances de température de la troposphere ont été étudiées
avec profusion car elles concernent directement 1’activité humaine. Cependant, on ne saurait
en dire autant des tendances concernant les couches supérieures de 1’atmosphere, qui ont été
étudiées en premier lieu pour apporter des ¢léments de réponse a la diminution de I’ozone
stratosphérique. Cet état de fait est en partie dii a un moindre nombre de données ainsi qu’a un
relatif désintérét par rapport aux plus basses couches. En conséquence, alors que les études
s’intéressant aux tendances de température dans la troposphére se concentrent davantage sur
la rapidité de leur évolution, les recherches conduites sur les tendances stratosphériques se
tournent plutot vers leurs causes. Ceci s’explique par le fait que ces recherches s’appuient
davantage sur des simulations provenant de mod¢les, principalement ceux qui cherchent a
recréer I’évolution statistique du climat, que sur des observations [Seide! et al., 2011]. Notre
¢tude cherchera donc, 1a aussi, a prendre le contrepied des approches déja adoptées en
s’intéressant soit a des données issues d’une technologie différente — le lidar —, soit a des
simulations provenant de mod¢les forcés par les analyses météorologiques. La nécessité de
disposer de données a la fois plus nombreuses et de meilleure qualit¢ dans la moyenne

atmosphére a motivé le projet ARISE (Atmospheric dynamics Research InfraStructure in

Europe), dans le cadre duquel certains des travaux présentés ici orhés. Il s’agit de
développer et de connecter entre eux différents réseauwtatilens et d’instruments de
mesures- notamment le lidar pernettant d’observer et de quantifier I’état de 1’atmosphére
de maniére plus précise et phéguliére qu’auparavant.

Les différents éléments d’introduction que nous venons d’aborder mettent a jour
plusieurs pistes d’investigation. Dans le cadre de ce travail, nous nous adressons plus
particuliérement aux questions suivantes.

e Quel impact les ESS ont-ils sur les estimations de tendatedsmpératur@
Peuventds expliquer la différence constatée entre I’hiver et 1’été ? Qu’en est-il des
différences observées entre les deux hémisphéres, ou selon la longitude ?

e Quels sont les condition®apparition d’un échauffement Stratosphériqu@ Quel

état de ’atmospheére la favorise ? Peut-on distinguer des signes précurseurs de ces

phénomenes ?

e Comment évolue 1’0occurrence de ces événements, et quelle évolution est-on en

droit d’attendre pour les années a venir ?

e Quelles sont les conséquences a court et moyen termes de ces é@femom

dynamiques sur la troposphére et sur la moyenne atmosphere ?
e Peut-on distinguer les deuxpes d’échauffements en analysant 1’évolution des
températures au cours de 1’hiver ?
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Le chapitre suivant s’intéressera a 1’analyse des séries lidar mesurées a 1’Observatoire
de Haute-Provence. On y décrira notamment la nouvelle méthodologie développée pour
séparer la contribution radiative de la contribution dynamique. Nous étudierons ensuite, dans
le chapitre 3, les données issues d’une simulation calculée avec le modele Canadian Middle
Atmosphere Model. Il s’agira alors de mettre en ceuvre notre méthode d’analyse a une échelle
globale et de comparer les résultats a ceux obtenus a partir des données lidar. Dans le chapitre
4, on s’appuiera sur le modele RACCORD pour examiner plus en détail les conditions de
formation d’un échauffement stratosphérique. Dans un dernier chapitre, on se basera sur la
méthodologie développée ainsi que sur les différents enseignements acquis pour étudier le cas
de I’hiver 2012-2013. Enfin, une conclusion résumera les principaux résultats de notre étude.
Ces derniers nous fourniront un point de départ pour proposer également des pistes de
réflexion pour des travaux futurs.
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Chapitre 2 Analyse des données lidar d®bservatoire de
Haute-Provence

2.1. Introduction

Nous venons de mettre en lumiére le manque d’analyses s’intéressant a I’impact des
échauffements stratosphériques sur la variabilité de la temmgrabasées sur des
observations de qualité et axtension (tant verticale que temporelle) importante. Dans cette
premiére étude, nous analysons une série de données lidar (et radiosondagtisnegte
par sa régularité et sa longueur. L’objectif est de constater quel est I’'impact des échauffements
stratosphériques soudains sur les distributions de températures. Nous dévelappons
nouvelle méthode de calcul des tendances de température qui prend encadrmmppact et
permet de le filtrer pour isoler la contribution radiative. Les résuftatd comparés aux
approches habituelles. On s’appuie également sur cette méthodologie pour chercher a mieux
caractériset’évolution de la température au cours d’un échauffement, en distinguant les deux
types d’événements (rupture et déplacement).

2.2. Description des données analysées

2.2.1. Mesures de température

Les techniques permettant de mesurer la température de 1’atmosphére sont tres
nombreuses. Nous nous arréterons plus précisément sur deux d’entre eclles — les
radiosondages et le lidarqui sont les seules a fournir des données résolues verticalement sur
une échelle verticale importante, disposant d’une continuité temporelle quasi journaliére
compatible avec les phénoménes étudiés, et souffrant peu de discontilugtges des
remplacements par de nouveaux instruments différemment calibiést @urquoi les
données que nous avons choisi d’analyser dans ce chapitre proviennent de ces instruments.

2.2.1.1. Mesures par radiosondages

Les radiosondages consistent en un ensemble de capteurs mesurant différents
parametres physiques (habituellement la pression, la température, I’humidité, la direction et la
vitesse du vent, etc.) reliés a un ballon qui s’é¢léve depuis le sol jusqu’a son altitude
d’éclatement, généralement comprise entre 20 km et 30 km.

L’incertitude sur la mesure de température provient de deux causes : 1’erreur faite sur
le calcul de 1’altitude a partir de la pression, et I’erreur sur la mesure elle-méme[Keckhut et
al., 1993] Ces deux sources d’erreur sont comprises entre 1 K et 3 K maximum a 30 km.
Cependant]’incertitude concernant la détermination de I’altitude a été améliorée jusqu’a
atteindre 0,2 K depuis I’implémentation d’un GPS. Le remplacement régulier des capteurs de

29



température par des modéles plus modernes aigpeles mesures toujours plus précises.
Jeannet et al[2008] ont comparé des séries de mesures issues de différents radiosondages
nocturnes et ont noté une amélioration de I’incertitude sur la mesure de température a 10 hPa :

I’erreur systématique est passée d’un peu plus de 4 K en 1984 a moins de 2 K depuis 2001,

tandis que I’erreur aléatoire a évolué de 2 K en 1984 a moins de 0,5 K depuis 1993. D’autres

sources Yaisala white paper2011] confirment que les instruments récents permettent de
limiter les incertitudes des mesures de nuit a 0,3 K en-dessous de 16 km et 0,6 Kiau-dess

Les mesures par radiosondages souffrent de leur altitude maximads djoiite a la
basse stratosphere. Or nous cherchons a étudier la moyenne atmosphére elassnsole
il s’agit donc de se tourner vers d’autres instruments de mesure pour compléter les données
radiosondages.

2.2.1.2. Mesures par lidar

Le lidar utilise un principe semblable a celui du radar mais d@adsrhaine spectral
des ondes optiques. Des intgioins monochromatiques provenant d’un laser sont envoyées
dans I’atmospheére et une analyse temporelle du signal rétrodiffusé ou réémis par les particules
de I’atmosphere permet d’obtenir des informations sur sa structure et sa composition en
fonction de 1altitude. Ainsi une couche nuageuse suffisamment épaisse empéche toute
mesure aux niveaux supérieura.longueur d’onde de réception peut étre soit identique a la
longueur d’onde d’émission (diffusion Rayleigh, Mie et résonante), soit supérieure a la
longueur d’onde d’émission (diffusion Raman ou émission fluorescente). Pour les mesures de
température, on choisit la longueur d’onde d’émission en dehors des raies de résonance des
atomes et des bandes d’absorption des molécules atmosphériques, et on ne considere que la
rétrodiffusion a la longueur d’onde d’émission. Les seuls processus pouvant intervenir sont
alors la diffusion Rayleigh par les molécules de 1’air et la diffusion Mie par les aérosols
atmosphériques. Au-dessus de 30 km a 35dkthitude, la contribution de la diffusion Mie
est négligeable par rapport a celle de la diffusion Rayleigh, si biete cpignal rétrodiffusé
est directement proportionnel a la densité atmosphérique. La tempésitarsgte déduite
de la mesure de densité en appligua I’atmosphére les hypothéses de 1’équilibre
hydrostatique et la loi des gaz parfaltafichecornest Chanin 1980].

Les comparaisons entre des mesures fournies par radiosondes et d’autres provenant de
lidar montrent un trés bon accord entre 30 kr35ekm, avec des écarts n’excédant jamais 1
K [Keckhut et al.1993].

A une échelle globale, les mesures par lidar sont limitées par fibie
échantillonnage, aussi bien temporel que spatial. Nous chercherons dudténuer ces
limitations en optant pour une station lidar qui dispose de mesurphigegagulieres et les
plus nombreuses possible, puisdans les chapitres suivantsen étendant notre étude a
d’autres régions du globe provenant de simulations issues de modeéles climatiques globaux. La
staion lidar choisie est celle de I’Observatoire de Haute-Provence (OHP).

30



2.2.2. Description des séries de température anabk/sée

Les séries temporelles de température étudiées ici sont cassteuipartir des
radiosondages de la station météorologique de Nimes etedures lidar effectuées a I’OHP.

2.2.2.1. Radiosondages de Nimes

Météo-France effectue des radiosondages depuis de multiplesstatont celle de
Nimes (43,85°N ; 4,£), qui est la plus proche de la station lidar de I’OHP. Les mesures y
ont lieu deux fois par jour, a 00 TU (temps universel) et 12 TU, pareoation de
I’Organisation météorologique mondiale. Le tableau 2.1, reproduit ci-dessous, indique les
modéles de sondes successivement utilisées.

Tableau 2.1 : Modéle des sondes utilisées a la station Métémdéeale Nimes depuis
1978.

Période Modele
1978- 1981 MESURAL
1981 Eté 2001 VAISALA RS80

Eté 2001- Eté 2005| VAISALA RS90
Eté 2005- Mi-2007 | VAISALA RS92
Mi-2007— Présent | MODEM M2K2DC

L altitude maximale moyenne atteinte par les radiosondages de Nimes eskag &t
le nombre moyen de jours sans mesures est de 11,5 par an, soit 3%.

2.2.2.2.Mesures par lidar a I’Observatoire de Haute-Provence

Des premiéres mesures de température par lidar ©mhiéées a I’OHP (43,93°N ;
5,72°E) par le Service d’Aéronomie dés 1977 (le SA’associe en 2009 avec le CETP —
Centre d'Etudes des Environnements Terrestres et Planétaigsdeviendra ainsi le
LATMOS). Des relevés plus réguliers ont été menés depuis octobre 19@@)stituent
depuis lors la plus longue série de mesures de température par lidane€a®s sont
effectuées dans le cadre du réseau NDACC (Network for the Detectiommafspheric
Composition Change) depuis son lancement en 1991. Elles sont archivée<patre de
Données de Chimie Atmosphérique Ether sur la base de données du NDACC hébkrgé pa
NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration), et sont disponibles
publiquement a I’adresse http//www.ndacc.orgla résolution verticale, a 1’origine de 300 m,
a été améliorée a 75 m depuis 1984in d’améliorer la précision des mesures et ce faisant de
permettre une analyse climatologique homogéne, les données sont Visgésdement a
I’aide d’une fenétre de Hamming de 3 km, et sont intégrées temporellement sur toute la nuit
de mesured.a durée d’intégration est typiquement de 2 h a 3 h, mais peut varier d’une heure
a 12 h, notamment en fonction des conditions climatiques. Au fur et a ndesuagnées, les
profils de température ont atteint demxima d’altitude de plus en plus élevés, grace a
I’utilisation de lasers plus puissants. Ainsi, alors que les premiers profils d’octobre 1978 ne
dépassaient pas 61 km, 2 km supplémentaires étaient déja gago@maame de jours plus
tard, et l’altitude de 67 km a été atteinte avant la fin de I’année. Aprés deux années
supplémentaires, a la fin du mois de janvier 19&lprofils s’étendaient jusqu’a 76 km. Puis
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a 84 km six mois plus tard, & 89 km en mai 1982. Finalement, I’altitude de 90 km fut
atteinte a la fin de I’année 1983. En 2010, cette série s’est interrompue du fait de problémes
concernant d’abord le laser, puis 1’électronique. L’instrument est a nouveau opérationnel
depuis septembre 2D1date a laquelle il a repris un rythme d’observations élevé dans la
cadre du projet ARISE.

L’incertitude statistique des mesures est inférieure a 1 K en-dessous de 70 km. Au-

dela, I’incertitude augmente avec I’altitude. Une erreur systématique peut exister autour de 30

km et au-dela de 70 kniKgckhut et al. 1993]. Cependant, de multiples validations croisées
ont été proposées dans le cadre du NDACC, comparant les données issuasaduoeligs
provenant de systemes mobil&ngh et al. 1996], de satellitest d’autres lidars [Wild et al,

1995; Keckhut et al.2011a], ou encore de modelésllanc et al.1998], et n’ont pas révélé
d’écarts importants [Keckhut et al. 2004], sauf suite aux éruptions volcaniques les plus
massives, lorsque des aérosols onpaigetés jusqu’a 30 km d’altitude [Keckhut et al.1995].

On dispose de 3678 profils de température d’octobre 1978 a la fin de 1’année 2009,
soit environ un profil tous les trois jours. Le nombre de jours de mesures pagshétsdié
et illustré parKeckhut et al.[2011a]. Le nombre moyen de jours manquants entre deux
mesures est de 2,1, et I’écart type est de 7,1 jours. Ces chiffres sont réduits a 1,7 jour et 3,5
jours si I’on exclut les 19 périodes ou les mesures ont di étre interrompues pendant plus de 40
jours (a cause de problémes instrumentaux ou lors d’arréts des opérations). Ces périodes sont
évitées dans notre étudka qualité des données s’est améliorée au fil des ans, et ce a
différents égards. Tout d’abord, les mesures ont été globalement de plus en plus réguliéres.
Parmi les 19 périodes sans mesures les plus importantes mentioni@ssusi- 8 sont
antérieures a 1981. Ensuite, I’altitude maximale des mesures a été¢ progressivement portée
jusqu’a 90 km et plus. Enfin, la précision des mesures s’est améliorée grace a 1’utilisation
d’instruments de qualité croissante, et grice a une meilleure compréhension des sources
d’erreur [Keckhut et a].1993].

2.2.2.3. Série de température finale

Pour notre étude, les données perturbées par les éruptions volcaniques les plus
importantes sont écartées, et les mesures de tempéatiudels de 90 km ne sont pas prises
en compte. De méme, les périodes sans mesures les plus impodartsat évitées parce
qu’elles ne concerng pas I’hiver, soit écartées. Deux interpolations linéaires sont
successivement effectuéda premiére permet d’obtenir un profil de température quotidien a
partir des données lidar (de méme pour les rares jours sans mesures padiot®ndages),
la seconde permet de raccorder ces profils aux radiosondages relevés,acomiid illustré
par I’exemple du 3 janvier 2009 (le premier jour ou I’on dispose de mesures lidar pour cette
année) illustré par la figure 2.1.
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Profils obtenus le 3 janvier 2009 et raccordement calculé (interpolation linéaire)
I I

I I I I I I I
30k — Profil lidar A
—Profil radiosondage
Raccordement linéaire
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Figure 2.1 : Profils lidar (bleu) et radiosondage (rouge) obtenus pour le 3 janvier 2009. Le
raccordement linéaire est indiqué en vert. Les mesures radiosondages s’étendent jusqu’a 23
km d’altitude, les données lidar commencent a 30 km.

D’une maniére générale, les altitudes les plus concernées par le raccordement linéaire
sont celles situées juste dessous de 30 km, I’altitude ou commencent les mesures lidar. En

moyenne, le raccordement concerne une zone d’extension verticale 6 km, centrée autour de
I’altitude 26,5 km.

La série finale qui résulte de ce traitemetétend d’octobre 1978 a fin décembre
2009, et est compose&kun profil quotidien comprenant une valeur par kilométre du sol (0
km) a la haute mésosphere (90 km).

2.2.3. Pertinence et limites de la série de donnéedyzée

2.2.3.1. Situation geéographique des stations de messreet observation des
eéchauffements stratosphériques
Bien que les stations de Nimes etid@HP soient situées dans les moyennes latitudes,

on peut y observer les perturbations du vortex polaire. En effet, le jet-gierdrétre localisé
a des latitudes minimales allant jusqu’a 40°N. De plus, le vortex polaire ne reste pas
strictement vertical, mais peut au contraire se tordre fortemenicuti@arement lors de
perturbations dynamiques importantes de la moyenne atmosphere comnteaidfedents
stratosphériques. La partie inférieure du vortex est alors généralemdaedgacairection de
I’Europe, tandis que la partie supérieure se trouve davantage a I’ouest, ce qu’il est possible de
voir par exemple sur les cartes fournies par MIMOSA (Modélisatiantrigge du transport
Méso-échelle de [1'Ozone Stratosphérique par Advection) et disponibledes site
http://ether.ipsl.jussieu.fr/ether/pubipsl/mimosa_fr.j§eci est confirmé pakodin et al.
[2002], qui analysent les concentrations d’ozone au-dessus de I’OHP et montrent que des
excursions du vortex polaire y ont lieu. Enfin, il est a noter que la $atialh du vortex par
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rapport a la surface de la Terre afhilaire pour des échauffements d’un méme type
(déplacement ou rupturdylptthewman et al2009.

2.2.3.2.Limites d’une étude locale

Par essence, les mesures issues de radiosondage et de lidarasesit Aonsi notre
étude est-elle nécessaireméniitée spatialement comparée aux travaux s’appuyant sur des
données issues d’un réseau de stations ou de satellites. Cependant, il seraitpossible d’étendre
notre analyse en ’appliquant a d’autres séries de données issues de sources locales différentes
(autres stations lidar, radiosondages, fusées etc.), bien que leurliEchege plus réduit
risque de rendre les résultats moins preeise dans certains cas rende 1’application de notre
méthodologie purement impossible. Il est surtout importdetaminer des observations
globales ou quasi-globales. Celles provenant de satellites sont sdinvisges par une
moindre extension verticale ou temporelle, ou encore par leur faible ré@salatticale. Un
compromis consiste a utiliser 1’analyse des simulations numériques de modeéles forcés par les
analyses météorologiques qui présentent I’extension spatiale recherchée. Parmi ces modeles,
deux sont étudiés ici CMAM dans le chapitre 3 et RACCORD au chapitre 4.

2.2.3.3. Limites dues a la qualité des mesures et a tataitement

Les mesures lidar sont par nature irrégulieres, notamment du fait desoosndit
atmosphériques exigées pour leur bon déroulement (ciel clair). A cegidlamité intrinséque
s’ajoute une irrégularité extrinséque, due a des problémes techniques sur les instruments, des
périodes de maintenance ou encore dans certains cas des mangserteppour procéder
aux mesures, car le lidar est une technique qui ne peut étrecergigrautomatisée. Les
interpolations basiques effectuées sur les jeux de données disponibles pangecgrtains
cas résulter en des valeurs relativement éloignées de la réaitenotamment le cas lorsque
plusieurs jours séparent deux mesures au moment d’une variation importante de la
température, comme lor¢’un échauffement stratosphérique. Ces cas, rares, ont dans la
mesure du possible été évités lors de notre étude : toutes causes confmmdoas environ
un cinquiéme des hivers qui o#tte exclus de notre étude (voir le tableau 2.4 du paragraphe
2.5.1)).

2.2.3.4. Conclusion sur la qualité de la série analge

Malgré des limites tant intrinséques qu’extrinséques, la série de données gque nous
étudions reste exceptionnelle car elle propose mivyenne d’un profil réellement mesuré
tous les trois joursur plus de trois décennies. De plus, la situation géographique des stations
permet 1’observation des échauffements stratosphériques, dont les perturbations associées
concernent nécessairement le bord du vortex polaire. Ainsi la sérmoredla analysée
pemetelle une étude statistique et climatologique poussée des dést®chauffements
stratosphérigues.
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2.3. Notion de température de fond

2.3.1. Etude préliminaire et hypothéses

2.3.1.1. Premiéres observations

Pour visualiser la variabilité interannuelle de la température, puamiére idée
naturelle est de représenter le cycle annuel. Afin de lisser les sabtenues, une moyenne
glissante sur 15 jours est effectuée sur le cycle annuel moyeranésidis 31 années de
mesures (1979 a 2009). Une forte périodicité annuelle est constatée a 40 km2(Hyuliae
température allant de 243 K en novembre a 258 K en juin, tandis qu’a 65 km on observe
également une forte signature semi-annuelle, la température eirétaat ainsi atteinte un
mois et demi seulement apres la température maximale (regpeetiv 223 K a la fin
décembre et 239 K a la mi-novembre). On note par ailleurs une antatiorréntre les deux
courbes sur la premiére moiti¢ de 1’hiver (d’octobre a fin décembre). Le signal semi-annuel
apparait de maniére non négligeable a partir de 55 km.
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Figure 2.2 : Cycle annuel moyen (moyenne glissante sur 15 jalwscycle annuel
moyen calculé a partir déensemble des données de 1979 & 2009) des températures a
40 km (courbe bleue en trait plein) et 65 km (caudn tirets verte). Les courbes en
trait fin sont décalées de plus ou moins un écgpetpar rapport a la moyenne.

Ces évolutions peuvent étre approximées par des courbes sinus@tales &|.1995
; Leblanc et al. 1998]. Cependant, on remarque que le cycle annuel a 40 km est fortement
perturbé en hiver, notamment par deux causes conjointes. Premieremanibdité de la
température de la moyenne atmosphstelus forte en hiver qu’en été (respectivement 1 K
et 0,5 K), comme 1’ont soulignéHauchecorne et al[1991]; deuxiemement, la température
est plus élevée (en hiver) que la température attendue avec unesiousioédale. Ces deux
aspects sont des signatures caractéristiques des événementgjdgaamportants qui ont
lieu en hiver aux moyennes et hautes latitudes, comme les échauffements stratospl#rique
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autre marqueur de 1’activité¢ dynamique renforcée qui a lieu en hiver est 1’activité des ondes
atmosphériques : elle aussi atteint un maximum au cours de cetidep@¥ilson et al,
1991].

Une deuxieme fagon de visualiserdéétudier la variabilité de la température est de
s’intéresser aux distributions des anomalies de températures pour différentes périodes
réparties sui’ensemble de I’année. Ici, nous calculons les anomalies de températures par
rapport au cycle annuel décrit ci-dessus (figure 2.2), et nous nous intéresmpéaiodes
d’une quinzaine de jours (Soit deux quinzaines par moigks données considérées s’étendent
sur I’ensemble de la série (soit de 1979 a 200lagpermet donc d’avoir environ 465 valeurs
par périodeTout d’abord, on calcule I’écart-type pour chaque période, ce qui fournit une
nouvelle source d’informations quant a 1’évolution de la variabilité de la température au cours
de I’année (figure 2.3).

” Ecart-type des mesures par quinzaine a différentes altitudes
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Figure 2.3: Ecart-type des distributions de température par quinzaine a 20 km, 4068¢m e
km d’altitude. Les lignes verticales tiretées noiré&imitent I’hiver de 1’été. Les lignes
horizontales indiquent les valeurs moyennes de 1’écart-type pour chaque saison.

On remarque que ’écart-type est systématiquement plus élevé en hjuam été : il
est 55% plus élevé a 20 km et 60 km, et plus de deux fois plus él¥é&ra. Les valeurs
maximales sont atteintes de décembre a février alors quddessvainimales se rencontrent
quasiment tout au long de 1’été (sauf a 60 km ou le cycle semi-annuel marqué fait remonter la
variabilité en juillet et an aodlt).

Ensuite, on étudie directement les distributions des anomalies @ertdares par
quinzaine On représente ici deux exemples parmi les 24 quinzaines de I’année : la deuxiéme
quinzaine de mai et la premiére quinzaine de février (figule 2.4
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Figure 2.4 : Distribution des anomalies de températures a 4Qikititude pour la 2
quinzaine de mai (a) et la®lquinzaine de février (b). Les courbes violettes
représentent les approximations gaussienne (a)-gabssienne (b)et les courbes
rouge et verte représentent les composants monamodaussiensA des fins de
comparaison, 1’échelle horizontale est la méme pour les deux graphes (mais non
I’échelle verticale). La fleche rouge horizontale en bas de {fJique 1’anomalie de
température (valant ici -3 K) qui sera utilisée gam calcul présenté ci-dessous.

Les distributions présentent de#fékences selon qu’elles concernent des périodes
hivernales ou estivales, comme les observations précédentesséelgipenser. Pour les
périodes d’été, on observe des allures monomodales a 1’écart-type restreint, tandis que des
formes bimodales a 1’écart-type plus important apparaissent en hiver (dans la moyenne et la
haute atmosphere). Des approximations gaussiennes et bi-gaussiennes (fordeiex
courbes gaussiennes) sont effectuées selon la forme de la distributiarivaern le modus
operandidécrit dand’annexe A. La présence d’un deuxiéme mode (représenté en vert sur la
figure 2.4 (b)) pour les périodes d’hiver est interprétée comme étant licée aux événements
dynamiques importants caractéristiques de cette sdisexistence de deux modes distincts
implique d’une part que deux phénoménes (ou deux classes de phénomeénes) sont a traiter
séparément si 1’on souhaite décrire le plus fidélement possible les évolutions physiques (ainsi
que les évolutions des parameétres physiques) qui ont lieu. Ainsi laépeegaiussienne (en
rouge sur la figure 2.4b)) est associée a I’état d’équilibre radiatif de 1’atmosphére auquel
s’ajoute une activité dynamique de fond, alors que la seconde gaussienne estreliée aux
evénements dynamiques importants tels les échauffements stratogshéiauméthode
permettant d’identifier les gaussiennes est expliquée dans I’annexe A). Une vérification
effectuée sur différents cas d’échauffement stratosphériques majeurs (dont les dates sont
listées dans le tableau 2.2) montre que les températures obsergéde tels événements
appartiennent quasi-systématiquement au deuxieme mode, ce qui renforceypothese.
(Dans un cas, I’augmentation de température qui résulte de 1’échauffement n’est constatée que
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4 jours aprés la date d&chauffement : cda peut s’expliquer par le fait que la perturbation
n’est pas localisée au-dessus de ’OHP au moment de I’événement, hypothése d’autant plus
probable qu’il s’agit d’un échauffement de type déplacement.)

Tableau 2.2 : Dates et type (« D » pour déplacement, « R » paupture) des
échauffements stratosphériques majeurs pris en tooagns ce chapitre. Les données
proviennent des réanalyses ERA-40 et ERferim de ’ECMWF (European Centre
for Medium-Range Weather Forecast®’aprés Charlton and Polvani[2007] pour
les réanalyses ERAO jusqu’a mi-2002 et d’aprés des informations fournies par A.
Charlton-Perez pour les données ERA-Interinpdrtir de 1’échauffement de 2003).

Date Type

4 Déc. 1981
1 Jan. 1985

23 Jan. 1987
7 Déc. 1987
14 Mars 198§
15 Déc. 1998
26 Fév. 1999
20 Mars 2000
11 Fév. 2001
18 Jan. 2003
21 Jan. 2006
22 Fév. 2008
24 Jan. 2009

A 0000000010000

D’autre part, la présence de deux modes de tailles différentes signifie quea |
distribution n’est pas répartie de maniére Symétrique autour de sa moyenne, et que cette
derniéren’a pas de sens physique particulier, contrairement a la moyenne de chaque mode.

2.3.1.2. Hypothéses de travalil

Ces observations indiquegti’une étude fondée sur la valeur la plus probable doit
donner des résultats davantage en accord avec les phénopignegies a 1’ceuvre
(notamment les phénomenes radiatifgle les méthodes s’appuyant sur la température
moyenne. En conséquence, nous proposons le modele suivant. La températureesekurée
somme de deux composantes, nommées «température de fond » et «eamenali
température », ou simplement « anomalie

Tmesurée = Tfond + Tanomalie (1)

La température de fond correspond a un état habituel, « standard », ou encore non
(fortement) perturbé de 1I’atmosphére. Elle résulte donc principalementie 1’équilibre radiatif,
mais aussi des contributions dynamiques mineures continues dues audegdagté ainsi
qu’aux ondes planétaires. Elle est donc sensiblke I’activité solaire [Keckhut et al. 2005;
Dunkerton et al. 1998],aux changements de composition de 1’atmosphére en gaz a effet de
serre Rind et al, 1998], a la concentration en ozone stratosphégtjiu€& ¢émission d’aérosols
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pour la basse stratosphere. Cependant, nous nous basons pour cette étuderspératare
de fond présentant un cycle annuel constant, ne dépendand Hakitdde. De cette maniere,
I’évolution par rapport a cette référence constante de parametres saisoaraetaristiques
(définis au chapitre suivant) permettra de constater les conségu@née baisse ou a la
hausse, des phénoménes énumérés ci-dessus sur la température deéafionthlic de
température, quant a elle, est définie comme la différence engmpeerature mesurée et la
température de fondlle est associée a ’activité dynamique renforcée que 1’on observe trés
majoritairement en hiver aux moyennes et hautes latitudes, edsjuiotamment due au
déferlement des ondes planétaires qui entraine les ESSolution interannuelle de
I’anomalie de température dépend également des différents phénoménes listés ci-dessus,
comme I’augmentation de la concentration en gaz a effet de serre, car ils ont un isyrdat
dynamique de la moyenne atmosphére, notammentl’occurrence et I’intensité des
perturbations dynamiques qui y ont lieu.

2.3.2. Cycle annueale température de fond

2.3.2.1. Calcul du cycle de température de fond

Il s’agit maintenant de développer une méthodologie pour calculer le cycle annuel de
température de fond, supposé constant dans cette étude. La méthode dguealcous
présentons est basée slianalyse des distribution d’anomalies de températures par
guinzaines, présentées ci-dessus (figure 2.4, paragraphe 2.3.1.1.). Dans les cas de distributions
bimodales, il a été noté qu’une premicre courbe gaussienne correspond a un état de fond de
I’atmosphere, tandis que la seconde est associée aux perturbations dynamiques majeures (la
méthodologie exacte de détermination et d’identification des gaussiennes est détaillée dans
I’annexe A). La moyenne de la premiére gaussienne est nommée « anomalie deDand
le cas de distribions monomodales, ’anomalie de fond est assimilée a la moyenne de
I’unique courbe gaussienne qui approxime la distribution. L’anomalie de fond est ainsi
déterminée pour chacune des 24 quinzaines de I’année. En ajoutant a chaque anomalie de
fond la température moyenne de la quinzaine qui lui correspond, on obtient @ \ple
décrivent le cycle annuel de température de fond (comme illustré figute 2.5 ci-dessous
pour le cas de I’altitude 40 km). En approchant ces valeurs par une courbe sinusoidale ou « bi-
sinusoidale » (somme de deux courbes sinusoid&les)!’altitude, on obtient finalement le
cycle recherchélLors d’approximations bi-sinusoidales, on obtient une composante annuelle
et une composante semestrielle (ou semi-annuelle). La composamstrsgle devient
significative a partir de 55 km d’altitude, si bien que le cycle annuel de température de fond
est assimilé a une sinusoide en-dessous de 55 km, et a une counbedidale a 55 km et
audela. La modélisation proposée est donc la suivante :

e Pour les altitudes inférieures a 55 km :

2mj

366 + ®o) (2a)

Tfond (]) = Tmoyenne (]) + ATannuelle- sin (

ou j est le jour de I’année, ATy ere €St ’amplitude du cycle saisonnier, et ¢, la phase
initiale.
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e Pour les altitudes supérieures ou égales a 55 km :

, . . 2mj
Tfond (]) = Tmoyenne (]) + ATannuelle- sin (% + (pO,a)
2mj

+ ATsemestrielle- sin (@ + 900,5)

(2b)

OUAT ;eiie €1 AT gemestrienie SONt les amplitudes des composantes annuelle et semestrielle, e
@o,a €19 s leurs phases initiales.

2.3.2.2. Résultat, comparaison au cycle annueloyen et a I’état de I’art
En comparant le cycle annuel de température de fond a la moyessantgliobservée

précédemment, on constate (figure)jbe 1’effet des échauffements stratosphériques est
clairement visible et explique la différence entre les deux courbes lors des mois d’hiver.
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Figure 2.5: Comparaison du cycle annuel de température de fondye) et du cycle
amuel moyen (bleu)a 40 km d’altitude. Les croix rouges correspondent aux valeurs
calculées pouchaque quinzaine ; la fleche rouge indique commestt placée la
croix de la premiére quinzaine de février, en accord avac figure 2.4 (b)
(paragraphe 2.3.1.) : I’anomalie de fond valant -3 K, la croix est située 3 K plus
bas que la moyenne de la courbe bleue pouf lguinzaine de février.

L’amplitude du cycle annuel calculé reste stable et vaut environ 6 K de 30 km a 50 km
d’altitude, puis diminue jusqu’a un minimum de 1,5 K a 65 km, avant d’augmenter jusqu’a
atteindre 15 K a 80 km. Ces résultats corroborent ce®hdeet al[1995]. La phase annuelle
est en juin a 30 km et 50 km, en mai a 40 km, et en janvier au des6bskde Le cycle
semestriel atteint qua@tiui son maximumd’amplitude & 65 km, et son minimum (pour les
altitudes a partir de 55 km) a 75 kim présence d’un cycle semestriel non négligeable a
partir de 55 km est a rapprocher du seuil similaire trouvé a 60 kiwipson et al.[1991].
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Enfin, comme le rapponté Leblanc et al[1998], I’amplitude de la composante semestrielle
reste inférieure a celle de la composamiaiclle, sauf a 1’altitude de 1’inversion de phase (65
km).

2.4. Tendances de températures

2.4.1. Définition et détermination de paramétressaniers

On s’intéresse maintenant a la distribution des anomalies de températurgss d’un
hiver (a figure 2.6 en montre un exempleu d’un été. La notion de saison est comprise au
sens climatique du termd’hiver correspond aux six mois d’octobre a mars, 1’été aux six
mois d’avril a septembre. Les données considérées pour cette ¢tude s’étendent de 1’hiver
19794980 a I’hiver 2008-2009. Les anomalies de températures sont calculées en accord avec
les équations (1) et (Ra ou (1) et (2 selon I’altitude considérée — présentées ci-dessus
c¢’est-a-dire qu’elles sont calculées par rapport au cycle annuel de fond que 1’on a calculé.
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Figure 2.6 : Distribution des anomalies de températudesl’hiver 1987-1988 a 40
km d’altitude. La courbe violette représente 1’approximation bi-gaussienne, et les
courbes verte et rouge représentent les composamsomodaux gaussiens,
respectivement la contribution de fond et la cdnition dynamique.

A nouveau, on observe que les distributions hivernales sont bimodales. On identifie les
composantes gaussiennes (la méthode de détermination et d’identification des courbes est
décrite dans I’annexe B), que I’on nomme contribution de fond et contribution dynamique. On
accede ainsi a deux parametres qui caractérisent la saisoéeétiigiiomalie de fond et
I‘anomalie dynamique. On vérifie 1a aussi que les cas d’échauffements stratosphériques
majeurs répertories dans la littérature correspondent a des anodwliesnpératures se
situant quasi-exclusivement dans les composantes dynamiques des distributions.
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Les différentes étapes des méthodologies développées pour calcutde lencyiel de
température de fond (paragraphe 2.3.) et les parametres saisonniers gpar@ga sont
résumées dans le tableau ci-dessous.

Tableau 2.3 :Résumé des méthodes de calcul employées pourmdi@erle cycle de
fond et les parametres saisonniers.

Etape Objectif Méthode
, , Distribution par quinzaine des anomalies de

1 Salglﬂ del aﬁomahe de | températures (calculées par rapport a la moyenn
ond pour chaque quinzain{ yjissante)
Calcul de cycle annuel de | Interpolation sinusoidale ou bi-sinusoidale des

2 température de fond températures de fond calculées par quinzaine

cul d . Distribution par saison des anomalies de

3 | Calcul des parametres températures (calculées par rapport a la tempérz

salsonniers de fond)

2.4.2. Evaluation des tendances de température

2.42.1. Tendances de température a 40 km

Il est désormais possible de représenter les tendances ¢maraesetres et de les
comparer a la tendance moyenne, qui est celle habituellementéealcdh notera que
certaines années ou saisons particulieres sont exclues lorcdludeaces tendances, dans
I’idée d’éviter les perturbations les plus importantes dues aux eémissi@gésosdls
stratosphériques suite aux deux €éruptions majeures ayant eu lieu au coarpéatmode
considérée : ElI Chichon en avril 1982 et le Pinatubo en juin 1991. Lessanuésaisons

exclues varient selon 1’altitude.

A 40 km (figure 2.7), on constate que la tendance de fond indique un refroidissement
plus marqué (- 0,4 K par décenn)egque la tendance moyenne (-@,49,4 K par décennie).
Ce sont les événements dynamiques majeurs qui contribuent a cettendédfépar leur
importance entermes d’anomalies de températures (dont la tendance est ici fortement
positive) ainsi que par leur occurrence (dont la tendance est étisdiéssous, au paragraphe
2.4.2.3)).
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Figure 2.7 : Tendances des anomalies hivernales moyenne (btieujond (vert) et
dynamiqie (rouge), a 40 km d’altitude. 1980 indique I’hiver 1979-1980. Les valeurs
de chague année sont représentées, mais certabmésesclues lors du calcul de
I’approximation linéaire. Les barres d’erreur indiquent I’intervalle de confiance a
95%.

2.42.2. Profils de tendances, comparaison selon la méttoet selon la saison
Une fois cette méthodologie réitérée a chaque altitude, il semtdeessant de
représenteet d’étudier les profils de ces tendances (figure)2.8
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Figure 2.8: Profils de tendancedes anomalies moyennes et de fond pour chaque
saison. De gauche a droite a 40 km : tendance de fstivale (noir), tendance
moyenne estivale (orange), tendance de fond hiver(xert) et tendance moyenne
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hivernale (bleu).Les barres d’erreur (pour les composantes de fond) indiquent
I’intervalle de confiance a 95%.

On remarque que les deux profils (tendance de fond et tendance mayénnepnt
trés proches 1'un de ’autre pour les altitudes inférieures ou égales a 70 km. est pas
surprenant puisqu’il a été noté que les distributions estivales des anomaliesngérgures
sont monomodales et symétriquement réparties autour de leur valeur majeee, que
pour chaque été 1’anomalie de fond calculée (la moyenne de la courbe gaussienne
approximant d distribution) n’est pas trés différente de 1’anomalie moyenne (la valeur
moyenne de la distribution). Les profils d’hiver, quant a eux, sont significativement distincts
I’un de I’autre, a quasiment toutes les altitudes. La différence entre les deux profils est la plus
marquée autour de 40 km. Le profil de fond indique systématiquement un refroidissement
plus important que le profil moyen. Ainsi, en dessous de 70 km d’altitude, le profil de fond se
rapproche des profils d’été : ceci renforce non seulement notre hypothése selon laquelle il est
pertinent de découpler la température en deux mediesfond et dynamique, mais aussi la
méthodologie employée (notamment concernant 1’identification de ces modes), car lorsqu’on
filtre la composante dynamique (dohwsqu’on considére la composante de fond) le profil
hivernal se rapproche du profil estival moyen, pour lequel la composaméenidyie est
négligeable.

Au-dela de 70 km d’altitude, les deux profils d’ét¢ différent quelque peu 1’'un de
I’autre. Il faut tout d’abord rappeler que la précision des mesures est moins bonne a ces
altitudes, et que globalement la qualité des données disponiblepiadtaren été, a cause
d’un plus faible échantillonnage da a différents facteurs (nuits plus couceditians
météorologiques favorables moins fréquentes, etc.) Ensuite, on peut malgré ¢oujusotes
résultats que nous obtenons sont en accordkeekhut et al[2011b]: ils notent en effet que
la variabilité de la température en été est principalement gitaée la haute mésosphere (au-
dela de 70 km) et est associée aux inversions mésosphériques, probabblmsées par le
déferlement des ondes de gravité, qui se propagent verticalement ldepoisosphere ou
elles sont généréeR.n’est donc pas surprenant que cette composante dynamique soit filtrée
en appliquant notre méthodologie, la tendance de fond estivale se rappranbaukes
tendances hivernales (par rapport a la tendance moyenne estivale)leBe, @n pourrait
également relier cette activité dynamique estivale dansndsosphere a la présence
concomitante d’ondes dans la troposphere de I’hémisphére sud, comme suggéré par les études
de Becker and Fritts[2006] et Karlsson et al[2007] qui imputent un tel lien a un couplage
dynamique inter-hémispheres.

Globalement, ces observations sont en accord avec le refroidissemannhdgehne
atmosphere, largement étudié et documenté, tant pour la stratosRhemasjvamy et al.
2001;Eyring et al, 2006;Randel et al 2009] que pour la mésosphéBeig et al, 2003], ce
qui renforce notre hypothése de séparation de la température en deux compbkmntes
résultats peuvent étre comparés aux profils issus de données mesuréeseaanprde
modeles. Les tendances calculées a partir des données satelliteatdapB8eric Sounding
Unit montrent un refroidissement de -1,4 K par décennie a 33iag et al.2008], tandis
que la tendance moyenne (en considérant 1’ét¢ et I’hiver) que nous obtenons a 40 km est de -
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1,6 K par décennie. De plu§hine et al.[2003] ont calculé une tendance faisant le

« consensus » entre différents modékesvaleur s’établit a -1,2 K par décennie a 3 hPa. Ces
valeurs sont donc proches de la tendance moyenne observée a I’OHP, alors que la tendance de

fond indique un refroidissement plus marqué (-2,70,4 K par décennie). L’activité
dynamique plus importante en hiver implique que la tendance apparente@ogst moins
marquée que la tendance dynamique. Enfin, le ra@gfe#RC CCMVa[2010] propose lui

aussi des résultats prenant en compte de nombreux modéles, et fatemndinces quasi-
globales (de 70°S a 70°N) calculées sur la période 19899 : la valeur entre 1 hPa et 2 hPa

est de -1,6 K par décennie, ce qui correspond aux tendances moyennes que nous trouvons a 46
km d’altitude (-1,5 K par décennie).

2.4.2.3. Tendance de I’occurrence des échauffements stratosphériques
On cherche maintenant a comparer ces résultats a 1’évolution du nombre de jours
concernés (en hiver) par des événements dynamiques importants (figure 2.9
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Figure 2.9: Profils de tendances de la composante dynamique hivernale : occurrence (bleu,
en jours par an) et anomalie de température (rouge, en K par décennig)ndées prises en
compte pour le calcul sont les mémes que celles de la figure 2.8.

A partir de 40 km d’altitude, on observe globalement de moins en moins d’événements
dynamiques majeursa chaque nouvelle saison hivernal&st en moyenne 0,9 jour de moins
(qu’a I’hiver précédent) qui est concerné par ces phénoménes. Pour comparaison, le nombre
moyen de jours appartenant a la composante dynamique est d’un peu plus de 60 jours a 40 km
et audela (et il vaut environ 50 jours a 30 et 35 km d’altitude). Cependant, les anomalies de
températures que causent les échauffements stratosphériques@ostateplus chaudes : la
tendance est d’environ +1,5 K par décennie. Au total, cest ce second élément qui posséde
I’impactle plus important sur les profils de température obseprésju’on a constaté (figure
2.8) une différence positive entre la tendance moyenne et la tendanfenddeles
échauffements, qui sont de plus en plus chauds, tirent la tendance megentes valeurs
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positives. Globalement, on note que les deux profils de la figure 2.9 sditerakent anti-
corrélés. Ainsi, potles quelques niveaux ou 1’anomalie dynamique a une tendance négative,
les échauffements sont de plus en plus fréquents, ce qui explique pourtpraidace de
fond peut étre inférieure a la tendance moyenne a ces altitudes é&ga(®thiver en hiver,
les échauffements sont légérement plus froids, mais ils sont plus nombreux si bien qu’ils
continuent a tirer la tendance moyenne vers les valeurs positives.)

2.5. Evolutiondes températures au cours d’un échauffement stratosphérique

Dans ce chapitre, nous nous intéressons aux échauffements stratospheéajques
car ce sont les seuls a pouvoir étre clairement identifiés és giatmoyen d’un proxy
quantitatif dérivé de champs météorologiques horizonthakifzke 1981]. On calculera les
anomalies de températures en prenant comme référence la tempdeatanel obtenue au
moyen de la méthodologie développée ci-dessus (paragraphe 2.3.). Ce fasand|utons
qui seront représentées permettront de visualiser directementoteqaences des
echauffements stratosphériques, puisque la composante radiative reiqiynae fond aura
etefiltrée.

2.5.1. Evolution hivernale moyenne

Nous nous intéressons tout d’abord a I’évolution spatiotemporelle moyenne de la
température lors de I’hiver. Les périodes hivernales considérées pour cette premiére étude
vont de I’hiver 1985-1986 a I’hiver 2008-2009. En effet, cela permet a la fois d’éviter les
premieres années de la série dont les mesures sont de moins bonégegjuddiimaintenir un
nombre suffisant d’hivers a étudier pour qu’une analyse statistique ait un sens. Le tableau 2.4
indique pour chacune des 24 périodes correspondantes si un échauffement stratosphérique
majeur a eu lieau cours de I’hiver ou non, ou bien si les données disponibles ont été jugées
d’une qualité insuffisante pour permettre I’étude des évolutions de température.
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Tableau 2.4 : Catégorie des hivers étudiés dans la sectionl2.5.

Hiver Catégorie
1985-1986| Pas d’échauffement majeu
1986-1987|  Echauffement majeur
1987-1988  Echauffement majeur
1988-1989 Hiver exclu
1989-1990| Pas d’échauffement majeur
1990-1991| Pas d’échauffement majeur
1991-1992| Pas d’échauffement majeur
1992-1993| Pas d’échauffement majeur
1993-1994 Hiver exclu
1994-1995| Pas d’échauffement majeur
1995-1996| Pas d’échauffement majeu
1996-1997| Pas d’échauffement majeur
1997-1998| Pas d’échauffement majeur
1998-1999)  Echauffement majeur
1999-2000,  Echauffement majeur
2000-2001|  Echauffement majeur
2001-2002 Hiver exclu
2002-2003|  Echauffement majeur
2003-2004 Hiver exclu
2004-2005| Pas d’échauffement majeur
2005-2006|  Echauffement majeur
2006-2007 Hiver exclu
2007-2008|  Echauffement majeur
2008-2009]  Echauffement majeur

5 hivers ont été exclus par manque de données de qualité suffisante. Batfi le
autres périodes, 9 hivers présentent un échauffement stratosphérique etajedin’en
présentent pas.

2.51.1. Evolution moyenne au cours d’un hiver avec échauffement majeur

Lafigure 2.10représente 1’évolution moyenne des anomalies de températures au cours
d’un hiver pendant lguel un échauffement stratosphérique majeur s’est produit. C’est donc la
moyenne de 9 hivers qui a été calculée.
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Figure 2.10: Evolution de I’anomalie de température moyenn@ cours d’un hiver

avec

echauffement stratosphérique majeur.

On remarque différentes structures formées d’anomalies positives ou négatives parfois
importantes. Ces structures sont détaillées ci-dessous :

Une forte anomalie positive (environ +10 K) apparait début octobre danstta hau
mésosphere. Elle semble se propager lentement vers des altitudes inférieurest et rejoi
les niveaux autour de 65 km a 70 km début novembre, tout en diminuartrmsitént
Cette anomalie, qui semble annonciatrice des événements a vahijrpecausée par

les ondes de gravité. Ces ondes se propagent verticalement, en déposaaintitee
d’énergie variable selon 1’altitude [Wilson et al, 1991], ce qui explique les anomalies
chaudes et froides que 1’on observe début octobre — au moment de 1’anomalie
précurseuse visible dans la haute mésosphardifférentes altitudes.

La plus importante anomalie positive concerne les altitudes de 404knkra et dure

de fin novembre a début février. Son intensité n’est pas constante mais varie de +5 K a

+15 K. Cette principale anomalie positive correspond aux différents échauffements
majeurs qui ont lieu au cours de cette période du ceeur de I’hiver. Cette succession
d’anomalies fortement positives et d’anomalies plus faibles, qui apparaissent a la
méme altitude et atteignent des amplitudes importantes erijaavait été soulignée
par Hauchecorne et Chanifi983. Du reste Whiteway et Carswe[l1994] décrivent

une plus grande dissipation de 1’énergie des ondes de gravité au cours de
I’échauffement stratosphérique (en comparaison des périodes le précédant ou le
suivant), ce qui peut étre rapproché de la zone de fortes anomaliegepagite nous
observons a cette période.

Deux autres anomalies positives (de +5 K a +10 K) peuvent étre remadgunsels
mésosphere (autour des altitudes de 60 km a 70 km) a la mi-janvier et a la mi-février.
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Enfin, une Iégere anomalie positi@squ’a +4 K) s’observe dans la troposphére a la

suite de la période d’échauffement majeur, de la mi-janvier & la mi-mars. Cette
anomalie positive fait suite a une anomalie troposphérique négatteggrfant a
certaines périodes -5 K) observée aviithauffement principal, notamment de
novembre a la mi-décembre. Ces réponses troposphériques reliées aux jpersurbat
stratosphériques suggerent un fort couplage entre ces deux cdadfemospheére

lors des années avec échauffement stratosphérique majeur, en accoricampson

et al.[2002].

Les anomalies négatives les plus importantes se rencontrent audlets dans la
meésosphere, principalemesitr ’ensemble du mois de décembre de 60 km a 70 km,
ainsi que début octobre et fin janvier. Ces anomalies dénotent une ftirte an
corrélation entre la haute stratosphére et la mésosphere, voire entiéfdeents
niveaux, plus ou moins élevés, de la mésosphére. Une telleoeétiation a déja été
remarquée dans d’autres études [Hauchecorne et Chanirl983], et a récemment été
clairement établie pour les données issues de ’OHP, au moyen d’une décomposition
orthogonale aux valeurs propres (EOKeEkhut et al.20118. Cette anti-corrélation

est tres probablement liée a la propagation verticale des ondesaipené&t aux
échauffements stratosphériques qui y sont associés.

L’alternance de régions d’anomalies positives et de régions d’anomalies négatives au-
dessus de la zone d’échauffement principal a également été remarquée et commentée
par Walterscheid et al.[2000]. Par ailleurs ils ont souligné quelors d’un
échauffement stratosphérique, les régions concernées sont accompagnées
mouvements descendants des masses d’air, ce que nouS constatons en étudiant
I’évolution moyenne des hivers avec échauffement majeur. Ce mouvement descendant
avait également été relevé pahiteway et Carswelll994].

Baldwin et Dunkerton[2001] ont souligné que d’importantes variations de la
circulation de la moyenne atmosphére apparaissent en premier lieu aans |
mésosphere, puis descendent jusqu’a la basse stratosphere, et enfin sont suivies de
régimes météorologiques anormaux dans la troposphére. Ceci s’accorde tout a fait

avec nos resultats, puisque BOWbservons qu’une importante anomalie de
température positive descend de la meésosphere jusque dans la stratasphére
alentours de la date de 1’échauffement, ce qui caractérise une perturbation majeure de
I’écoulement stratosphérique. Ensuite, comme noud’avons noté ci-dessus, on
remarque des anomalies de températures dans la troposphere. Cetteipropagat

le bas des anomalies de températures induit un couplage entre dapsigat et la
troposphére, ce qui permet une meilleure prédictibilité météorologique sur des
echelles temporelles allant du mois a la saiga@nrjich, 2010].

2.51.2. Comparaison a la moyenne des hivers sans échaafient majeur

La figure précédente (figure 2.1@gne a étre comparée a I’évolution moyenne des

températures lord’un hiver sans échauffement majeur. Pour faciliter une telle comparaison,
plutbt que de représenter cette derniére évolution, nous nous intéressorféeéelacdi entre

les anomalies moyennes d’un hiver avec échauffement majeur et les anomalies moyennes
d’un hiver sans échauffement majeur (figure 2.1 Les calculs ont donc été effectués a partir
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d’une moyenne de 9 hivers (avec échauffement majeuwrt)d’une moyenne de 10 hivers (sans
échauffement majeur).
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Figure 2.11: Evolution de la différence de température (en k®lventre les
anomalies moyennebrs d’un hiver avec échauffement majeat celles au cours
d’un hiver sans échauffement majeur.

On note a nouveau différentes structures. Les anomalies les plus renesqtatil
positives que négatives, recoupent plus ou moins fidelement les prscgabmalies que
nous avions observées pour la figure des hivers avec échauffement (figjger 2.10).
Cependant, les intensités de ces anomalies ne sont pas syst&matigcomparables a celles
qgue nous avions relevées. Décrivons plus en détail les pointsaqalgse de la figure 2.11
nous révele.

e On retrouve I’anomalie positive (+10 K) présente dans la haute mésosphére début
octobre.

e On note également une anomalie positive marquée autour de 40 km de fitbrevee
début février. Néanmoins, elle apparait plus irréguliére que 1’anomalie principale de la
figure précédente (figure 2.10). En effet, les anomalies de températuresauirent
la zone de I’échauffement principal de la figure 2.10 oscillentici de -3 K a +13 K.

e Une zone de fortes anomalies positives (+5 K a +15 K) est située aetdfr km
d’altitude, et apparait a la premiére quinzaine de janvier.

e La principalezone d’anomalies froides (de 7 K a— 15 K) se recoupe quant a elle
plutét bien avec celle de la figure 2,Hisqu’elle concerne les niveaux de 65 km a
70 km d’altitude. Elle apparait simplement 1égérement plus tot — des la mi-novembre
gue son homologue des hivers avec échauffement majeur.
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e D’autres zones d’anomalies fortement négatives (jusqu’a -15 K) apparaissent, toujours
dans la mésosphére, de la fin janvier a début février, et au courant ddemoexs.
Des anomalies froides de moindre amplitude leur correspondent dans la figure 2.10.

e La stratosphére est donc globalement pluside lors d’un hiver avec échauffement
majeur, tandis que la mésosphere démontre des différences de températqreses
entre un hiver avec échauffement majeur et un hiver sans échaufferagoi, m
successivement positives et négatives. La troposphére, quant reakéle pas de
différences importantes entre les deux types d’hivers.

D’importantes différences peuvent donc étre relevées entre un hiver avec
échauffement majeur et un hiver sans échauffement mdeuqu’elles sont les plus
marquées, ces différences peuvent permettre de localiser les patedemporelles les plus
sensibles a 1’occurrence d’un échauffement stratosphérique majeur. Ces zones sont les plus
intéressantes a étudier pour qui souhaite mieux comprendre les conséqientss
phénoménes (stratosphére et mésosphére début décembre, mésosphére autour de la mi-
janvier), et pour qui cherche a les prévoir (haute mésosphére en octobre et novembre).

2.51.3. Significativité des résultats

Les structures d’anomalies de températures que nous avons détaillées ci-dessus
correspondent aux plus importantBsntre elles, celles qui paraissent les plus significatives.
Cependant, pour s’en assurer et pouvoir s’appuyer sur une méthode fiable et réitérable, nous
proposons de déterminer un seeitdeca duquel les résultats obtenus seront considérés
comme norsignificatifs. Pour ce faire, nous nous basons sur I’évolution moyenne de
I’anomalie de température lors d’un hiver sans échauffement majeur. Nous calculons le profil
de variance issu de cette évolution (ainsi gy@ur comparaisor le profil correspondant
pour les hivers avec échauffement majeur, voir la figure 2.12). Ce profiarignee des
hivers sans échauffements majeurs constitue le seuil de sitivitiiceecherché. Dorénavant,
les anomalies inférieures a ce seuil sont considérées comme norcaty@d et sont laissées
en blanc sur les évolutions représeat
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Figure 2.12 : Evolutions moyennes des anomalies de températpoes un hiver
sans échauffement majeur (haut) et avec échauffemafeur (bas). Les courbes en
violet (courbes de droite) correspondent a la vazéacalculée a chaque niveau. (Les
eéchelles et valeurs extrémes des axes des ordosoédedes mémes pour les figures
de gauche et celles de droites, de méme pour les d&s abscisses entre les figures
du haut et celles du bas). Le profil de variance divers sans échauffement majeur
(en haut a droite) constitue le seuil de variabilqui permet de déterminer les
anomalies significatives de celles jugées non-digaiives. Ces derniéres sont
laissées en blanc.

La variabilité est globalement plus élevée pour les hivers a@amauffement
stratosphérique majeur. Les niveaux ou la différence avec la varigulitéles hivers sans
echauffement majeur est la plus importante sont la haute stratogphHarmésosphére. On
notera également une variabilité supérieure dans la troposphére.

Par ailleurs, nous vérifions que les analyses menées précédemmepalagraphes
2.5.1.1. et 2.5.1.2.) sont valables en appliquant ce filtre de significatidtégaures 2.10et
2.11: c’est bien le cas puisque les structures que nous avions relevées et commentées
ressortentalors que d’autres zones sont écartées (blanchies).

2.5.2 Evolutioncentrée sur la date de 1’échauffement

2.52.1. Méthodologie

Un échauffement stratosphérique majeur peut avoir lieu plus ou moins tét dans
I’hiver, si bien qu’il faut prendre en compte cette particularité pour obtenir une représentation
la plus fidele possible de 1’évolution moyenne de la température au cours d’un échauffement
stratosphérique. Les représentations composites qui suivent sont donc obtedéeslaart
I’axe temporel en fonction de la date de chaque événement : chaque graphe annuel
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intermédiaire est centré sur la date de 1’échauffement correspondant. Une moyenne des
graphes intermédiaires fournit ensuite I’évolution composite finale.

Les événements étudiés sont listés dans le tableau 2.2 (paragragtik)2Qui
renseigne leur date ainsi que leur type.

2.52.2. Evolution moyenr au cours d’un échauffement stratosphérique majeur

Une premiére idée naturelle est de représenter 1’évolution composite des anomalies de
températureau cours d’un échauffement stratosphérique majeur (figure 2.13). On considere
alors fensemble des 13 événements répertoriés dans le tableau 2.2.
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Figure 2.13: Evolution composite des anomalies de températuregemnes pour un
hiver avec échauffement majeur. La figure résukelal moyenne de 13 périodes de
181 jours (soit 13 hivers), chacune centrée sar dhte d’un échauffement
stratosphérique majeull.’axe des abscisses correspond donc au nombre de jours
avant ou apreés I’échauffement.

La figure obtenue fait apparaitre un certain nombre de structures remarquables,
peuvent étre comparées a celles observées dans la figure 2.10.

e On observe a nouveau le signal précurseur constitué d’une anomalie positive dans la
haute mésosphére 80 jours avant la date de 1’échauffement.

e On note également que 1’anomalie positive principale (de +7 K a +15 K) se situe
autourde 40 km d’altitude, comme remarqué précédemment, mais elle présente une
extension temporelle moindre que celle de la figure ,2plikqu’elle se trouve
concentrée sur une période d’un peu moins de 50 jours a 40 km, et méme sur
seulement 30 jours pour les altitudes immédiatement inférieGkes.n’est guére
surprenant puisque la méthodologie que nous avons appliquée consiste a regsouper le
échauffements au centre de la figure, tandis que I’étalement en durée visible sur la
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figure 2.10 illustre le fait que les échauffements stratosphérign@igurs) peuvent
avoir lieu plus ou moins t6t (ou tard) pendant 1’hiver.

e L’anomalie froide de la mésosphere, qui fait écho a I’anomalie positive principale de
la stratosphéren’est ni aussi marquée (de -3 K a -8 K) ni aussi étendue tant
spatialement que temporellememjue celle vue précédemment.

2.52.3. Evolutions composites moyennes distinguées selon le type d’échauffement

Nous proposons maintenant de distinguer les échauffements majeursseltypé.
On comparera les évolutions composites obtenues, a & dais par rapport a I’autre ainsi
gue chacune par rapport a la figure précédente qui ne distipgusidé type d’échauffement
(figure 2.13).

Considérons tout d’abord les échauffements de type rupture (figure 2.14).
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Figure 2.14 : Evolution composite des anomalies de températaregennes pour un
hiver avec échauffement de type rupture. La figuésulte de la moyenne de 7
événements ayant eu lieu entre 1922009.

L’évolution des anomalies de températur&ss d’un échauffement de type rupture
possede les caractéristiques principales suivantes.

e Les anomalies, tant positives que négatives, sont globalementplugiées que
celles des figures présentées jusque la. Ceci peut en partie étrdaiique la figure
2.14résulte d’un calcul effectué sur un plus petit échantillon : la moyenne lisse alors
d’autant moins les anomalies et extrémes particuliers.

e On repere de fortes anomalies positives qui se succédent dans lanésosphere
(+10 K 80 jours aant la date de 1’échauffement, puis jusqu’a +15 K 40 jours avant)
ainsi que dans la stratosphére (jusqu’a +13 K autour du jour -80, puis entre +10 K et
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+15 K pour I’anomalie principale entre un mois avant et une semaine apres la date de
I’échauffement).

e La zone de plus fortes anomalies négatives se rencontre a nouveau dans la
mésosphere autour de la date de I’échauffement, et son intensité est similaire a celle
rencontrée dans la figure 2.10 représentant un hiver moyen avec échauffement
majeur.

e Concernanta troposphére, 1’anomalie négative pendant 1’échauffement et surtout
I’anomalie positive apres 1’échauffement sont la aussi plus marquées (respectivement
de -5Ka -8 Ketde +3 Ka +5 K) que les anomalies des cas étudiés précédemment.

Intéressons-nous maintenant aux échauffements de type déplacement (figure 2.15).
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Figure 2.15: Evolution composite des anomalies de températuregermes pour un
hiver avec échauffement de type déplacement. Laréigésulte de la moyenne de 6
eévénements ayant eu lieu entre 1981 et 2008. Ilgge$§ verticales correspondent aux
maxima locaux de I’anomalie de température a 40 km d’altitude.

Concernant les cas d’échauffement majeur de type déplacement, on note les
caractéristiques suivantes.

e [’anomalie positive précurseusede h haute mésosphére est trés marquée (jusqu’a +18
K).

e L’anomalie chaude principale est relativement étendue temporellement par rapport aux
cas ¢tudiés jusque la, puisqu’elle concerne une période de preés de 100 jours.
Contrairement aux cas d’échauffements entrainant la rupture du vortex polaire, la zone
de la principale anomalie positivéest pas continue mais démontre une oscillation,
alternant anomalies trés positives (+8 K a +14 K) pendant environ urensest
anomalies quasi-nulles pendant quelquessjoin étudiant cette oscillation plus
attentivement, on note qu’elle fait preuve d’une remarquable périodicité : les maxima
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successifsqui la jalonnent (a2 40 km d’altitude) sont distincts les uns des autres
d’exactement 18 jours. Cette périodicité n’est pas sans rappeler celle des ondes de
Rossby de nombre d’onde 1, dont on sait qu’elles prédominent dans les cas
d’échauffements stratosphériques majeurs de type déplacement [Hauchecorne et
Chanin 198Q. Hauchecorne et Chaniont justement étudi¢ un cas d’échauffement
menant a un déplacement du vortex : ils ont relév® km d’altitude, une onde de
Rossby de nombre d’onde 1 et de période 18 jours, et ont suggéré qu’elle restait
présente tout le long de I’hiver. Cependant, il a été par la suite suggéré que les ondes
de Rossby ont une durée de vie de I’ordre du mois [Hirota et Hirooka, 1984; Ahlquist
1985] La périodicité observée pendant trois mois résulte d’une succession d’ondes de
Rossby qui déferlent dans la stratosphére, ajoutée aux contribution®ramdies
constituées par les variations continues de la stratosphere (premamment la
forme d’échauffements stratosphériques mineurs.) De mémepPancheva et al[2008]

ont étudié 1’échauffement de type déplacement de janvier 2004 et ont mesuré une onde

de Rossby de période 16 jours. Ces oscillations démontrent le couplagal \rtic
systeme stratosphéneésosphére a travers les ondes de Rossby de nombre d’onde 1.

En effet, les ondes planétaires qui se propagent jusqu’a la stratosphereJun et al.
2011] et méme la haute mésosph&ey] et al, 2011] peuvent contribuer a déclencher
les échauffements stratosphériques.

e Du reste, on note que la région concernée par I’anomalie chaude principale est moins
étendue verticalement que dans les cas de rupture du,variexe 1’avaen souligné
Matthewman et a[2009].

e L’anomalie positive mésosphérique post-€chauffement est davantage marquée (de +7
K a +10 K)etest située plus bas (de 60 km a 70 km) que pour les cas de rupture.

e Les zones de plus fortes anomalies froides sont trés restreintes, sauf Ifour ce
concernant la basse stratosphere au cours de I’échauffement. On note par ailleurs que
la zone d’anomalie positive principales’arréte, un mois et demi aprés 1’échauffement,
donc plus té{d’environ 40 jours) que dans les cas de rupture. Ceci avait été observeé
par Matthewman et al[2009], bien que sur une période Iégerement plus c¢ddte
jours). La stratosphére mettrait donc plus longtemps a retrouver un état d’équilibre
aprés un événement occasionnant le déplacement du vortex loin de t8an posi
naturelle centrée autour du pole.

e Enfin, on ne reléve pas d’anomalies troposphériques significatives de tout I’hiver, les
valeurs restant faibles (de -4 K a +2 K) et les variations progessshe signal
troposphérique obserdérs de 1’étude de 1’évolution des anomalies pour les hivers
avec échauffements (figure 2.10) est donc entierement attribuable aux éuokatsfe
de type rupture, dont on a constaté le fort impact sur les premiers keésnukr
I’atmosphere (figure 2.14).

Nos résultats sont donc en bon accord avec la littérature. Par aililsules
completent en apporfa notamment des informations sur le type d’échauffement
stratosphérique majeur le plus probable selon les conditions rencontrés®sement, sur
les conditions a attendre lorsque tel ou tel type d’échauffement a lieu.
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2.6. Conclusions dBétude des données lidar de ’OHP

Les échauffements stratosphériques ont donc un impact certain sur riésitatiss
des températures hivernales denl@yenne atmosphére. Lorsque 1’on isole et filtre cet impact,
on obtient des tendances de température plus proches de 1’équilibre radiatif seul et de ce fait
plus en accord avec les tendances d’été, peu impactées par la dynamique. Concernant
I’occurrence des échauffements stratosphériques, on observe, aux altitudes ou ces événements
ont le plus fort impact, une tendance Iégérement décroissante du nonjbuesdepncernés
chaque hiver. Mais cette évolution est compensée et méme invadusgeint de vue des
conséquences sur la répartition des températures, par une tendance positive de I’anomalie de
température attribuable a ces échauffements stratosphériques.illars,ale calcul
d’évolutions synthétiques d’anomalies de températures a partir de plusieurs hivers montre une
certaine reproductibilité. On est en mesure de distinguer de margertcative un hiver
avec échauffement stratosphérique majeur d’un hiver sans échauffement majeur, notamment
par des anomalies de températures positives dans la haute més{gppeleress mois avant
I’échauffement) et la stratosphére (au cours de I’échauffement). Le type d’échauffement
s’avére lui aussi déterminant pour 1’évolution de la température au cours de I’hiver : les
échauffements de type rupture amenent des anomalies troposphériques (froides penda
I’échauffement et chaudes apres) plus marquées, tandis que les échauffements de type
déplacement témoignedt 1’activité marquée de 1’onde planétaire de mode 1, qui dicte les
variations des anomalies dans la stratosphére.

Cependant, comme souligné pamgot et al.[2012], cette seule étude des données
lidar de I’OHP ne permet pas de conclure a une échelle régionale, ou a fortiori globale. Pour
avancer en ce sens| $’agit maintenant d’asseoir les hypothéses prises ainsi que la
méthodologie- développée en accord avec ces hypotheges une analyse s’appuyant sur
un modéle de climat. Cette analyse permettra eégalemergrdervsi les résultats obtenus
sont extensibles a d’autres latitudes et longitudes.
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Chapite 3. Analyse des simulations numériques provenant
du modele CMAM

3.1. Introduction

En nous appuyant sur des simulations numériglies modéle reconnu pour son
aptitude a représenter fidélement la dynamique de la moyenne atmeospbés tacherons
dansce chapitre d’étudier I’impact des échauffements stratosphériques sur de plus grandes
échelles, a la fois régionales et globales. La méthodologie dévelapp@epitre précédent
sera de nouveau mise a I’épreuve ici. Nous pourrons effectuer des comparaisons selon la
longitude et ldatitude, et nous serons en mesure d’étudier également I’hémisphére sud. Les
résultats seront comparés a ceux du chapitre précee@it concordent, ils valideront la
méthodologie si des différences existent, elles seront localisées ettédasges, voire
expliquées lorsque c’est possible.

3.2 Présentation du modéle et des séries analysées

3.2.1. Pourguoi étudier un modéle ?

A I’exception de quelques séries de données lidar, dont celle de ’OHP que nous avons
étudiée, les observations régulieres de la température de la moymesplare qui couvrent
plusieurs décennies sont rares a moyenreheiute latitude. Comme il a été vu au premier
chapitre (paragraphe 1.3.), les données issues de satellites souffrent detslifiéais et
désavantages intrinseques. Les modeles climatologiques en troisidingetiennent compte
d’un nombre croissant de parameétres physiques et incluent toujours plus de processus tant
physiques que chimiques ou dynamiques. De ce fait, ils apparaissame abenbons outils
pour étudier des phénomeénes qui ont lieu a une échelle mondiale comroealgfeénents
stratosphériques, d’autant plus que leur extension verticale a été augmentée ces dernieres
années pour atteindre les couches de la moyenne atmosphére. Hls celgyositionnent
comme des sources de données aux avantages complémentaires de ceux d’une station ou d’un
réseau de stations lidar. Il existe différents types de modeleatalogiques.D‘un c6té, on
dispose de modeles de climat « classiques » qui ont leur propre @volils sont exploités
de maniére statistique, ¢’est pourquoi ils ne sont pas directement reliés aux observations sur
des périodes courtes (inférieures a une douzaine de jours). Ces modéles montrent une
variabilité significative quant a la facon dont ils représented échauffements
stratosphériguesSPARC CCMVal2010],ce qui rend difficile I’interprétation des tendances
de température ainsi que I’analyse de I'impact des phénomeénes dynamiques sur ces
tendances. D’un autre c6té, les modeles forcés sont plus proches de la réalité (desen)e
tout en maintenant un certain degré de liberté dans leur prédiction de 1’évolution de 1’état de
I’atmosphére par le biais des lois fondamentales de la dynamique ainsi que des équations
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radiatives et de chimieC’est le cas notamment dans la moyenne atmosphére, puisque les
forcages proviennent de la troposphere. Les modeles forcés émergent doncdsivons
compromis pour étudier des événements dynamiques affectant la moyerosp et
comme les échauffements stratosphériques.

3.2.2. Introduction a CMAM, justification du choix de modele

Le sigle CMAM signifie Canadian Middle Atmosphere Model (modéle canadien de la
moyenne atmosphere). Ce modele de chimie-climat au plafondféiepartie des modeles
les plus reconnus : ses résultats ont été testés a de multplssset sous différents aspects
[SPARC CCMVal2010], notamment au sujet de la représentation de la circulatioguarcti
des échauffements stratosphériques et de leurs conséqubtutesdress and Shepherd
2009; Hitchcock et al.,2009; McLandress et al.2012]. CMAM se distingue méme comme
I’un des meilleurs choix de modele pour 1’étude des échauffements stratosphériques et de
leurs conséquences sur la moyenneospitere et la troposphére, puisqu’il est le modéle qui
représente le mieub distribution de ces événements au cours de 1’hiver [SPARC CCMVal
2010]. Les simulationguxquelles notre étude s’intéresse proviennent du projet CMAM?20,
financé par 1’Agence Spatiale Canadienne, qui utilise une configuration « nudgée » de
CMAM pour fournir une estimation rétrospective de 1’évolution chimique et dynamique de
I’atmosphére sur une période couvrant deux décennies, de 1990 a 2010un des objectifs de
I’assimilation de donm& est d’identfier I'état initial du systéme dynamique a partir
d'observations. L'algorithme standard du « nudging » consiste a ajoxtégaations dtéat
du systeme un terme de rappel proportionnel a la différence entre les tbssrgtla valeur
de la variable correspondante calculée par le modéle via la résotitisystéme des
équations d'état. Le mo@eapparait alors comme une contrainte faible et le terme de rappel
force les variables du modéle a se rapprocher des observatiotsnfiguration du modéle
CMAM utilisée pour le projet CMAM20 exploite le fait que les champs ahies de
I’atmospheére dépendent enticrement de la météorologie, alors que la dynamique de grande
échelle de la mésosphére est fortement dépendante des variationsoge@dphére et de la
stratosphere. Ainsi, en rapprochamar nudging- 1’état météorologique de la troposphére et
de la stratosphere a des réanalyses de haute définition (ici E&ARNICMAM peut étre
utilisé pour prédire les champs chimiques dadospheére et la dynamique de la mésosphére
sur une base quotidienne tout au long de la période étudiée. Etant dobnéadastabilité
sur le long terme que présente ERA-Interim, on peut en attendre de méme du produit
CMAM20.

3.2.3. Description des champs de données analysés

Deux séries de données sont fournies dans le produit CMAM2fe part la série
dite « normale »qui s’étend jusqu’a environ 95 km d’altitude et se concentre sur la région
troposphére-stratosphéiesosphére, d’autre part la série étendue, qui propose des données
jusqu’a 200 km d’altitude et s’intéresse davantage a la région mésosphére-basse
thermosphére. Compte tenu du sujet de notre étude, ce sont les donl@sérgenormale
gui ont été analysées.
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Niveaux du modele CMAM
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Concernant la dimension temporelle, on dispose de 4
données quotidiennes, a 00 TU, 06 TU, 12 TU et 18 TU. On
retient les données calculées a 00 TU, afin de permettre une
comparaison avec les résultats présentés au chapitre 2, issus des
données lidar et radiosondage.

Quant alextension spatiale de la série, les données sont
globales : elles forment une grille de poiodsivrant I’ensemble
du globe et également répartis sur 96 longitudes (soit un point
tous les 3,75° de longitudeX 48 latitudes (soit également un
point tous les 3,75° de latitude). Les points sont donc plus
rapprochés les uns des autres aux hautes latitudes que dans les
régions tropicales.’extension verticale est assurée par 63
niveaux de pression, répartis depuis le-st000 hPa- jusqu’a
la mésopause 0,07 Pa (voir figure 3.1 ci-contre

Pour les ondes de nombre d’onde supérieur ou égal a 1, le
nudging est réduit dés 10 hPa, si bien qu’a partir de 5 hPa le
nudging de ces ondes n’a plus d’effet significatif. Pour les
valeurs moyennes, le nudging est totaletmeaintenu jusqu’a 1
hPa en vue de s’appuyer sur les températures moyennes globales
d’ERA-I qui sont considérées étre de meilleure qualité a ces
niveaux que les valeurs de températures obtenues par CMAM,
qui souffrent d’un biais connu. Il est crucial de prendre en
compte ces niveaux maximum de nudging dans notre analyse
les données troposphériques commentées ne constituent pas une
critique ou une évaluation du modéele CMAM.

3.3 Motivations et objectifs

Notre étude consiste a appliquer aux données issuas de
série CMAM20la méthodologie de séparation des composantes
de la température de fond et dynamique fondée sur 1’analyse
des distributions statistiques des anomadégui a été décrite en
détail dans le chapitre R’objectif est triple :

e Dénontrer que notre méthodologi@ 1’origine

Figure 3.1: Niveaw appliquée a une série issue de mesures lidat s’ appliquer aux
de calcul du mode simulations numériques provenant de modéles climatiques

CMAM.

globaux, ce qui lui donnera davantage de portée, et valider a la

fois cette méthodd’analyse et la capacité de CMAM a reproduire de maniére
authentique les échauffements stratosphériques ;

o Etablir une étude globale de I’influence des échauffements stratosphériques sur
les tendances de température, en incluant des comparaisons entngdes ha
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moyennes et basses latitudes dans les deux hémisphéres, ainsi qu’entre les
différentes longitudes a une latitude donnée ;

e Mener une étude de 1’évolution des anomalies de températures cours d’un
echauffement stratosphérique, de facon similaire a la démarche duehapit
précédent mais avec une vision globale. On considérera également
I’hémisphere sud et notamment le cas exceptionnel de I1’échauffement
stratosphérique soudain majeui s’y est produit lors de I’hiver austral 2002.

Dans un premier tempses résultats obtenus pour la série issue des simulations
CMAM seront comparés a ceux provenant des donnéesdida®HP (et des radiosondages
de Nimes). Dans un second tem@ss’intéressera a I’extension de 1’étude des tendances de
température a des régions plus larges, pour tirer avantage de la wauggobale des
données issues de CMANDn procédera de méme avec 1’étude de 1’évolution des anomalies
au cours d’un échauffement.

3.4. Résultatgau niveau de ’OHP

3.4.1. Choix géographique des simulations numériguemodele CMAM

Il s’agit tout d’abord de déterminer, parmi les données mondiales issues du modele
CMAM, lesquelles vont étre étudiées. Ce sont celles qui permetdtergilleure comparaison
avec les résultats décrits au chapitre 2, donc celles qui sernitdevplus pres des stations
dont sont issues les données analysées dans ce précédent chapatpéeale3.1 permet de
comparer les situations géographigues stations de I’OHP et de Météo-France a Nimes
avec le point de la grille du modéle CMAM qui a été retenu.

Tableau 3.1 :Situations géographiqueles stations de I’OHP et de Nimes, ainsi que
du point de grille CMAM le plus proche.

Lieu Station de ’OHP | Station M.-F. de Nimeg Point de la grille CMAM
Longitude 5,72°E 4,4°E 3,75°E
Latitude 43,93°N 43,85°N 42,68°N

Il y a donc environ 200 km d’écart entre les deux points les plus ¢éloignés (I’OHP et le
point de la grille CMAM). Concernant la dimension verticale, si les denissees du lidar
sont fournies en fonction de I’altitude géométrique lesdonnées de la série CMAM sont quant
a elles exprimées par rapport au niveau de pression. Afin de pouvoir compaésuless
provenant des deux sources, nous avons appliqué la formule du nivellement tiquemét
détaillée dandJ.S. Standard Atmosphe[&976, pour convertir les niveaux de pression en
altitude.

3.4.2. Profils de tendances

On applique la méthodologie décrite au chapitre 2 (ainsi que dans leesnet B)
pour calculer les distributions des anomalies de températures paaigei ou pour chaque
saison (figure 3.2).
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Figure 3.2: Distributions des anomalies de températurds km d’altitude de la seconde
quinzaine de février (en considérant toutes les années disponibles) (a) @tselable de
I’hiver 1992-1993 (b). Lewaleurs utilisées sont celles de la région centrée sur I’OHP (voir le
paragraphe 3.5.1. pour une description détaillée des régions considéréesttdagiside La
courbe violette représente 1’approximation bi-gaussienne, et les courbes rougieverte
représentent les composants monomodaux gaussiens, respectivement tatcomle fond

et la contribution dynamique. On pourra comparer ces distributions aux figures
correspondantes du chapitre précédent (respectivement la figure 2.4 du par2d@dphe

pour la distribution (a), et la figure 2.6 du paragraphe 2.4.1. pour la distribution (b)). On
prétera attention aux échelles des axes qui différent d’une distribution a 1’autre.

On constate a nouveau la séparation des composantes de fond et dynamique,
spécialement pour les périodes hivernales. Par ailleurs, on notera qdesttdmitions
obtenues sont généralement plus « lisses » que celles obtenutessal@mées lidar, ce qui
peut étre expliqué par le fait qu’il s’agit ici de données issues d’une simulation numérique-
qui produit généralement des données aux variations globalement moingesagge des
mesures réelles et qi’une moyenne régionale a été effectuée. Un plus grand nombre de
données est donc indirectement pris en compte dans les distributions GB&&Menforce
d’autant la distinction statistique de nouveau observée ici : deux processus physiques distincts
sont bel et bien a I’ceuvre.

De la méme maniére que précédemment, nous calculons a partir dessdesués
des simulations numériga€MAM les profils de tendancesde fond et dynamique pour
chaque saisoffigure 3.3. Les valeurs considérées pour ce calcul sont celles correspondant au
point de la grille CMAM situde plus proche de I’OHP (voir le tableau 3.Ici-dessul La
totalité de I’extension temporelle de la série est utilisée. Les profils vont du sol jusqu’a la
haute mésosphere.
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Figure 3.3: Profils de tendancesles données CMAM au niveau de I’OHP. De
gauche a droite au niveau du sol (0 km) : tendadeéond hivernale (vert), tendance
de fond estivale (noir), tendance moyenne hiverndleu), et tendance moyenne
estivale (orange)Les valeurs sont des moyennes sur I’ensemble de la période 1990 —
2010.Les barres d’erreur indiquent 1’intervalle de confiance a 95%.

On cherchea comparer cette figure aux profils obtenus a partir des données lidar
pour ce faire, nous nous restreignons aux années disponibles pour les deux jeux de données
(on filtre également la composante due au volcanisme en exclusihegrannées du calcul
des tendances, comme on I’avait fait au chapitre 2). Ce faisant, on obtient les profils
hivernaux et estivaux suivan{§igures 3.4 et 3.5), épurékes barres d’erreur pour une
meilleure lisibilité.
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Figure 3.4: Comparaison des profils de tendances hivernales issues de CMAM (&aity pl

et des données lidar mesurées a I’OHP (tirets). Les données prises en compte correspondent
aux mémes années pour les deux séries. Les couleurs sont identiques a@eseligures de
profils de tendance précédentes.
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Figure 3.5: Comparaison des profils de tendances estivales issues de CMAM fleaits)

et des données lidar mesurées a I’OHP (tirets). Les données prises en compte correspondent
aux mémes années pour les deux séries. Les couleurs sont identiques desefigures de
profils de tendance précédentes.

On note les points remarquables suivants.
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Les profils CMAM, tant pour la composante de fond que pour la composante
moyenne, différent parfois fortement des profils lid&kst davantage le cas pour les
profils estivaux, pour lesquels les données CMAM n’indiquent qu’une tendance faible

pour les couches inférieures a la haute mésosphére (quasiment syssmeitgen
dessous de +0,5 K par décenniendis que les profils de ’OHP démontrent un
refroidissement parfois marqué (-2 K par décennie dans la haute stregosgthe
jusqu’a -3 K par décennie dans la mésosphere). Ces différences peuvent en partie étre
expliquées par deux raisond’une part les données sont de nature différentes (issues
de mesures ou’an modéele), d’autre part les données lidar sont extrémement locales
alors que les données CMAM, méme en ne considérant qu’un point de la grille,
représentent malgré tout une moyenne régionale. Une autre explipasisible est

gue CMAM reproduit mal (ou ne peut reproduire) une situation spécifique ada rég
de I’OHP, tout du moins concernant les tendances estivales autour de la stratopause et
dans la mésosphére.

Les profils hivernaux sont davantage en accord. Les profils moyens daasit&a
stratosphere et au-dela sont tres similaires dans leurs évoletiolesirs valeurs
(jamais plus de 1 K par décennie de différence). Mais on soulignera derfatitque

les profils de fond hivernaux sont ceux qui s’écartent le moins 1’un de I’autre (toujours

en deaou autour de 1 K par décennie de différence hormis a 80 km

De facon similaire a ce qui est observé pour les profils lidar, on notegsodohnées
CMAM que le profil hivernal de fond indique des tendances inférieures
(refroidissement plus important, ou réchauffement plus faible) au profil hivernal
moyen dans la haute stratosphére et la basse mésosphére. Ce &ajza@mier profil

se rapproche des profils d’été. Ceci correspond également a ce qui avait été relevé au
chapitre précédent. lei pour les données CMAM, ¢’est méme encore plus flagrant :

dans la zone de 40 km a &m d’altitude, le profil hivernal de fond se confond
guasiment avec les profils estivaux, alors que le profil moyen en dftfemment.
Cela confirme gue la méthodologie que nous avons développée est undfiicpee

pour séparer la composante de fond de la composante dynamique, qui refeésente
fortes perturbations que la moyenne atmosphéere connait en hiver. En effet, en
extrayant et en filtrant cette derniére, on obtient un profil de tendances siritzux
obtenus en été, ce que 1’on attend effectivement d’une composante « de fond », qui ne
représente que des phénoménes physiques (équilibre radiatif, petites pentrba
dynamiques continues, eteyli varient peu d’une annéea 1’autre relativement aux
variations d’amplitude des phénomeénes dynamiques les plus importants.

Ainsi la méthodologie que nous avons développée mene a des résukaentopour

les profils hivernaux. Les profils estivaux de fond se recoupent tres peucefais
n’est pas di au traitement qui a été appliqué, puisque ce sont les profils moyens eux-
mémesqui différent fortement 1’un de ’autre. (Du reste, comme il a été constaté et
expliqué pour les données lidar, les profils estivaux moyen et de fond sont proches
I’un de P’autre pour les données issues de CMAM.) Ces éléments démontrent que
notre méthodologie est applicable aux simulations numériques provenant éiesnod
climatiques globaux.
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3.4.3. Evolutia de la température au cours d’un échauffement stratosphérique
majeur

Les dates et types des 13 échauffements stratosphériques majelgs éamndi ce
chapitre sont issus des réanalyses « Modern Era Retrospective id\iatyResearch and
Applications » (MERRA) Rienecker et al2011], et sont listés dans le tableau 3.2.

Tableau 3.2 : Dates et type (« D » pour déplacement, « R » paupture) des
échauffements stratosphériqgues majeurs pris en tordpns ce chapitreD’aprés
Hitchcock et al[2013].

Date Type

15 Déc. 1998 D
26 Fév. 1999
20 Mars 2000
12 Fév. 2001
30 Déc. 2001
18 Jan. 2003
5 Jan. 2004
21 Jan. 2006
24 Fév. 2007
22 Fév. 2008
24 Jan. 2009
9 Fév. 2010
24 Mars 2010

O VO 0 O 00 WO 0T D0

Ce sont les réanalyses ERA-Interim qui sont utilisées pour forcer ldenONAM,
mais considérer les dates d’échauffements majeurs obtenues a partir des réanalyses MERRA
plutot qu’a partir des réanalyses ERA-I n’a quasiment aucune conséquence sur notre étude.
En effet, il a été montré que différentes sources de réanalyses (psautlles MERRA et
ERA-Interim) représentent les événements d’affaiblissement ou de renforcement du vortex
polaire (comme ceux qui ont lieu au cours de I’hiver) de maniére tres similaire [Martineau
and Son2010]. Pour rappel, la date de I’échauffement est définie comme étant le premier
jour d’inversion du vent zonal a 60°N et 10 hPa. Ainsi, les dates des ESS majeurs sont la
plupart du temps identiques dans les deux réanalyses : il en es2@ifwés sur les 22 cas
étudiés, et les deux fois ou les dates différenn’est que d’un seul jour.

Une comparaison stricte avec les données lidar de I’OHP n’aurait été possible que sur
un nombre trés limité d’échauffements (3 de type rupture et 4 de type déplacement), aussi a-t-
il été jugé préférable de considérer I’ensemble des événements de la période 19010
listés dans leséanalyses MERRA, ce qui permet d’étudier un échantillonnage plus complet.
On pourra noter que plus des deux-tiers des échauffements majeurs de laj88ka610
sont de type déplacement, et’aucun échauffement majeur n’a eu lieu entre le début de
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I’année 1990 et ’hiver 1998-1999 (depuis 56 ans, c’est la plus longue période connue sans
échauffement majeur).

La méthode développée au chapitre précédent est appliqliéasénble de ces
événements poueprésenter 1’évolution composite des anomalies de températurkss d’un
eéchauffement stratosphérique majeur (figuré.3.6
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Figure 3.6: Evolution composite (moyenne des 13 événementédidans le tableau

3.2 ci-dessus) des anomalies de températures moyennes youhiver avec
echauffement majeur. La figure est calculée avecdennées CMAM correspondant
a la localisation de I’OHP. Chaque hiver est centré sur la date de I’échauffement
majeur correspondant, comme pour la figure 2.13ggephe 2.5.2.2.).

Cettefigure peut étre comparée a 1’évolution composite correspondante obtenue avec les

données lidar (figure 2.13, paragraphe 2.5.2[2accord est globalement trés bon, comme le
montrent les points détaillés ci-dessous.

On distingue a noui I’échauffement principal (jusqu’a +10 K), centré autour de la
date de I’échauffement et situé entre 30 km et 50 km d’altitude.

A cet échauffement correspond la région du refroidissement le plus impgutgnta

-8 K), qui a lieu sensiblement aux mémes dates et concerne lanmésdephere. De
maniére plus générale, on souligne pour les données CMAMNMeon I’avait fait
pour les données lidarl’anti-corrélation des anomalies de températures entre la haute
stratospheére et la mésosphére, voire entre différents niveaux de la mésosphére.
Une autre anomalie chaude (de +5 K a +8 K) est observée dans |asthatatsphere
un peu plus de 2 mois avant 1’échauffement. Les données lidar présentent également
cette anomalie, mais aussi une autre anomalie chaude datrat@sphére un peu
moins de 2 mois avant I’échauffement, ce qui n’est pas visible ici.
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e Le signal précurseur, constitué d’une anomalie chaude présente 3 mois avant
I’échauffement dans la haute mésosphere et précédemment observé et commenté dans
le chapitre 2, est a nouveau remardUépendant, il est d’une intensité moindre (+4 K
ici contre +10 K pour les données ligar

e En ce qui concerne les niveaux troposphériques, une légere anomalieengiyaid
K & -7 K) est observédeux semaines avant 1’échauffementalors qu’une descente
d’air chaud provenant de la stratosphére a lieu lors de la troisiéme semaine apres
I’échauffement. Ces éléments recoupent exactement les résultats issus des mesures
prises a I’OHP.

On calcule également les évolutions composites en distinguaétheasiffements selon
leur type : rupture ou déplacement (respectivement figurest 3.8).
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Figure 3.7 : Evolution composite (moyenne de 4 événements) alesmalies de
températures moyennes pour un hiver avec échauffenhe type rupture. La figure
est calculée avec les données CMAM correspondant a la localisation de I’OHP.
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Figure 3.8 : Evolution composite (moyenne de 9 événements) alesmalies de
températures moyennes pour un hiver avec échauffede type déplacement. La
figure est calculée avec les données CMAM corredpaon a la localisation de
I’OHP. Les lignes verticales indiquent les maxima localextempérature a 40 km
d’altitude : elles correspondent aux jours -54, -35, -17 &t +

Les évolutions des anomalies de températaresurs d’un échauffement de type rupture
et d’un échauffement de type déplacement se distinguent a différents égards. On gardera
cependant a ’esprit I’inégale répartition (selon leur type) des échauffements stratosphériques
majeurs ayant eu lieu entre 1990 et 2010 : conséquemment, certairdistidesons que
nous constatons en comparant les deux figures précédentes peuvent en partie s’en trouver
exacerbées, malgré le calcul de moyenne qui a été effectué. En effet,Ues e mes sont
davantage lissées dans la figure 3.8, qui résulte de la moyefnévdaements, que dans la
figure 3.7, calculée a partir de 4 événements.

e Les anomalies sont plus marquées lorsque le vortex se rompt. Les diftdespias
importantes se situent au niveats d@aomaliesprécédant 1’échauffement. On reléve
par exemple que I’anomalie chaude présente dans la haute stratosphére deux mois
avant la date de I’échauffement est a la fois beaucoup plus marquée (de +7 K a +12 K
pour les cas de rupture contre +4 K a +8 K pour les cas de déplageatgritis
longue ¢lle commence environ deux semaines avant celle observée lors d’un
déplacement du vortex).

e Par voie de conséquence, 1’anomalie froide mésosphérique qui coincide avec
I’anomalie chaude de la stratosphére est elle aussi plus marqués lehgle dans
les cas de rupture. De méme, I’atmosphére témoigne des conséquences de ces
perturbations marquées apres leur survenue : des anomalies de tempgiadiucss
pour la haute mésosphére et froides pour la haute stratosphére et ladssgghéere)

sont visibles pour les cas de rupture. Pour les cas de déplacement du vortex polaire, les
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anomalies post-échauffement sont inversées (elles sont froides pour & haut
meésosphere et chaudes pour la haute stratosphére et la basse mésadplaetne)
amplitude est beaucoup plus faible.

Dans les cas de rupture, 1’échauffement principal s’étend verticalement jusqu’a des
niveaux plus bas et est plus bref que pour les déplacements : ihdlesosi de la
stratopause a environ5Zm d’altitude en deux semaines. Lorsque le vortex est
déplacé, I’échauffement principal est moins intense mais plus étalé dans le temps (il

dure prés d’un mois), et il ne concerne quasiment pas les altitudes inférieures a 35 km.
Enfin, la mésosphére présente une an@whaude (jusqu’a +5 K) deux mois aprés
I’échauffement s’il s’agit d’une rupture du vortex, et froide (jusqu’a -8 K) si ¢’est un
déplacement.

Il apparait également pertinent de comparer ces figures aux éwslutbmposites
correspondantesbtenues grace aux données lidar de I’OHP (figures 2.14et2.15, paragraphe
2.5.2.3).

Les évolutions composites lidar et CMAM sont globalement en bon aceawsd, |
principales anomalies se retrouvant d’une figure a ’autre, a la méme altitude et au
méme momentL’accord est toutefois meilleur pour les échauffements de type
rupture. Cela pourrait étre di au fait que les échauffements de type dépiace
considérés pour 1I’étude des données CMAMont, en moyenne, pas eu lieu au méme
moment que ceux considérés pour les données litkanrt est en effet beaucoup plus
faible pour les cas de rupture, comme on peut le constater a la ldettakleau 3.3,
représenté ci-dessous, qui récapitule les dates moyennes des échauffieajeunts
considérés en fonction deBfférents jeux de données et du type d’échauffement
stratosphérique.

Tableau 3.3 : Dates moyennes des échauffements stratosphérimagsurs
pris en compte selon le type d’événement et le jeu de données considéré. Pour
chaque type, la premiére colonne indique le nondereas étudiés.

Rupture Déplacement Tous types
Lidar 7 27 janvier 6 22 janvier 13 25 janvier
Simulations| 4 30 janvier 9 7 février 13 4 février

Pour les deuxypes d’échauffements, on reléve que la zone de la principale anomalie
chaude dure plus longtemps pour les données de I’OHP. Par ailleurs, le fait — relevé
ci-dessus- que cette zone s’étend jusqu’a des niveaux plus bas pour les cas de rupture

du vortex est également visible pour les données lidar.

La périodicité remarqué lors de 1’étude des données OHP pour les cas de
déplacement apparait également sur les données CMAM. On note equeffiets
maxima locaux de température a 40 km, qui se situent respectivemgatiiawnd4, -

35 (soit 19 jours plus tard), -17 (18 jours plus tard)3&{20 jours plus tard), tendeat
indiquer une périodicité de I’ordre de 19 jours (la valeur de la périodicité des données
OHP avait été estimée a 18 jours).
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e L’anomalie chaude mésosphérique post-€chauffement ne perdure pas pour les cas de
déplacement pour les données CMAM, contrairement aux résultats de 1’OHP. En
revanche, elle perdure pour les deux séries étultided une rupture du vortex.

e Enfin, concernant la troposphere, on constate que les anomalies somtaphuges
dans les cas depture, avec des anomalies froides (jusqu’a -9 K) au cours des deux
mois précédant ’dchauffement et des anomalies chaudes au moment de
I’échauffement et jusqu’a un mois et demi apres (+4 K). Ceci corrobore ce qui a été
observé sur les données lidar, hormis un léger décalage temporel ponsitootrale
I’anomalie froide a I’anomalie chaude, qui a lieu une vingtaine de jours plus tard pour
les données de I’OHP (soit apres 1’échauffement, tandis que la transition débute au
moment de 1’échauffement pour les données issues de CMAM).

3.5. Etude globale des tendances de température

3.5.1. Objectifs

Il s’agit maintenant de tirer pleinement avantage du caractére global des données
fournies par la série CMAM20. Pour ce faire, nous divisons le globe en différégiess
composeées de plusieurs points de la grille globale sur laquelle séssgmdrles données
CMAM. Le découpage du globe s’effectue selon des bandegonales larges d’une dizaine de
degrés (selon la latitude). Ces bandes comprennent donc plusieursdeoilatsgrille de
latitudes différentes. Le nombre de régions par bande de latitudesldistde tableau 3.4
décroit en allant vers le pgléans le but d'obtenir des régions dont la surface est d’un méme
ordre de grandeyf.0® km2). Le choix de la valeur de cet ordre de grandeur résulte de la prise
en compte de la taille caractéristique des événements dynamilgiéssdans cette étude : les
incursions d’air polaire lors d’échauffements stratosphériques (filaments polaires) tout comme
les ondes de Rossby ont des dimensions caractéristiques allant @errplusintaines de
kilometres a quelques milliers de kilometres.

Tableau 3.4 :Nom, étendue et nombre de régiomaupchague bande de latitudes.

Nom de_la bande Etendue en latitude| Nombre de régions
de latitudes
80N 76°N - 87°N 4
70N 65°N—- 72,5°N 6
57N 54°N - 61°N 8
45N 42,5°N - 50°N 8
40N 35,5°N - 46°N 8
35N 31,5°N - 39°N 8
20N 16,5°N - 24°N 8
20S 16,5°S - 24°S 8
45S 42,5°N - 50°N 8
80S 76°S - 87°S 4

En allant vers les péles, les régions sont donc plus étendues sé&bogitade : de
I’équateur jusqu’aux moyennes latitudes les régions ont une extension de 45° (selon la
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longitude) tandis que pour la bande 80N les quatre régions décrivent deallggeate 90° de
longitude.

Pour chaque région, on effectue une moyenne des températures des différemts point
qu’elle contient, afin d’obtenir une unique série par région. On peut alors comparer les
résultats obtenus dans différentes régions, ou bien procéder a une moyenee (eonal
considérant les différentes régiatisne méme bande de latitudiesur aboutir a des résultats
plus globaux. Calculer une moyenne zonale a partir des résultats opsemégion plutdt
qu’appliquer directement notre traitement d’analyse statistique a la moyenne zonale des
températures est non seulement plus logique et pertinent d’un point de vue physique, mais
aussi en meilleur accord avec notre hypothese et la méthodologiectpuidéveloppée. En
effet, cela permet de conserver une vue et une analyse régionalesotgmrs de
températures, ce qui fait doublement sens car les phénomenes physidigssaecasionnent
des perturbations spatialement limitées, et I’analyse décrite au chapitre précédent a pour but
de les distinguerConcrétement, en cas d’échauffement stratosphérique majeur par exemple,
le vortex est déplacé ou divisé en plusieurs pasdie$état de 1’atmosphére (que ce soit
concernant la température, le géopotentiel ou encore la directiarvisdsse du vent) varie
fortement le long d’un paralléle Charlton et Polvani2007] ; si bien que la moyenne zonale
n’a pas autant de sens que lorsque la situation est plus statdac plus homogéne sur une
méme latitude.

Il est a noter que les profils de tendances présentés dansemibn ont été calculés
en prenant en compte toutes les données disponibles, soit de 1990 a 2010eda dans
I’idée d’exploiter au maximum la richesse de la série CMAM?20. Ainsi aucune saison ou
année n’a-t-elle été exclue, que ce soit a cause du volcanisma daortiori, de données de
moindre qualité (par rapport au reste de la série). Du reste, ces demetpasampactent
sensiblement moins les simulations CMAM que les mesures par lidar.

3.5.2. Comparaison selon la latitude

On effectue la moyenne zonale des profils de tendances obtenus pour lesteéffére
régions de 6 bandes de latitud@s couvrent 1’ensemble du globe (les bandes 80N, 45N, 20N,
20S, 45S et 80S). On peut ainsi comparer selon la latitaffet de la dynamique sur les
tendances de températiffggure 3.9.
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Figure 3.9: Profils de tendances moyennés zonalement sur diifés bandes de
latitudes 80N (a), 45N (b), 20N (c), 20S (d) , 45S @)80S (f). Les courbed’hiver
correspondent aux moi¥ octobre a mars pour 1’hémispheére nord et a cewx d’avril a
septembrepour 1I’hémisphére sud. Les données sont moyennées sur la période 1990
2010 Pour permettre une comparaison plus aisée, leslléshd&orizontales et
verticales sont les mémes pour les six graphes. barres d’erreur (pour les
composantes de fondndiquent I’intervalle de confiance a 95%.

L’¢étude de ces six familles de profils permet de remarquer différentes caractéristiques.

e Les profils des latitudes plus faibles indiquent des tendances maigsiées et moins
fortement variables efonction de I’altitude que ceux des latitudes plus élevées. Cela
témoigne notamment de 1’activit¢ dynamique intense qui affecte davantage ces
derniéres latitudes.

e Pour I’ensemble des 6 graphes, les profils hivernaux moyens indiquent en général des
tendances plus marquées que les profils estivaux moy&nsnéme, 1’activité
dynamique renforcée en hiver est en bonne partie responsable de cette observation.

e Les profils de I’hémisphére sud indiquent globalement des tendances légérement plus
faibles que les pffils correspondants de 1’hémisphére nord. Cette constatation est a
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relier a la présence plus importante de continents et de chaimesnéiggnes dans
I’hémisphere nord que dans I’hémisphere sud. Or ces deux €éléments ont été¢ décrits
comme éléments déclenahe d’ondes de gravité efondes planétaires. Par ailleurs,
les terres émergées empéchent le pble nord de se refroidir autant quee dadhale
qui affaiblit le vortex qui s’y forme.

On retrouve a toutes les latitudes et dans les deux hémisphéres uuyicnété
souligné tant pour les profils CMAMDbtenus au niveau de I’OHP (paragraphe 3.4.2.)
gue pour les profils calculés avec les données lidar (paragraphe 2:4&.@ryfil
hivernal de fond differe du profil hivernal moyen pour se rapprocher des profils
estivaux, voire se confondre avec eDx.plus, on notera, comme on 1I’a vu dans tous

les cas précédents, que les deux profils estivadg fond et moyen different peu
I’'un de I’autre. (Ceci est vrai a I’exception de I’hémisphére sud, a certains niveaux
seulement, comme il sera expliqué dans le point suivant.) A nouvémwatide notre
hypothese de séparation de la température en une composante de famel et
composante dynamique, ainsi que notre méthodologie de filtrage de la cotaposa
dynamique. Cependant, on remarquera que lorsque la tendance hivernale mdyenne es
tres prononcée, comme au-dessus de 40 kmlparaphe (a), la tendance hivernale
de fond ne rejoint pas exactement les profils estivaux. Ceci pourrait signifier qu’aux
altitudes et aux latitudes ou I’impact de la dynamique atteint son maximum, la
composante de fond elle-méme peut étre affectée par les évémaiyeamiques.
Notre méthodologie semble alors atteindre une limitd;aetivité dynamique n’est
pas suffisamment filtrée.

Les graphes de I’hémisphére sud montrent que les profils d’été — de fond et moyer
peuvent a certaines altitudes diffésg¢nificativement ’un de 1’autre : on 1’0bserve
notamment dans la moyenne stratosphere ainsi que dans la haute meégmph@Ee
et (f). Les hypothéses de départ de notre méthodologie suggérent d’expliquer cette
différence par la présence d’une certaine activit¢é dynamique estivale dans
I’hémisphere sud. Or on note qu’a ces altitudes le profil de fond d’hiver se rapproche

du profil de fond d’été (et non du profil moyen d’été): cela corrobore cette
proposition d’explication (les deux profils de fond, filtrés de 1’activité dynamique, se
rapprochent 1’un de I’autre). Une tellerésurgence d’activité dynamique en été dans
I’hémisphére sud pourrait étre liéé I’influence des événements de grande ampleur qui

ont lieu au méme moment dans 1’hémisphére nord. On notera qu’un tel couplage
dynamique inter-hémispheres a déja été soulign&adsson et al[2007], ainsi que
par Becker and Fritt§2006] en ce qui concerne ’autre saison de I’année (I’été de
I’hémisphére nord) : ’activité intense des ondes planétaires troposphériques de
I’hémisphére sud est reliée aux observations faites aux hautes latitudes de la
meésosphere dam%émisphére nord pour I’année 2002. Tout ceci rappelle ce qui avait
été observeé sur les données lidar dans la haute mésosphére (figurea2agretppe
2.4.2.2.) ou I’on avait également suggéré le role des ondes de gravité dans la présence
d’une variabilité importante dans la haute mésosphére d’été [Keckhut et al.2011b].
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Quant al’étude de I’occurrence des événements dynamiques importants, les tendances
hivernales de la bande 45N (figure 3.30ntd’amplitudes plus faibles que celles observées
au niveau de I’OHP (figure 2.9, paragraphe 2.4.2.3.).
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Figure 3.10: Profils de tendances de la composante dynamique hivernale pour la bande 45N :
occurrence (bleu, en jours par an) et anomalie de température (rouge, en Keparejétes
calculs sont effectués sur 1’ensemble de la période 1990 2010. On veillera & noter que les
tendances sont ici représentées jusqu’au sol, contrairement a la figure correspondante pour les
données de ’OHP (figure 2.9, paragraphe 2.4.2.3.).

On observe en moyenne que chaque année davantage de jours sont cpaceesés
échauffements edessous de 40 km (+0,5 jours par an, a comparer a une moyenne d’un peu
plus de 50 jours concernés chaque hiver), alotsuqune tendance significative n’apparait
audessus de cette altitude (-0.1 jours paraagymparer a une moyenne d’un peu moins de
60 jours concernés chaque hive@ontrairement aux résultats de la partie 2, I’anomalie
dynamique suit une tendance globalement négative, excepté au niveau de la strakopsuse
les effets sont les mémes que ceux décrits dans la partie 2 (po@ggi@vons constaté
figure 3.9(b) — quela composante de fond se rapproche des courbes d’été par rapport au
profil moyen), mais les causes sont différentdd’on observe autour de 35 km une tendance
de fond supérieure a la tendance moyerhst parce qu’a cette altitude il y a davantage
d’échauffements qui sont de moins en moins chauds (ce qui tire la tendance moyenne vers les
valeurs négativesy’est I’inverse au niveau de la stratopause (mais toujours avec les mémes
conséquences, puisque la tendance de fond est inférieure a la tendance naogetire
altitude), ou la tendance de 1’anomalie dynamique est positive et celle de ’bccurrence de
faible amplitude on observe donc environ le méme nombre d’échauffements chaque hiver,
mais ils sont de plus en plus chauds, ce qui tire la tendance moyermées valeurs
positives.
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3.5.3. Comparaison selon la longitude

On s’intéresse maintenant a une seule bande de latitudes et on cherche a étudier
I’évolution des tendances de température selon la longitude. Pour cela, on choisit de se
concentrer sur la bande de latitudes 40N. Cela nous permet a la tmas@ver une vue a
une échelle plus grande que pour une seule régiodranalyser les latitudes les plus
susceptibles de présenter des variations importantes selon la lonBitueléet, ces latitudes
correspondent aux bords du vortex polaiefles témoignent d’un comportement non zonal
lorsque des événements dynamiques importants lies a des ondes ptardgainaute
amplitude ont lieu. Les tendances de température sont calculées poue cbgign de la
bande 40N, ce qui permet de représetitaolution selon la longitude de ces tendances a
différentes altitudes (figure 3.11
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Figure 3.11 : Tendances de température moyennes pour la bande de latitudes 40N aux
altitudes 45 km (haut), 51 km (milieu) et 65 km (bas). Les calculs sonttugfsesur
I’ensemble de la période 1990 — 2010.

L’analyse de ces courbes de tendances apporte de nouveaux éléments.
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e Comme noud’avions remarqué jusque la, les deux courbes d’été sont relativement
proches 'une de 1’autre, contrairement aux courbes d’hiver qui peuvent fortement
varier I’une par rapport a 1’autre.

e Hormis en de trés rares points, la composante hivernale de fond se rapgesche
tendances estivales (par rapport a la composante hivernale moyenne), souvent jusqu’a
se confondre avec ces derniéres. Une fois encore, cela confirme ce ¢ubseé
jusque 1, a la fois sur des données locales, régionales ou zonalekmA &drs que
la tendance hivernale moyenne est clairement positive (elléecsatour de 1 K par
décennie), la composante hivernale de fond se rapproche de zéro, voire devient
négative, comme ce qui a ¢té noté pour les données lidar de I’OHP.

e On remarque des différences selon la longitude, en particulier pour la @gos
hivernale moyenne a 45 km et 65 km, mais pas ou peu de variation powules d
courbes d’été. Les tendances hivernales moyennes sont plus prononcées vers 75°W-
150°W et plus faibles vers 50°B5°E. Cela s’accorde avec les séries de données
mesurées a Table Mountain Facility (34,4°N, 117, Y444 indiquent des tendances
plus importantes qu’a I’OHP [Randel et al. 2009; Keckhut et al.2011a Li et al,
2011]. On observe que la différence maximale entre ces deux statiatiziase a 65
km, ce qui est confirmé par et al. [2011].

e L’activitt dynamique hivernale, et plus particulierement les échauffements
stratosphériques, semblent avoir un impact le plus important de 180° a 50jwuet a
de 100°E a 45 km d’altitude, autour de 75°E a 51 km et entre 0° et 100°W a 65 km.

En conclusion,’hctivité dynamique est non seulement le facteur le plus important qui
cause la différence entre les tendances observées (moyeniiés) etecelles dd’hiver, mais
elle semble également expliquer une partie ld&olution longitudinale des tendances
observées en hiveL.’impact des échauffements stratosphériques varie selon la longitude, ce
qui affecte les tendances de température mesurées en hiver.

3.6. Etude globalde 1’évolution de la température au cours d’un échauffement
stratosphérique

3.6.1. Comparaison selon la latitude

3.61.1. Hémisphere nord

On représente, pour cirtgndes de latitudes couvrant I’hémisphére nord (les bandes
35N, 45N, 57N, 70N et 80N), les évolutions composites des anomalies derdamgs lors
d’un échauffement de type rupture et lors d’un échauffement de type déplacement (figures
3.12a3.16). Le lecteur veillera a noter la progression’dehelle de température d’une figure
a I’autre.
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Figure 3.12: Evolutions composites des anomalies de températoreyennes pour
un hiver avec échauffement de type rupture (hautéplacement (bas) pour la bande
de latitudes35N.
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Figure 3.13: Evolutions composites des anomalies de températoreyennes pour
un hiver avec échauffement de type rupture (hautlééplacement (bas) pour la bande
de latitudes 8N.
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Figure 3.14: Evolutions composites des anomalies de températoreyennes pour

un hiver avec échauffement de type rupture (hautéplacement (bas) pour la bande

de latitudes 57N.
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Figure 3.15: Evolutions composites des anomalies de températareyennes pour

un hiver avec échauffement de type rupture (hautlééplacement (bas) pour la bande

de latitudes/ON.
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Figure

3.16: Evolutions composites des anomalies de températoreyennes pour

un hiver avec échauffement de type rupture (hautéplacement (bas) pour la bande
de latitudes 80N.

Dans un premier temps, ést donc possible de comparer 1’évolution des anomalies de
températuregau cours d’un échauffement stratosphérique majeur selon la latitude ainsi que
selon le type de I’événement. Les points les plus significatifs sont listés ci-dessous. On
garderaa ’esprit que certaines des distinctions observées entre les échauffetaetyise
différents peuvent souffrir d’un 1éger biais dii a I’échantillonnage inégal (les moyennes sont

effectu

ées sur 4 cas de rupture eaSde déplacement).

Plus la latitude est haute et plus les anomalies de tempérsbmtamarquées : la zone
du réchauffement principal passe en effet de +4 K (déplacement ou yuypmiurdes
deux premieres bandes de latitudes a +15 K (déplacement) et +30 K (rppturé&s
deux bandes les plus proches du péle. De méme, la région qui concent@iateaa
les plus froides évolue de -5 K (déplacement ou rupture) pour les latitdiéasures

a 50°N a -15 K (déplacement) et -20 K (rupture) pour®laahde de latitudes. Les
anomalies froides au niveau du pble sont encore plus importantes (-20 Kepour
déplacements, -30 K pour les cas de rupture).

On remarque quka région qui concentre les anomalies les plus froides est nettement
moins marquée pour les cas de déplacement ; elle est méme quasisarie aux
latitudes moyennes.

Alors qu’il n’y a pas de décalage temporel entre la zone d’anomalie froide la plus
importante et la zone d’anomalie chaude la plus importante aux basses latitudes, on
observe qu’au-dela de 65°NIl’anomalie froide se décale progressivement jusqu’a
atteindre un retard d’une vingtaine de jours (par rapport a 1’anomalie chaude). Ce
phénomene est 1égérement plus marqué dans le cas d’un déplacement du vortex, et est
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lié aux phénomeénes de dislocation puis de reformation du vortex polaiedfeqient
les bords du vortex et se propagent de proche en proche selon la verticale.

e Enfin, on remarque pour les latitudes les plus ¢élevées une descente d’air
mésospheérique qui suit le rétablissement du vortex polaire dans la haotphtesa
la suite de I’échauffement, comme 1’ont établi Orsolini et al.[2010]. lls écrivent : da
descente d’air mésosphérique est accompagnée par la formation rapided’une couche
mésosphérique polaire anormalement chaudest-a-dire une stratopause polaire
¢levée, aux environs de 75 km d’altitude, puis a sa descente progressive jusqu’a son
niveau pré-échauffement (autour de 1 hPa) en un mois et demi & deux mois ». Tout
ceci est exactement conforme a ce que nous observons. Ainsi le nidale
reproduit de maniéere fidéle aux observations ce phénomene visible dans |
meésosphere eésultant d’une importante perturbation dynamique.

Dans un second temps, on peut comparer la figure 3.13, qui concerne la bandelds lat
42 5N - 50°N, aux résultats obtenlss de 1’étude des données lidar de I’OHP, situé a 43,93
degrés de latitude nord (figures 2.14 et 2.15).

e Globalement, les figures sont fortement similaires, et présenterandesalies dont
les évolutions spatio-temporelles sont tout a fait comparables.

e Les anomalies de températures sont moins prononcées pour les données piegenant
simulations CMAM, la différence étant plus pronondéss le cas d’un déplacement
du vortex que d’une rupture. Ceci peut étre en partie di au fait que les mesures de
I’OHP sont locales tandis que le résultat présenté pour les données CMAM résulte
d’une double moyenne, a la fois méridionale (sur une bande de latitudes) et zonale.
Par ailleurs, et comme on I’a déja remarqué sur les distributions d’anomalies de
températuresil n’est pas rare que les structures obtenues a partir de simulations
numériques soient davantage lissées et/ou de moindre amplitudellgaerésultant
de mesures instrumentales, etitaitant plus si ces mesures sont locales.

e Le signal précurseur observé dans la haute mésosphére lors de ’étude des données
lidar est & nouveau présent pour les simulations CMAM, et glestmarqué pour les
¢chauffements de type déplacement, tout comme nous 1’avions noté pour les données
de I’OHP.

e En revanche, la périodicité¢ des anomalies positives de températures identifi¢e a I’OHP
n’est pas visible pour les données issues GMAM. Cela n’est cependant pas
surprenant, puisque la figure 3.138sulte d’une moyenne zonale, qui a pour
conséquence de « gommer » la signature des ondes de Rossby. Cefsenégiot)
d’anomalies chaudes présente dans la haute stratosphere deux mois avant
I’échauffement est toujours visible sur les données CMAM moyennés zonalement.
Elle résulte donc des contributions additionneli@ées lors de 1’étude des données
OHP (« unesuccession d’ondes de Rossby qui déferlent dans la stratosphére, ajoutée
aux contributions additionnelles constituées par les variations continuda de
stratosphere, paragraphe 2.5.2.3.3t pourrait notamment s’interpréter comme le
signe d’un échauffement stratosphérique mineur. Cet échauffement ressort davantage
que les autres échauffements mineurs, ce qui peut s’expliquer par différentes raisons :
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Soit cet échauffement est plus marqué (par son amplitude en tempéiatu
plus généralement par la perturbation qu’il cause sur le vortex polaire et
I’écoulement moyen) que les autres échauffements mineurs. Cette hypothese
est corroborée par le fait que certaines années cet échauffement ode pece
deux mois 1’échauffement majeur estsi intense qu’il constitue lui-méme un
eéchauffement maje, et que I’on a donc deux échauffements majeurs au cours

de I’hiver. Les cas de la sorte observés depuis 56 ans sont listés tidnhsde
3.5: dans 5cas sur 7, les deux événements sont séparés d’environ deux mois.

On remarque également que c’est lorsque deux échauffements du méme type
se succedent que les écarts les plus importants (97 jours et 105 jopasinou
les plus faibles (48 jours) sont observés.

Tableau 3.5 : Hivers comprenant deux échauffements majeurs rtéca
séparant les deux événements et types des événemeinse succedent
(D pour déplacement, R pour rupture). Les valeuwsst scalculées a
partir des dates provenant des réanalyses BRAde I’ECMWF
[Charlton and Polvani2007], hormis pour 1’hiver 2009-2010 dont les
dates des échauffements sont issues des donnéefRMEBRtchcock et
al., 2013].

1965-| 1968-| 1970-| 1987-| 1998-| 2001- | 2009-

Hiver 1966 | 1969 | 1971 | 1988 | 1999 | 2002 | 2010

Ecart (jours) 69 105 60 97 73 48 43

Types d’ESS D-R | D-D | R-D R-R | D-R | b-D | R-D

Soit cet échauffement est celui, pares échauffements mineurs, dont 1’écart

avec 1’échauffement majeur est le plus systématiquement régulier (autour de
deux mois). Les autres échauffements mineurs ont lieu a des moments plus
aléatoires par rapport a I’échauffement principal, et sont donc lissés par
I’opération de moyenne.

Soit les deux raisons décrites ci-dessus sont rencontrées pour le méme hiver.

3.6.1.2. Hémispheére sud

On ne recense danhdmisphére sud qu’un seul cas d’échauffement stratosphérique
suffisamment marqué pour inverser le vent zotila été observé a I’hiver 2002. La date ou
I’échauffement stratosphérique est devenu majeur est le 25 septembiwisitindonc de
représentel’évolution des anomalies de températures au cours de cet hiver particulier (figure
3.17) pour la bande 45%endant de la bande 45N de I’hémisphére nord. Ces latitudes
correspondent aux bords du vortex et sont donc davantage sensible aux pertugo@tions
affectent ce dernier.
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Figure 3.17 :Evolution des anomalies de températures moyennées sur la banttidesla
45S au cours de I’hiver (austral) 2002. (Le lecteur portera attention au fait que contrairement
aux figures similaires pour 1’hémisphére nord, la période temporelle représentée est
1égérement décalée par rapport a la saison de I’hiver — qui dure de début avril a fin septembre

—, ceci permettant de visualiser 1’évolution des anomalies le mois suivant la date de
I’échauffement.) La ligne verticale indique la date de 1’échauffement stratosphérique majeur,

soit le 25 septembre.

On compare ceft premi¢re figure a 1’évolution moyenne des anomalies de
températures en hiver, calculée en considérant I’ensemble des années disponibles hormis
2002, toujours pour la bande 45S (figure 3.18
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L’hiver 2002 se distingue clairement des autres hivers, etce a plusieurs égards :

I’hiver 2002).
D’un coté, on note dans 1’évolution moyenne la descente progressive d’une anomalie
chaude (jusqu’a +7 K) depuis la haute mésosphére jusqu’a la moyenne stratospheére.
Cette descente se fait de maniére tres réguliere, en suivant uneceedda10 km par
mois. Cela s’accorde avec une désagrégation progressive et réeguliere du vortex
polaire. D’un autre c6té, lors de 1’hiver 2002 la descente de I’anomalie chaude depuis
la haute mésosphére est deux fois plus rapide (-20 km par mois), sgusela
moyenne stratosphére est atteinte des la mi-juin. Ensuite, leemeav de descente
s’arréte et I’anomalie chaude se maintient la méme altitude jusqu’a la fin de I’hiver.
Le mouvement de descente de 1’hiver 2002 a été analysé par Liu and Roblg2005] : il
est lié a de multiples ondes planétaires qui pénétrent dans lapm&sosavant

I’échauffement stratosphérique : on en constate les conséquences sur le signal issu des
données CMAM (figure 3.17Powdy et al[2004] relévent également que 1’inversion
des ventsdans la mésosphére précéde 1’échauffement. A nouveau, on note que
CMAM représente correctement un phénomene dynamique qui affecte la mésosphere
e L’intensité des anomalies atteintes au cours de 1’hiver 2002 est également tout a fait
remarquable. En effet, 1’échauffement principal tout autant que le refroidissement
meésosphérique qui lui eaksocié témoignent d’anomalies particuliérement élevées
(jusqu’a +15 K et -15 K), et ce pendant trois mois. La réponse de la mésosphere a

I’échauffement stratosphérique de 2002 est méme similaire a la réponse de la
mésaphére que 1’on peut observer lors d’échauffements stratosphériques dans
I’hémisphére nord, ce qui est en accord avec Dowdy et al[2004]. Pour comparaison,

au cours d’un hiver habituel, I’échauffement ne dépasse pas +8 K et sa phase la plus

85



3.6.2.

intense dure un mois et demi. Quant au refroidissement de la mésosplaste, i
usuellementtres limité (jusqu’a -7 K maximum, sur une durée de quelques jours
seulement).

Enfin, on peut remarquer que la date de 1’échauffement stratosphérique majeur
(marquée par le premer jour d’inversion du vent zonal a 60°S et 10 hPa) est
relativement différente du moment ou I’anomalie chaude atteint son maximum. De
plus, cette date le 25 septembre correspond a I’extréme fin de 1’hiver austral, qui se
finit le 30 septembre. Pousife un parall¢le avec 1’hémisphére nord, ¢’est comme si

un échauffement stratosphérique majeur avait lieu aussi tarte @@emars (ce qui
n’est encore jamais arrivé depuis que 1’on dispose de mesures distinguant les
échauffements majeurs, soit depuisdn6. L’échauffement majeur de I’hémisphére
nord le plus tardif dans la saison est celui du 24 mars 20&R)pourrait s’interpréter
par le fait que dans I’hémisphere sud, il faut davantage de temps apres le maximum de
I’anomalie chaude pour que les vents s’inversent. On peut également avancer I’idée
que le choix de calculer le vent zonal a 60° de latitude a moins dedaess
I’hémisphere sud.

Comparaison selon la longitude

On suit le mémamodus operandiue pour 1’étude des tendances de température

(paragraphe 3.5.3.), en se concentrant toujours sur la bande de latitudes 40N, péoregss m
raisons que celles évoquées ci-dessus. Les anomalies de terepdatudes événements de
type rupture et déplacement sont calculées pour chacune des 8 régioomposent cette
bande zonale. On représentera ici les évolutions composites pour deansrggi sont
diamétralement opposées autour du globe et présentent des anomalas prtmoncées et
relativement différented’une figure a ’autre. La premiére concerne les longitudes de 45°E a
90°E (figure 3.19 la seconde s’étend de 90°W a 135°W(figure 3.20.
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Figure 3.19 : Evolutions composites des anomalies de températures pour la région de la
bande zonale 40N située entre 45°E et 908Ehauffements de type rupture (haut, moyenne
de 4 événemenjtst de type déplacement (bas, moyenne de 9 événements).

-15 -10 -? (|) 5J 10 15
B
SO I r ‘ | I ‘r‘ wl \ 1 P
60 e | .
' b
4or - . .
Eaok i
&20
§ 0 I i 8 I ! I I I I 1
s 08 -8IO -610 -40 -2|0 (l) 29 49 60 8|0 =
= L s, LR
601 =
40F \ J "= i
201 s
O L L | | L | |
Number of days before or after the event

Figure 3.20: Evolutions composites des anomalies de températures pour la région de la
bande zonale 40N située entre 908V 135°W : échauffements de type rupture (haut,
moyenne de 4 événemengs de type déplacement (bas, moyenne de 9 événements).

La comparaison déensemble des 16 évolutions composites, qui correspondent aux 8
régions de la bande de latitudes 40N, méne aux remargues suivantes.

e L’échauffement principal, situé aux alentours de 40 km d’altitude, est a la fois plus
intense par les anomalies atteintes et plus limité (tantialgaent que
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temporellement) pour les longitudes comprises entre 45°W et 180° que pautréss a
longitudes odl apparait plus diffus.

e On note un décalage temporel de cette zone, dont le centre sensitumgtaine de
jours avant la date de 1’échauffement autour de la longitude 90°E, puis augmente
progressivement lorsqu’on considére des latitudes toujours plus a I’est. Finalement, le
centre de 1’échauffement principal est situ¢ une dizaine de jours apres I’échauffement
autour de 45°WAinsi, alors que I’on se trouve a une méme latitude, 1’effet maximal
de la perturbation due a un échauffement stratosphérique majeur pedrétravec
un mois d’écart selon la longitude a laquelle on se trouve. Ce décalage temporel est en
accord avec un écoulement moyen vers ’est ralenti par I’échauffement stratosphérique
majeur, puisqu’il indique une vitesse moyenne de seulement 10 feantre 25 m.’$
en moyenne a 40°N et 40 km au mois de janvier, d’apres la figure 1.4).

e Enfin, les régions comprises entre 0° et 90°E apparaissent comme un bon cioix po
distinguer les deuxypes d’échauffements. De fait, 40 jours avant I’échauffement, la
haute mésosphégeprésente une anomalie chaude dans les cas de rupture du vortex et
une anomalie froide dans les cas de déplacement.

3.7 Conclusionslel’étude des simulations numériques provenant de CMAM

La méthodologie développée auapttre 2 s’applique aux simulations numériques
CMAM, et révele de nouveau une séparation des composantes radaiilygsmiques dans
les distributions de températures. Les résultats sont généralemboh eatcord qualitatif
avec ceux provenant de I’étude de la série lidar de I’OHP.

Les tendances hivernales calculées montrent un impact de la dynapliggie
important dans 1’hémisphere nord que dans I’hémisphere sud (ainsi que pres des pdles par
rapport aux régions équatoriales) et confirment que filtrer cet impact {ppeéense rapprocher
des courbes d’été. Les différences constatées selon la longitude sont pour partie dues a cette
méme composante dynamiqu&ncernant 1’occurrence des échauffements stratosphériques,
les tendances restent faiblement positives (en-dessous de 40 kngnosignificatives.
L’anomalie de température liée aux échauffements suit une tendance globalement négative,
hormis autour de la stratopause ou elle est positive.

Par ailleurs, on observe de nouveau des évolutions de températures diféetoride
type d’échauffement : 1’anomalie mésosphérique froide au cours de 1’échauffement est
beaucoup plus marquée dans le cas d’une rupture du vortex. De plus, on note en allant vers les
latitudes élevées un décalage temporel progressif entre les deomali@soprincipales.
L’étude de I’hémisphére sud confirme que I’hiver 2002 est exceptionnel par ses anomalies
bien plus importantes et d’une durée bien supérieure a la moyenne. Enfin, la comparaison des
évolutions d’anomalies de température Sdon la longitude permet d’isoler les régions, altitudes
et moments les plus adaptés pour distinguer le type d’échauffement a venir. Ceci peut s’avérer
intéressant également pour une prévision des anomalies troposphériques, teommtes
résultats obtenus au chapitre 2.
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Une limite a cette étude des simulations provenant du modéle CMAdilue dans la
présence d’un nudging vers les réanalyses. En effet, la force de ce rappel étant fixée a une
valeur non négligeable, méme pour les premiers niveaux de la stratospmene peut
évaluer le modéle en lmé€mea ces altitudes. Il apparait donc nécessaire de pouvoir modifier
la force du nudging pour étudier de maniére plus précise le déroulement d’un échauffement
stratosphériqueC’est ce que nous permet le modéle RACCORD.
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Chapitre 4 Analyse exploratoire de sensibilité a padir
modele RACCORD

4.1. Introduction

Depuisla découverte des échauffements stratosphériques en 1952, et notamtaent sui
au développement des premiers modeles permettant leur simulatipistion de 1’état de
I’atmosphére menant a de tels phénomenes s’est posée. L’importance du role joué par les
ondes planétaires atmosphériques est étalbliatsung 1971; Andrews et a. 1987].
Cependant, de nombreuses zones d’ombre perdurent, particulierement en ce qui concerne les
échauffements majeurs. Une relation simple entre la forme du vergtxdonc le type
d’échauffement stratosphérique — et I’amplitude des ondes parait difficile a déterminer
[Waugh 1997]. Le rble de la composante tenelle (I’évolution de I’amplitude des ondes)
dans la formation d’un échauffement majeur semble avoir été relativement peu étudié. La
prévision des échauffements stratosphériques majeurs reste hors de portéedourtoins
trés difficile. A ce jour, et malgré des progrés récents conséquewts gomaine (voir par
exemple les travaux de Lawrence Coy et Steven Pawson au Globalingoflssimilation
Office du Goddard Space Flight Center sur le modéle de circulation FEMEEDSS5)
aucune meéthodologie fisbne permet d’annoncer ’apparition d’un événement de ce type
plus de quelques jours a 1’avance. Il semble qu’en paralléle de 1’acquisition d’observations,
des ¢tudes de sensibilité soient indispensables pour mieux comprendre le lien entre 1’activité
onddatoire et 1’évolution du vortex polaire au cours d’un échauffement stratosphérique.

Dans ce chapitre, nous nous appuyons sur le modéle RACCORD pour caractriser le
conditions d’apparition d’un échauffement stratosphérique majeur. Nous nous basons
principalement sur le cas ré& I’échauffement majeur de type rupture de 1’hiver 2008-2009,
dont I’intensité est remarquable. Plusieurs tests indépendants sont menés afin de mettre en
évidence’importance du réle des différents paramétres du modéle. On analyse ainsi les effets
de modifications del’altitude ou de ’intensit¢ des rappels vers la météorologie et la
climatologie, de réductions du for¢age di a différents modes d’ondes planétaires, ou encore
de changements du moment d’apparition de ces ondes. On propose enfin une comparaison
avec 1’hiver 2005-2006, au cours duquel a eu lieu un échauffement stratosphérique majeur de
type déplacement.
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4.2. Description du modele

4.2.1. Introduction a RACCORD

Le modéle atmosphérique RACCORD est un modele de dynamique atmosphérique
basé sur les équations primitives de la mécanique des fluidestitée cé est similaire aux
modeles météorologiques et climatiques. En revanche, ce modéle n’inclut pas de schéma
radiatif, ¢t cycle de I’ecau, ou de paramétrisation des phénomeénes sous-mailles comme les
ondes de gravité. Ce modele peut reproduire une évolution de 1’atmosphere réaliste s’il est
forcé par lebas et si on I’empéche de dériver en lui imposant un rappel vers un champ
réaliste. Ce rappel, qui remplace le refroidissement radiatif guiesle ralentissement du vent
di au déferlement des ondes de grapitét étre réglé par 1'utilisateur. Il peutétre fort si 1’on
souhaite que le modéle ne s’éloigne pas trop des observations : dans ce cas, il permet
d’interpoler les champs de température et de vent de maniere cohérente agqudéens de
la dynamique et avec une évolution temperelle aussi en accord avec ces équations. Le
rappel peut également étre plus faible, pour permettre au maulévolution propre sans
toutefois qu’il ne dérive sur le long terme. Ce modele a déja été utilisé sous plusieurs formes
et pour plusieurs applicationka version ici étudiée a été développée afin de produire des
champs homogenes de température, de pression, de densit@@bdesmposantes du vent
horizontal sur 1’ensemble de la Terre @ un moment donnégpuis le sol jusqu’a la trés haute
atmosphere (150 km). Pour cela, on combine des analyses météorologiquescdéles
climatologiques :

- lesanalyses météorologiques peuvent par exemplas@iks de ’ECMWF ou
du modele Arpége de Météo-France, et concernent dans RACGE3Raxties
basse et moyenne de I’atmosphére (du sol a la haute stratosphére ou a la basse
mésospheteavec une intensité du rappel variable selon I’altitude, comme il
sera expliqué au paragraphe 4.3.1.) ;

- les modeles climatologiques sont HWMO7 pour le vent horizobral et al,
2008], et MSIS2000 pour la température et la presditadip, 1991], et sont
appliqués dans la partie haute I’atmosphére de RACCORD (& partir de la
stratosphere, de méme voir le paragraphe 4.3.1. pour une description plus
détaillée de la variation du rappel selon 1’altitude).

Le schéma de principe général du modéle RACCORD est représeetgsous.
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Figure 4.1: Schéma de principe du modéele RACCORD. Dans notwles les
données météorologiques proviennent des réanabRés| de ’ECMWF.

Les modeles de ce type ont été crées afin de surmonter une diffjcutient au fait
gue les modéles climatologiques de vent et de températureeotrgius séparément, alors
que dans I’atmosphére il existe des lois physiques reliant ces deux parameétres (par exemple a
travers 1’équilibre géostrophique qui associe les champs de pression et de vent). Pour
ameéliorer la cohérence entre ces champsmis proposons d’assimiler les données des
différents modéles meétéorologiques et climatologiques dans un modélércdiation
générale vérifiant les lois de la physique. Cette assimilation qeetaire sous la forme de
nudging c’est a dire qu’on applique une relaxation des variables (vent et température) du
modéle de circulation générale vers celles des modeles météorotogigcienatologiques.
Les constantes de temps de relaxation appliquées sur le vergrapkrature sont ajustées de
facon a éproduire le plus fidelement possible I’évolution des variables dans les mod¢les
métérologiques et climatologiques.

Le modeéle utilisé sera le modele MSDOBeftaux et al. 1999] dans lequel on
désactive le module de chimie atmosphérique. Ce modéle, initistlel@ecloppé par Rose a
I’Université Libre de Berlin [Rose 1989], calcule a 1’aide des équations primitives de la
dynamique atmosphérique 1’évolution des champs de température et vent a 1’échelle globale
sur une grille de pression allant de la haute troposphére a la mésofpdmsesa version
initiale, avant d’étre intégré a RACCORD, le mod¢le incluait un module radiatif simplifié
sous la forme d’une relaxation newtonienne vers 1’équilibre radiatif de 1’atmosphére et un
module simplifié du forcage p&ss ondes de gravité sous la forme d’une friction de Rayleigh
vers un vent nul. Dans RACCORD, ces deux modules sont remplacés paxddioal vers
les champs de température et vent provenant des modéles climatologiquesreiogéées.
Le sommet du md¢le, initialement fixé a 80 km, est étendu jusqu’a une altitude de 150 km
pour couvrir toute la région d’intérét. On force le modele a sa base en imposant 1’altitude
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géopotentielle du premier niveau de pression (fixé par déf2bd hPamais que 1’on pourra
faire varier dans nos tests) a partir des champs météorologiques (ECHN\essous de ce
niveau, on utilise directement les champs météorologiques samsdisiler, le modéle
MSDOL n’étant pas prévu pour aller jusqu’au sol (afin de limiter la complexité du modele en
évitant de devoir intégrer tous les processus de la troposphere comamvéation, les
nuages, etc.) et les analyses météorologiques étant de trés bonne qualéé&hitoales

Dans notre cas, 1’objectif consiste a étudier 1’évolution dans la stratosphére et la
mésosphere des paramétres de vent et de température et doncsele léaisnodele
relativement libre de produire ses propres champs a partir du forcadgmasies couches.
Cependant, déterminer les altitudes exactes ou le forcage est préponééeanite une étude
de sensibilité préalable.

4.2.2. Description des cas analysés

On s’intéressera particulierement au cas de 1’échauffement stratosphérique majeur de
I’hiver 2008-2009, reconnu pour son intensité remarquable. Le vpsteixe s’est scindé en
deux parties distinctest I’échauffement a été classifié comme étant de type rupture. La date
de’événement est le 24 janvier. Nous choisissons de nous intéresser a cet événemiént car
combine une intensité importante et une date récenmtequi permet d’analyser un
echauffement marqué et ce qui assure de travailler a partir de données de bonne qualité

Ensuite, nous comparerohs résultats obtenus au cas de I’hiver 2005-2006, un autre
hiver récent comprenant un échauffement stratosphérique majeur denipiiride, mais
cette foisei de type déplacemernita date de 1’échauffement est le 21 janvier, soit quasiment
le méme jour de I’année que 1’échauffement de 2008-2009, ce qui permettra de faciliter les
comparaisons en nousiahchissant de corriger d’éventuels biais dus au cycle annuel.

Les données météorologiques utilisées proviennent des réanalyses ERA-bi
centre européen ECMWF.

4.3. Sensibilité du modele a la zone de transition

4.3.1. Définition de la zone de transition

Les rappels vers les champs de température et de vent provenantodekes
climatologiques sont gouvernés par un coefficenandis que les rappels vers les champs
provenant des modéles météorologiques sont fonction d’un coefficient p. Le forcage par les
analyses a donc pour objectif de forcer 1’évolution de la basse atmosphere alors qu’un rappel
doux vers les champs climatgiques permet d’empécher le modéle de dériver. Un guidage
fort vers la climatologie aura tendance a ne pas créer de fortaiorsien maintenant les
champs proches des valeurs climatologiqliésguation(3) représentéei-dessous illustrées
équations qui sont écrites dans le modele et qui permettentcdéecth valeur de la variable
x (qui peut étre la température, le vent zonall®went méridien) a I’instant t + 5t et a
I’altitude k, par rapport notamment a la valeur xil& la méme altitudé et a I’instant t.
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Chaque variable est en effet recalculée a intervalle de tempgerégibins RACCORD§t
est fixée a 6 heures.

x(t+ 6t k) =x(t, k) + - —a(k) * (x(t, k) — xclimato(t,k)) — B (k) * (x(t, k) — xmétéo(t,k)) 3)

Les points de suspension indiquent que d’autres variables rentrent en compte dans le
calcul de la nouvelle valeur de I’important ici étant de constater quelle forme prend la
relaxation newtonienn@’ensemble du membre de droite a partir des points de suspension) et
ou interviennent exactement les coefficients j.

Ces coefficients varient selon [D’altitude entre O et leurs valeurs maximales
respectivemendlphanax et betanx— comme illustré par la figure suivante (figure 4.2).

Evolution des coefficients alpha et beta en fonction de l'altitude
150
— Alpha (climatologie)
Z_supp —Beta (météorologie)
=
=
..g Zone de transition
2
<
Z_inff
O |
0 beta_max alpha_max

Figure 4.2 : Profils des coefficients de rappel vers la climatologie et la météorologie

Aux niveaux les plus bas, seul le rappel vers la météorologie eshprBsiis on voit
apparaitre une zone de transition, ou le rappel se fait de plus en plugsvetsnhées
climatologiques au détriment des données météorologiques a mesure que 1’altitude augmente.
Enfin, a partir de 1’altitude supérieure de la zone de transition, seul subsiste le rappel vers la
climatologie.

4.3.2. Conséquences d’une variation de la zone de transition

Dans un premier temps, on maintient les valeurs par défaalpta,.x et betan., a
pour chaque coefficient, et on joue sur les bornes inférieure et supérieure

savoir
6 heures

(respectivemen®Z et Zs,) de la zone d transition, en vue d’étudier I’influence de son
¢tendue verticale sur I’apparition d’échauffements stratosphériques majeurs. Un échauffement
est classé comme majeur lorsque le vent zonal moyen €al60PN et a 10 hPa s’inverse et
gue le gradient de température a 10 hPa entre le péle (85°N) et 60°N (emmagaale) est
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positif pendant 5 jours (voir le paragraphe 1.2.). Ainsi nous calculordecgsparameétres (le
vent zonal et le gradient de températuetjous les représentons pour différentes zones de
transition pourla période allant du début de I’année 2009 jusqu’a la mi-février (deux
exemples sont illustrés par les figaide3 et 4.4.

Evolution du vent zonal 4 60°N et du gradient de T entre le pble et 60°N début 2009
60T T T T T T T T T 0

—u zonal moyen (m/s)
_deltaT (K)

deltaT maximal (-1,2 K) le 22 janvier

Zone de transition : 10 - 40 km

u minimal (9,9 m/s) le ler février

0 -15
ler Jan 5 Jan 10Jan 15Jan 20Jan 25Jan 30 Jan 4 Fév 9 Fév 14 Fév

Figure 4.3 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa (bleu) et du gradient de température
entre le pole et 60°N (vergu début de I’année 2009 pour une zone de transition fixée (dans
le programme RACCORD) entre 10 km et 40 km.
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- Evolution du vent zonal & 60°N et du gradient de T entre le pble et 60°N début 2009
I I I I I I I I I

sok —u zonal moyen (m/s) 1o
_ deltaT (K)

401 15

30k deltaT maximal (23,5 K) le 22 janvier 410

Zone de transition : 30 - 60 km

20F 15
e A N L e 10
N e N N A E oS 15

-10r 110

u minimal (-19,1 ny/s) le 28 janvier

=20 -15
ler Jan 5 Jan 10Jan  15Jan  20Jan 25Jan 30 Jan 4 Fév 9 Fév 14 Fév

Figure 4.4 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa (bleu) et du gradient de températur
entre le pole et 60°N (verti début de I’année 2009 pour une zone de transition fixée (dans

le programme RACCORD) entre 30 km et 60 km. Les lignes en tirets indiquenthpexue
variable les seuils (respectivement minimal pour le gradient dé maximal pour le vent
zonal) qui permettent de déterminer si I’échauffement est majeur ou non.

Les variations observées, tant pour le vent zonal que pour la différence de température,
sont plus importantes lorsque la zone de transition est située atitudeghlus élevée. Les
variations de4T sont également beaucoup plus nettes dans ce cas, avec un pic a@dur du
janvier qui se distingue clairement. De ce faiéchauffement stratosphérique observé est
mineur lorsque la zone de transition s’étend de 10 km a 40 km tandis qu’il est majeur pour
une zone de transition plus élevée en altitude. On note que le@®eélcant T est atteint le
19 janvier mais il faut attendre le 24 janviesoit méme quelques jours aprés que la valeur
maximale dedT soit atteinte- pour que le vent zonal aitiffisamment diminué et s’inverse,
donc pour que I’échauffement puisse étre catégorisé comme majeur.

Il s’agit maintenant de pouvoir comparer I’ensemble des différents cas que nous avons
testés en vue de dét@ner les zones de transition qui permettent d’aboutir a un échauffement
majeur et d’évaluer I’amplitude de I’échauffement. On représente donc le minimum du vent
zonal (en moyenne zonale® 60°N et a 10 hPa)nin, et le maximum du gradient de
température (entre le pble et 60X, atteints au cours du début de ’année 2009 (jusqu’a
la mi-février) en fonction de la zone de transition (figures 4.5 ¢t 4.6
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Minimum du vent zonal a 60°N selon la zone de transition (Zin ¢ a Zsup)

—_
-]

Minimum du vent zonal a 60°N (m/s)
)

-10
-20
30 | \ \ | \ |
10 20 30 40 50 60 70
Zs,up

Figure 4.5 : Minimum du vent zonal a 60°N et 10 hPa atteint au cours des 45 Bgaues
de 2009 en fonction de la zone de transitipn,s’étend verticalement de ’altitude Ziys (Qui
varie d’une courbe a ’autre) a I’altitude Zsyp (Qui varie de gauche a droite).

Maximum du gradient de T entre le pdle et 60°N selon la zone de transition {de Zin . azZ )

30 B sup
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_me: 40 km
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Figure 4.6 : Maximum du gradient de température entre 85°N et 60°N a 10 hPat attei
cours des 45 premiers jours de 2009 en fonction de la zone de trangtiosi¢tend
verticalement de 1’altitude Zins (qui varie d’une courbe a 1’autre) a I’altitude Zgp, (Qui varie de
gauche a droite).

Concernant la sensibilité daaxr a I’étendue verticale de la zone de transition, on
note qu’a Zg,, fixée, plusz est élevée et plus les valeurs atteintesnpax,r sont élevées.
Cette remarque se vérifie également lorsque 1’on inverse les bornes de la zone de transition : &
Zin fixée, plusZg,, est elevee et plus les valeurs atteintesrpax;; sont élevées. Le seulil
entrant dans la définition d’un échauffement majeur — Soit max; positif — n’est jamais atteint
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tant queZ,,, ed inférieur ou égal a 30 km mais est systématiquement franchi podt,ges
supérieurs ou égaux a 50 km. Lorsdug, = 40 km, il faut queZ;,r soit au moins égal a 20

km pour que le seuil soit atteirties constatations confirment I’importance du rappel vers les

champs météorologiques pour déclencher un échauffement majeur. Par ailleurs, on note que la
différence d’une courbe a la suivante augmente progressivement (avec Ziys). Enfin, plusZ

est eélevée et moins la valeur mex, est sensible a celle dg,p

La sensibilité damin, al’étendue verticale de la zone de transition est similaire a celle
de maxr : on remarque que les deux figures (4.5 et 4.6) sont quasiment symétriques 1’une de
I’autre (identiques en inversant I’axe des ordonnées de I’une des figures). Dans le cas O
est au niveau du sol, fiaut étendre la zone de transition jusqu’a 70 km d’altitude pour que le
vent zonal s’inverse, critere de classification d’un échauffement stratosphérique comme
majeur. POuZys = 10 km, il faut aller jusqu’a Zg,,,= 50 km, et pouZs = 20 km,Zsyp = 40 km
suffit. LorsqueZ,s est supérieur ou égal a 30 km, le vent zonal s’inverse pour toutes les
valeurs deZs,, Cela montre a nouveau le role essentiel joué par le rappel métggue!
dans!’apparition d’un échauffement majeur. Un autre élément découle également de ces
constatations : on remarque que lorsque le seuil concernant le ventegbradteint, cela
implique nécessairement que celui concernant le gradient de température ’est, Si bien que
I’échauffement stratosphérique est classifié comme majeur. En toute rigueur, il estsadaes
de rappeler qu’il serait possible d’avoir a la fois min, négatif etmaxr positif tout en n’ayant
pas d’échauffement majeur : ¢’est le cas si le vent s’inverse dans une période ou le gradient de
température est négatif, ou si le gradient de température @t qosune période de moins
de 5 joursComme on I’a vu a I’étude de la figure 4.4, une fois la décroissance du vent zonal
entamée, il faut souvent au moins quelques jours avant que ce derngiminee
suffisamment pour s’inverser, et de manicre analogue un certain délai est observé entre le
début de la hausse du gradient de température et le passage dei@eaddes valeurs
positives. Ceci dit, ces deux parameétres sont largement (anti-)corelésiation de I’un a
la baisse se fait quasiment toujours en paralléle de la variation de I’autre a la hausse, Si bien
que les deux valeurs extrémales sont atteintes a quelques jours d’écart tout au plus. Pour
simplifier notre étde, nous considérerons ici que 1’échauffement étudié est considéré comme
majeur lorsquenax,r est positif etnin, est négatif (de maniére concomitante).

En conclusion, dans RACCORID; critére d’inversion du vent zonal est donc plus
restrictif que celui d’un gradient de température positif, et se trouve de ce fait davantage
déterminant quant & classification d’un échauffement stratosphérique comme majeur. En
effet, il suffit que le vent zonal s’inverse pour que 1’échauffement soit majeur. Ceci rappelle
les conclusions deimpasuvan et al[2004] etCharlton et Polvani2007] selon lesquelles
ajouter le critére d’inversion du gradient de température a celui concernant le vent zonal ne
change la classification des échauffements stratosphériques majeurs que densadestcas.
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4.4, Etude de sensibilité du niveau de forcage du géopotemntél intensité
des rappels vers la météorologie et la climatologie

4.4.1. Sensibilité a une variation du niveau decégre lorsque les rappels sont a
leurs valeurs par défaut

On conserve maintenant une méme zone de transition et on joue sur les vabars de
le niveau (en hPa) de forcage du géopotentiel. On fixe les bornes inféeaeauggrieures de
la zone de transition a 20 km et 50 km, valeurs intermédiaires qui peemiettait de méme
d’observer un échauffement majeur avec la valeur par défaut de pbc soit 250 hPa. On
compare les courbes d’évolution du vent zonal et du gradient de température pour cette
premiere valeur aux courbes obtenues pour des valeurs différembs @©0 hPa, 150 hPa,
100 hPa, 70 hPa). Le résultat est relativementlaimi les variations restant faibles d’un
niveau de pression a 1’autre (figures 4.7 et 48

Evolution du vent zonal moyen a 60°N pour différents niveaux de for¢age du géopotentiel
I I I I I

%,; —pbc =250 hPa
E —pbe =200 hPa -
5 pbc =150 hPa
= 30f —pbc = 100 hPa| A
g pbe =70 hPa
220
o
]
-
S 10
2
z 0
>
-10
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Figure 4.7 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa au cours du mois de janvier 2009 pour
différentes valeurs du niveau de forcage du géopotentiel. La zone de trassitige a 20
km — 50 km.
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Evolution du gradient de T pour différents niveaux de forcage du géopotentiel
I I I I I
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Figure 4.8 : Evolution du gradient de température entre le pdle et 60°N a 10 hiearsudu
mois de janvier 2009 pour différentes valeurs du niveau de forcage du géopdtarzmne
de transition est fixée a 20rk- 50 km.

Ainsi lorsquon maintient les autres paramétres a leur valeur par défaut, la sensibilité
du modéle apbc est trés limitée. Les variations du vent zonal comme du gradent
température sont Iégerement moins marquées pour les niveaux de f@ggyes élevés
(donc pour les valeurs dpbc les plus faibles) , notamment a partir de la date de
I’échauffement. Cependant, la différence entre les deux courbes extrémales est suffisamment
faible pourque I’échauffement reste majeur, bien que le critére d’inversion du vent zonal soit
tout juste atteint pour les niveaux de forcage les plus élevésv@inva au paragraphe
précédent (4.3.) que c’était ce critére qui était réellement déterminant quant a I’apparition

d’un échauffement majeur, ce que 1’on observe de nouveau ici.
4.4.2. Sensibilité & une variation du niveau decéme lorsque les rappels sont
réduits

Forts de cela, on diminue les rappels vers les champs météorologijues
climatologiques pour étudier si la sensibilitplic est alors supérieure. On divideun facteur

by

. . . 1
20 les valeurs dalphana et betana, qui passent ainsi d6cheures S Tours

(figures 4.9 et 4.10) les nouvelles évolutions aux courbes précédemment obtenues.

, et on compare
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Evolution du vent zonal moyen & 60°N pour différents niveaux de forgage du géopotentiel
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Figure 4.9 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa au cours du mois de janvier 2009 pour
différentes valeurs du niveau de forcage du géopotentiel. La zone de tragsitivée a 20

km — 50 km. Les courbes en traits pleins correspondent aux cas ou les cosftieieappel

sont divisés d’un facteur 20, les courbes en tirets rappellent les résultats obtenus lorsque les
coefficients de rappel sont maintenus a leurs valeurs par défaut.

Evolution du gradient de T pour différents niveaux de forcage du géopotentiel
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Figure 4.10 :Evolution du gradient de température entre le pole et 60°N a 10 hPa au cours du
mois de janvier 2009 pour différentes valeurs du niveau de forcage du géopdtargine

de transition est fixée a 20 kmb0 km. Les courbes en traits pleins correspondent aux cas ou
les coefficients de rappel sont divisés d’un facteur 20, les courbes en tirets rappellent les
résultats obtenus lorsque les coefficients de rappel sont maintenus a leurs valkdéfiesupa
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Le résultat qui apparafirima facieest que les courbes avec les rappels diminués se
distinguent clairement du cas de référence, lorsipban.x et betanax sont laissés a leurs
valeurs par défaut. Par ailleurs, on note de nouveau que la sensipliltést faible, avec des
variations Iégerement plus marquées pour les niveaux de forcage Ié&deples On obtient
donc deux familles de courbes, caractérisées par la force des rappels plaslguéveau du
forcage. Lorsque les rappels sont diminuésgeht zonal s’affaiblit de maniére plus douce et
avec une amplitude moins importante. Quant au gradient de tempgécatsiré partir de
quelques jours avant la date de 1’échauffement qu’il se distingue clairement du cas de
référence : son augmentation intervient quelques jours plus tard, et setteutierniere est
beaucoup moins margquée (les maxima atteints par les différentes cauntbesnspris entre 0
K et 3 K, a comparer aux maxima de référence qui valent 12 K enviromluBde gradient
de température n’évolue plus aprés avoir atteint son maximum, contrairement au cas de
référence ou il retrouvait rapidement ses valeurs pré-échauffement.

Le modéle semble donc beaucoup plus sensible & une variation desiarusffile
rappel vers la climatologie et la météorologie qu’a un changement du niveau de forgage du
géopotentielll s’agit maintenant d’étudier plus en détails cette sensibilité aux rappels.

4.4.3. Sensibilité a une diminution d&d des rappels (vers la météorologie ou
vers la climatologie) déclenchement d’'un échauffement stratosphérique majeur et

type d’échauffement

Pour étudier plus avant la sensibilité aux coefficients de rappel, amakgsons un
certain nombre de cas atet f sont divisés par des facteurs différents (figures 4.11 et 4.12).
On étudie deux familles de courbgse 1’on distingue selon que le rappel vers la climatologie
ou vers la météorologie a été réduit. Pour chaque famille, on diviseod#icient
correspondant par des valeurs allant de 5 a 100.
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Evolution du vent zonal pour différents coefficients de rappel
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Figure 4.11 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa au cours du mois de janvier 2009
pour différentes valeurs des coefficients de rappglalpha), le coefficient de rappel vdes
climatologie, est divisé par le factear, s, le coefficient de rappel vers la météorologie, est
divisé parb. La zone de transition est fixée a 20 knb0 km et le niveau de forcage du
géopotentiel vaut 250 hPa.

Evolution du gradient de T pour différents coefficients de rappel
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Figure 4.12 :Evolution du gradient de température entre le pole et 60°N a 10 hPa au cours du
mois de janvier 2009 pour différentes valeurs des coefficients de rapp@lpha), le
coefficient de rappel verk climatologie, est divisé par le factear, g, le coefficient de
rappel vers la méteorologie, est divisé paka zone de transition est fixée a 20 krB0 km

et le niveau de forcage du géopotentiel vaut 250 hPa.
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On remarque que les deux familles de courbes se distinguent clair®agas les cas
ou le rappel vers la météorologie a été diminué, ni le criféneersion du vent zonal ni celui
de positivité du gradient de température ne sont remplis, alors queu&scriteres sont
largement atteints lorsque c’est le rappel vers la climatologie qui est réduit. On note
également que la variabilité a I’intérieur d’une famille de courbes est plus importante dans le
cas ou le rappel météorologique est dimires difféerents éléments confirmiel’ importance
du rappel vers la météorologie quantapparition d’un échauffement majeur, comme nous

I’avions vu lors de 1’étude sur les conséquences d’une variation de la zone de transition
(4.32)).

Concernant le type d’échauffement stratosphérique — déplacement ou rupture ces
courbes ne permettent papriori de trancher. Pour ce faire, on propose une observation plus
directe de 1’évolution de la température dans 1’hémisphére nord au cours du mois de janvier
2009. Nous nous appuyons sur des vues polaires calculées pour 6 journées régtiliereme
réparties lors de ce mois. On cibiteis niveaux d’altitude différents : tout d’abord la basse
stratosphere (20 km)puis 32 km, soit ’altitude disponible la plus proche de 10 hPa (32 km
équivalent a environ 8,7 hPa selon la formule barométrique) ; et enfin la stratcp&@skm
On compare trois simulations parmi celles effectuées: le casfélenmge (oua et g
conservent leurs valeurs par défaut, figures 4.13 § 4t1& deux cas ou 1’un des rappels est
divisé par un facteur(Ret 1’autre garde sa valeur initiale (les 6 figures correspondantes sont
reproduites dans I’annexe C).

90°W

st o
Altitude : 20 km 90°F,

14 jan

Figure 4.13 : Température de I’hémisphére nord a 20 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas de référemee rappels sont maintenus a leurs
valeurs par défaut et le niveau de forcage est a 250 hPa. Les ligtiest® indiquent les
latitudes 60°N et 30°N.
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Figure 4.14 : Température de I’hémisphére nord a 32 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas de référence : les rappels sont usasntburs
valeurs par défaut et le niveau de forcage est a 250 hPa.
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Figure 4.15 : Température de 1’hémispheére nord a 50 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas de référehes rappels sont maintenus a leurs
valeurs par défaut et le niveau de forgage est a 250 hPa.

L’étude comparative de ces figures amene plusieurs conclusions qui viennent appuyer
certaines des observations que nous avons faites auparavant.
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e D’une maniere générale, le cas ou le rappel vers la climatologie est réduit se rapproche
beauoup plus du cas de référence que celui ou c’est le rappel vers la météorologie qui

est divisé par 20. On observe en effet une nette rupture du vortex en deux parties

distinctes dans les deux premiers cas alors qu’aucune rupture n’est visible dans le
dernier cas, qui montre toutefois un échauffement avec déplacement du vorgéx. A
la climatologie seule tend & provoquer un échauffement de type déptacetmkfaut
que des conditions particuliéres soient réunies lors d’un hiver pour obtenir un
échauffement de type rupture.

e Ces figures polaires permettent a nouvdawonstater que 1’échauffement débute a
des niveaux élevés et se propage graduellement vers le bas. be esireen effet
encore bien formé et centré autour du pole début janvier a 20 km d’altitude, alors qu’a
50 km il est déja perturbé par le déferlement des ondes ce qui sé¢ padwin
déplacement pour le cas ou seule la climatologie est conservée alors que 1’on peut voir
une rupture s’entamer dans les deux autres cas. De facon similaire, le vortex
commence a retrouver sa forme et sa position initiales des jang2ier a 50 km

(surtout pour le cas météorologique et le cas de référence) alors ménie que

réchauffement atteint son intensité maximale aux niveaux lesimpi@seurs. le

vortex polaire ne conserve donc pas une méme forme ou une méme posititas a tou

les altitudes. Ce phénomene est particulierement visible lenti®ijaet le 19 janvier,
en comparant les figures a différents niveaux. Ainsi, le 19 janviesxgsnple, pour le
cas météorologiqukes deux zones d’air froid qui constituent le vortex sont orientées

selon un axe 60°W-120°E a 20 km, puis selon un axe 120°W-60°E a 32 km et enfin

~

selon I’axe 180°-0° a 50 km. On observe une variation similaire de la position du

vortex dans le cas climatologique, qui fait apparaitre un déplacemewnitdx vers
des zones différentes du globe selon le niveau consi@écés’explique par le fait
que la phase de I’onde 1 et celle de ’onde 2 varient selon la verticale, ce qui provoque
cette forme hélicoidale du vortade maniére similaire a ce qu’observent Matthewman

et al.[2009] non seulement pour les échauffements stratosphériques majeurs de février

1979 et janvier 1987, mais aussi pour les évolutions composites différeseieede
typed’événement.

4.5. Sensibilité du modéle Bamplitude des ondes planétaires du géopotentiel

Le role majeur joué par les ondes planétaires dans la naissance d’un échauffement
stratosphérique est avérndrews et aJ.1987] Cependant, I’influence exacte des différents
modes d’ondes — notamment les ondes de mode 1 et 2’est pas encore pleinement
comprise. Oncherche ici a s’appuyer sur les résultats donnés par différentes simulations
issues du modéle RACCORD pour cerner plus précisément 1’impact des ondes 1 et 2 sur la
naissance d’échauffements majeurs ainsi que sur le type d’échauffement qui se produit. Ce
que I’on désigne ici par onde 1, 2 ou 3 correspond aux modes résultant de la décomposition
du géopotentiel en séries de Fourier.
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On commence par visualiser comment évoluent les amplitudes des loredes a
différents niveauxors d’un échauffement stratosphérique de type déplacement et lors d’un
événement de type ruptur@n s’appuie sur les cas des hivers 2005-2006 et 2008-2009 (figure
4.16), tous dux marqués par des échauffements d’amplitude importante.

—Onde 1 2009 & 150 hpa| Amplitude des ondes lors des hivers 2006 (déplacement) et 2009 (rupture)
I
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Figure 4.16 : Evolution comparéée ’amplitude de 1’onde 1 (couleurs foncéest de 1’onde

2 (couleurs claires) du géopotentiel a 250 hPa (tirets) et 150 hPa (trait3 ple cours Win
échauffement de type déplacement (hiver 2005-2006, couleurs rouges) et ruptur20@p08-
couleurs bleues)es lignes verticales indiquent dans chaque cas la dat@dsauffement
(21 janvier 2006 et 24 janvier 2009).

Quel que soit le type d’échauffement, 1’anplitude de ’onde 2 est constamment
supérieure a celle deonde 1 (sauf pendant quelques jours en décembre a 150 hPa pour le cas
de déplacement)Cependant, cette différence entre 1’amplitude des deux ondes est plus
marquée lors de I’hiver 2008-2009, ce ¢i semble expliquer que 1’échauffement
stratosphérique correspondant est de type rupture. Ceci est particuliévisitdatentre un
mois et une vingtainele jours avant 1’échauffement (soit autour du 1% janvier pour les
courbes bleues, et quelques jours avant pour les courbes)roudjeade 2 est jusqu’a quatre
fois supérieure a I’onde 1 dans le cas d’une rupture du vortex alors que I’onde 2 ne dépasse
pas ’onde 1 de plus de 50% lors d’un déplacement (et c’est méme parfois ’onde 1 qui
dépasse I’onde 2 comme on 1’a noté vers la mi-décembre).

En ce qui concerne plus particulieremétitiver 2008-2009, une fois passée cette
période caractérisée par une différence importante d’amplitude entre les deux ondes, on note
que I’onde 2 atteint son maximum le 11 janvier (ce maximum étant beaucoup plus marqué a
150 hPa), alors que 1’onde 1 atteint son maximum 5 ou 6 jours apreset que 1’échauffement
n’a lieu qu’une semaine plus tard encore. Or I’inflexion (respectivement vers le bas et vers le
haut) des courbes d’évolution du vent zonal et du gradient de température étudiées
précédemment’amorce a partir du 17 janvier environ. Ainsi, bien que I’échauffement majeur
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étudié soit de type rupture et donc dépende pour son évolution de la présence d’une onde 2
d’amplitude importantec’est bien I’onde 1 qui semble déclencher par son pic de la mi-janvier
I’affaiblissement du vortex polaire, et doncl’échauffement.

Quant a I’hiver 2005-2006, on note qu’a I’approche de la date de 1’échauffement — et
apres cette datel’onde 2 retrouve une amplitude important&ativement a celle de I’onde 1.
Or I’échauffement majeur de cet hiver est de type déplacement. Il semblerait gleanda
période décisive concernant le type d’échauffement a venir se situe entre un mois et une
vingtaine dgours avant 1’événement. De nouveau, c¢’est bien un pic d’onde (ici de 1’onde de
mode 2, autour du 17 janviesuivi d’un pic plus restreint de I’onde 1 quelques jours avant
I’échauffement) qui semble déclencher 1’échauffement majeur.

On note enfin ge I'amplitude des ondes est relativement peu sensible au niveau
considéré. Les courbes calculées a 250 hPa suivent en effet plutbtrpe@tiselles qui
correspondent a la pression 150 hBa&. pics d’onde sont généralement plus marqués a 150
hPa qu’a 250 hPa.

On procéde maintenant au filtrage du géopotentiel au niveau ou lgdatgamodéle
aura lieu, ici 150 hPa, pour ne garder que les ondes de fréquences zonales prhohes de
proches de 20n s’intéresse au niveau 150 hPa car les pics d’onde qui semblent déclencher
les échauffements stratosphériques majeurs semblent se produires@ace Bn addition au
filtrage du géopotentiel de forcage du modele, on retire totalemeayppel vers les champs
météorologiques (sauf au niveau du for¢cage pour prendre en compte le champ dmtébpot
filtré) et on divise par un facteur 20 le rappel vers les champstologégues. On cherche en
effet & maximiser I’impact du forgage par le géopotentiel, ce qui explique cette diminution
importante des rappels. On procéde a plusieurs simulatitamsla premiére on garde 1’onde
1 et I’onde 2 a leurs amplitudes d’origine, tandis que danks suivantes on divise 1’une des
deux ondes par un facteur 3, puis 10. On représente la aussi les évolutionszdnalesit du
gradient de température (figures 4.17 et .18
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Evolution du vent zonal selon 'amplitude des ondes 1 et 2 du géopotentiel
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Figure 4.17 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa au cours du mois de janvier 2009
pour différentes simulations dé forcage des ondes 1 et 2 varie et ou on a fortement diminué
les rappels vers la météorologie et la climatologie.

Evolution du gradient de T selon I'amplitude des ondes 1 et 2 du géopotentiel
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Figure 4.18 :Evolution du gradient de température entre le péle et 60°N & 10 hPa au cours du
mois de janvier 2009 pour différentes simulations ou le forcage des ondes 1 et 2 varie et ou on
a fortement diminué les rappels vers la météorologie et la climatologie.

On constate que la sensibilit¢ aux variations d’amplitudes des ondes 1 et 2 est
beaucoup plus marquée pour le gradient de température que pour le vent zonal.
L’échauffement n’est pas majeur, et pas un seul des deuxitéres n’est atteint dans les cas
testés.Ceci s’explique par le rappel vers la météorologie inexistant dans ces simulations.
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Toutefois, on peut étudier quelles sont les situations qui se rapprochent le plus d’un
échauffement majeur. Concernant le vent zonal, Ipluse des deux ondes est divisée par un
facteur important et plus le minimum atteint est élevé (donc moirestoproche du critére
d’échauffement majeur), d’autant plus si c’est I’onde 2 qui est divisée. Mais dans tous les cas

les cing courbes sont trés proches les unes des autres : leomahtegt donc, dans cette
parameétrisation du modeélpsu sensible a I’amplitude des ondes. Pour ce qui est du gradient
de température, réduire I’amplitude de 1’onde 1 éloigne fortement d’un échauffement majeur
(maxr passe en effet de -5,5 K ddn cas de référence ou I’amplitude des ondes n’a pas été
réduite a environ8-K) alors que diviser I’onde 2 a un effet inverse et rapproche légerement

du critere de positivité (les courbes atteignent environ -4,5 K). Du festeaximum du
gradient de température est atteint une semaine avant la date de 1’échauffement, soit au
moment ou 1’onde 1 connait son pic amplitude, ce qui renforce notre hypothése du role
prépondérant joué par la présence d’un pic d’onde (ici I’onde de mode 1) dans le
déclenchement de 1’échauffement majeur.

Les différents ¢léments que nous venons d’aborder semblent pointer dans le sens
d’une onde 1 décisive pour le déclenchement d’un échauffement majeur, quand 1’onde 2 est
surtout importante vis-a-vigu type d’échauffement qui a (ou aura) lieu, via un pré-
conditionnement de I’atmosphere.

Cette hypothése peut étre confirnpée une observation plus directe de 1’évolution de
la température dans 1I’hémisphére nord au cours du mois de janvier 2009. Comme au
paragraphe précédent, des vues polaires sont calculées pour 6 journéesdb jarier, a
20 km d’altitude, 32 km et 50 km. On compare cette fois-trois des cing simulations
effectuées dans ce paragraphe : celle de référeindéamplitude des ondes n’a pas été
modifiée (figures 4.19 a 4.2d-dessous), et les deux simulatiarnsl’une des ondes voit son
amplitude divisée par un facteur 10 (les 6 figures correspondant & cededlriexs assont
reproduites dans 1’annexe D).
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Figure 4.19 : Tempéraure de I’hémisphére nord a 20 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas de référem@enplitude de I’onde 1 et celle de
I’onde 2 sont maintenues a leurs valeurs par défaut. Le niveau de forcage est a 150 hPa.
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Figure 4.20 : Température de 1’hémisphére nord a 32 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas de référemeenplitude de 1’onde 1 et celle de
I’onde 2 sont maintenues a leurs valeurs par défaut. Le niveau de forcage est a 150 hPa.
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Figure 4.21 : Température de I’hémisphére nord a 50 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas de référemeenplitude de 1’onde 1 et celle de
I’onde 2 sont maintenues a leurs valeurs par défaut. Le niveau de forcage est a 150 hPa.

Les différences entre les simulations sont plus marquées a 20 kron§ate que le
cas ou I’onde 2 est conservée et I’onde 1 est réduite se rapproche fortement de la situation de
référencetandis que le cas inverse s’en distingue nettement. En effet, alors que le cas de
référence montre un vortex polaire particulierement pertgub&’allonge puis se scinde en
deux, on constate ugeolution de type déplacement lorsqu’on ne conserve que 1’onde 1.

Cependant, ces difféerences ne sont pas aussi marquées que dans laistompara
précédente entre les cas ou les rappels météorologique etguienatint réduits tour a tour
(figures 4.13 a 4.15 et annexe @)n note également qu’en comparant les seuls cas
d’allongement et de rupture du vortex, parfoid’axe du vortex tourne autour du pdle (comme
dans la météorologie, figures 4.13 et C.1) alokspgur d’autres simulations il conserve une
direction quasi-constante (lorsque les rappels sont fortement diminugenttefiement que
I’onde 1 est réduite, figures 4.19 et D.1).

4.6. Sensibilité du modéle a un décalage temporel du forcage du géabotenti

On cherche ici alarifier ’influence de 1’évolution de 1’état de 1’atmospheére sur le
déclenchement d’un échauffement stratosphérique majeur. Une succession particuliere
d’augmentations et de diminutions de 1’amplitude de chaque type d’onde planétaire doit-elle
avoir lieu, ou une activité ondulatoire globalement importante suliitee amorcer un tel
événemen? On s’appuie sur I’évolution temporelle de I’amplitude des ondes 1 et 2 étudiée
au début du paragraphe précédent (figure 4Q@6)a avancé 1’hypothese selon laquelle la
période allant de un mois a une vingtaine de jausst 1’échauffement est capitale quant au
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type d’échauffement a venir. Il s’agira de diminuer ou d’augmenter 1’une des ondes au cours
de cette période et de constater les différences par rapport au cas de référence (ou I’amplitude
des ondes n’est pas modifiée). Il est décidé d’étudier le cas de 1’échauffement de type
déplacement de 2006, car il a été noté que, avec RACCORD, suisclinddologie mene
plutbt & une situation de déplacement. Ainsi, si nos tests manamtchauffement de type
rupture, cela confirmera que la période temporelle visée est efimetint décisive. On
procede, en plus du cas de référence (ou le géopotentiel considéraliedesakanalyses
ERA-I, non modifié), a deux simulationsga premiére ou on divise I’amplitude de 1’onde 1
d’un facteur 3 du 15 décembre au 10 janvier, la seconde ou on multiplie I’amplitude de I’onde

2 d’un facteur 3 sur la méme période. On cherche ainsi a recréer 1’écart entre 1’onde 2 et
I’onde 1 visible avant 1’échauffement dans le cas de 1I’échauffement de 2009. Pour toutes les
simulations, les rappels météorologiques et climatologiques sonéslipes 20 (hormis le
rappel météorologique a 150 hPa, le niveau du forgcage des ondes).

Les résultats (non représentés igipntrent des évolutions trés proches 1’une de
I’autre, mais également trés peu différentes du cas de référence. Deux explications paraissent
plausibles. La premiére est que les rappels météorologiques atobligiques sont encore
trop importantst masquent les effets de la modification du géopotentiel, ou bien qu’ils sont
au contraire trop réduits ce quiépient de fait 1’apparition d’importantes perturbations
dynamiques (ce qui a été entrevu une premiere fois au paragraphe 4.5).obdesec
explication consiste a interpréter ces résultats comme preuves gaehypothese, seule,
n’est pas suffisante pour expliquer le type d’échauffement majeur qui a lieu.

4.7. Etudalu cas de I’échauffement de type déplacement de janvier 2006

Au cours de I’hiver 2005-2006, le vortex polaire a connu différentes périodes de
perturbations plus ou moins intenses. Dans la premiére quinzaine du maiwide, jl a été
légérement déplacé hors de sa position d’équilibre centrée autour du pole et s’est étir¢ (figure
4.22, gauche)Pour autant, il ne s’est pas rompu et s’est quelque peu reformé a partir du 18
janvier. Mais, ce faant, le vortex s’est déplacé davantage du pdle pour se rapprocher de
I’Europe (figure 4.22, droite)C’est alors que le vent zonal a 60°N et 10 hPa s’est inversé, et
donc que I’échauffement stratosphérique est devenu majeur (le 21 janvier 2006).
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Figure 4.22 : Cartes de la vorticité potentielle des hautes et moyentieslés a 675K (soit
environ 20 hPa ou 25 knt@ 15 janvier (gauchedtle 20 janvier (droite) 2006. Cartes issues
du modele MIMOSA.

On compare la situation de référence a celleswudes rappels climatologique ou
météorologique- est divisé d’un facteur 20 (figures 4.23 et 4.24).

Evolution du vent zonal pour différents coefficients de rappel
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Figure 4.23 : Evolution du vent zonal & 60°N et 10 hPa au cours du mois de janvier 2006
pour différentes valeurs des coefficients de rappel(alpha), le coefficient de rappel vers
climatologie, est divisé par le factear, g, le coefficient de rappel vers la météorologie, est
divisé parb. La zone de transition est fixée a 20 knb0 km et le niveau de forcage du
géopotentiel vaut 250 hPa.
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Evolution du gradient de T pour différents coefficients de rappel
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Figure 4.24 :Evolution du gradient de température entre le pole et 60°N & 10 hPa au cours du
mois de janvier 2009 pour différentes valeurs des coefficients de rappsiniidations sont
les mémes que celles de la figure ci-dessus.

Comme pour I’échauffement de 2009, la simulation météorologique se rapproche de
celle de référence, alors que le cas climatologidere distingue. Le gradient de température
posséde une évolution assez hachée, avec une succession de plusieuasetnaximma. On
notera que les figures pour les cas méteorologique et de référence gwsrIequasi
parfaitement si I’on adapte les échelles verticales, tandis qu’en comparaison les courbes du
cas climatologique varient tres lentement et sur de faibles amplitudes.

Les figures polaires (non représentées ici), calculées de mainideers a celles de
I"hiver 2008-2009 (paragraphe 4.4.3.), indiquent la méme distinction entre cas de réftrence
météorologique d’une part, et cas climatologique d’autre part. Cependant, la différence est
moins marquée qu’en 2009, car on observe ici toujours le méme type d’échauffement (un
déplacement) quelle que soit la simulation considérée. La simuldiioatalogique est
logiquement trés proche du cas climatologique calculé précédemment (figures C.4 a C.6).

4.8. Conclusions de [I’étude des simulations numériques provenant de
RACCORD

Les différents tests de sensibilité que nous avons mén&side du modéle
RACCORD nous ont permis de cerner certains aspects des conditions qui aement
échauffement stratosphérique majeur. Un tel événement reste un ginénpanticulier dont
le déclenchemenfiemande un état de I’atmosphére spécifique. Ainsi le rappel vers les
réanalyses météorologiques est primordial a I’avénement d’un échauffement majeur, qui
nécessite des aditions particuliéres, d’autant plus s’il s’agit d’un événement de type rupture.
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En effet,lorsqu’on ne rappelle les variables que vers la climatologie, le modéle produit un
échauffement mineur de type déplacement. On note également,oed acec la littérature,
que le critere d’inversion du vent zonal est globalement plus strict que celui concernant le
changement de signe du gradient de température entre le pble et 80&AilleBrs, modifier
le seul niveau de forcage du géopotentiel n’a que trés peu d’impact sur les simulations
obtenues.

Concernant I’amplitude des ondes planétaires, ’onde de mode 2 reste supérieure a
I’onde de mode 1, méme pour un échauffement de type déplacement. Cependant, 1’étude
comparative des cas des hivers 2005-2006 et 2008<2mble indiquer qu’une rupture du
vortex n’est possible que si I’amplitude de 1’onde 2 atteint pendant au moins une semaine des
valeurs trois a quatre fois supérieures a celle de I’onde 1. La période cruciale quant au type
d’échauffement a venir semble étre située entre un mois et une vingtaine de jours avant
I’échauffement, tandis que 1’inversion des vents (et donc le déclenchement d’un échauffement
stratosphériqgue majeur) paradépendre d’un pic de I’amplitude des ondes seulement
guelques jours avan®n regrette de n’avoir pu tester suffisamment la dépendance temporelle
de I’avénement d’un échauffement majeur pour pouvoir confirmer ou non ces hypothéses.
L’étude du cas de 2006 corrobore 1’hypothése selon laquelle la climatologie donne des
évolutions douces qui ne produisequ’un échauffement mineur accompagné d’un léger
déplacement du vortex polaifén échauffement majeur, méme s’il est de type déplacement,
est caractérisé par des évolutions rapides et importantes dedendicque sont le vent zonal
et le gradient de température.
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5. Etudede cas I’échauffement stratosphérique majeur de
janvier 2013

5.1. Introduction

Ce chapitres’intéresse a I’étude de I’hiver 2012-2013 au moyen des outils que nous
avons développés, et en vue de comparer les résultats obtenus gvercatceux auxquels
nous sommes parvenus dans les chapitres précédents. Htholier 2012-2013 s’avére
particulierement intéressant a plusieurs égards. Il a été maauéun échauffement
stratosphérique majeur singul par son déroulement et son intensité. C’est aussi le dernier
hiver en date, ce qui permet de travailler sur des données =edssiies de techniques
modernes ou modernisées, aux imprécisions limitées. Enfin, une importampagne de
mesures multinstruments s’est déroulée au cours de cet hiver dans le cadre du projet
européen ARISE. L’OHP faisait partie des stations concernées : les mesures qui y ont été

prises témoigneani’une couverture et d’un suivi tout au long de I’hiver sans précédent.

5.2. Description de I’échauffement stratosphérique

L’hiver 2012-2013 a connu une évolution particuliere marquée par un échauffement
stratosphérique majeur d’amplitude relativement importante début janvier. L’évolution du
vortex polaire, que I’on peut suivre au moyen des données satellites ou des modeles tels
GEOS-5 (Goddard Earth Observing System Model) et MIMOSA, se distimgu un
déplacement vers I’Europe et la Sibérie pendant la deuxiéme quinzaine de décembre (figure
5.1), puis un allongement le 5 janvier et enfin une rupture en deux voir@drtes a partir
du 7 janvier. Cette derniere date est celle a laquelle 1’échauffement devient majeur. Il sera
donc trés vraisemblablement classifié comme étant de type ruptireortex finit par se
disloguer entigement, et la stratosphére ne retrouve son état initial qu’apres une longue
période de fortes perturbations.

119



12 anugary

Figure 5.1 : Carte de la vorticité potentielle des hautes et moyennes latitu@d5K (soit
environ 20 hPa ou 25 km) le 26 décembre 2012 (gauche) et le 12 janvier 2013.(@oit
notera le déplacement du vortex a la fin décembre suivi de sa ruptdeznemparties début
janvier. Cartes issues du modele MIMOSA.

L’un des principaux facteurs a I’origine de cet échauffement stratosphérique, et plus
particulierement de la rupture du vortex, pourrait étre la génération d’ondes de gravité au
niveau de I’Himalaya. En effet, une large région d’anomalies positives de températures (+8 K
a 30 hPa) se forme a ’ouest de la chaine montagneuse (donc en aval de I’Himalaya compte
tenu de I’écoulement zonal dans la stratosphére en hiver) a la fin décembre.

5.3. La campagne de mesures ARISE

5.3.1. Le projet ARISE et la campagne de [’hiver 2012-2013

Le projet ARISE (Atmospheric dynamics Research InfraStructure in Europe) a pour
objectif de mettre en place une nouvelle infrastructure intégrant dif$éreeseaux
d’instruments d’observation de I’atmospheére afin d’obtenir une représentation de
I’atmosphére allant du sol jusqu’a la mésosphére dotée d’une résolution tant Spatiale que
temporelle sans précédent. Les zones géographiques concernées sont 1I’Europe mais aussi les
régions limitrophes comme le podle et les latitudes équatorialgwoiet ARISE se base sur
I’alliance de différentes technologies : les donnéeairglow (la luminescence du ciel nocturne)
provenant des molécules OH (radical hydroxyle) et O2 (dioxygéne) apporésnt d
informations sur la température de la mésosphere, les infrasons renssigria dynamique,
et le lidar permet- entre autres- de faire le lien entre ces deux premiéres méthodes
d’observation grace a son extension verticale importante. ARISE vise a réusir le
communautés scientifiques spécialisées dans chaque technologie, et a s’appuyer sur les
synergies qui existent entre les domaines d’études complémentaires que sont les infrasons, les
ondes de gravité, les ondes planétaires, les perturbations de lapbtretogt de la
mésospheére, les études de données satellitaires, la modélisation de 1’atmosphére, ou encore la
dynamique atmosphérique. Ce faisdei objectifs sont notamment d’améliorer les prévisions
météorologiques a court et moyen terme, d’obtenir de meilleuresestimations de I’impact de la
stratosphere sur la troposphére, et de mesurer 1’évolution climatique de la moyenne
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atmosphéere. Ces trois domaines sont impactés par les échauffememtsprstraques
soudains.

Dans ce cadre, une campagne de mesures a I’échelle européenne a été lancée en vue
d’observer 1’évolution de 1’état de 1’atmosphere lors de 1’hiver 2012-2013. Elle a impliqué le
concours de plusieurs pay&dnce, Allemagne, Angleterre...) ainsi que de multiples stations
de mesures et a concerdéférents types d’instruments (lidar, airglow, infrasons...). Sur
certains sites comme 1I’OHP, I’ensemble des technologies étaient mises en ceuvre. Débutée au
mois de septembre 2012, la campagtest aclevée en avril 2013 analyse des données
recueillies a ensuite pu commenc Cependant, toutes les mesures ne sont pas encore
completement définitives, et les investigations présentées ici sont endionéngiees.

5.3.2. Les données OH

L’airglow est de la radiation électromagnétique émise dans la hautepinésoet
située dans les domaines spectraux du visible et du proche infrarougeesElduea
I’excitation atomique et moléculaire présente a ces altitudes. Une majorité de cette
luminescence du ciel nocturne est attribuable & une fine couche dal fadiroxyle excité
OH située entre 83 et 90 km d’altitude, avec un maximum de concentration vers 87 km.
L’excitation est créée par la réaction exothermique entre 1’ozone et I’hydrogéne atomique.

Nous nous intéressorisi a 1’évolution tout au long de I’hiver de la température
obtenuea I’OHP grace aux données airglow OH. Elle est comparée aux données lidar
mesurées a 87 km provenantlégant de I’OHP. Les données OH nous indiquent que le pré-
conditionnement de la haute mésosphé&neuis le mois d’octobre connait d’autres phases
aussi intenses début novembre et mi-novembre, ce qui est visibéenégalsur les données
lidar. L’accord avec les données lidar est globalement satisfaisant. Un écaringbastant
entre les mesures des deux instruments est observé de la mi-jdavierfavrier : il pourrait
étre attribuéa 1’état particulierement perturbé de I’atmosphére a cette période qui suit
immédiatement 1’échauffement stratosphérique majeur. Cela se traduit notamment par le fait
que le vortex polaire n’est pas encore intégralement reformé, ce qui peut avoir pour
conséquence de modifier I’altitude de la couche OH. Ceci permet par ailleurs de constater que
I’atmosphere n’a retrouvé son état initial que plusieurs mois apres 1’échauffement.

5.3.3 Les données lidar de |'OHP.

Apres deux années d’interruption du fonctionnement régulier du lidar a I’OHP, les
mesures ont pu reprendre en sefte 2012 a 1’occasion de la campagne d’observation
ARISE de I’hiver 2012-2013. Le nombre de jours de mesuune I’ensemble de I’hiver est
remarquablment élevé puisqu’il s’établit a 85 (soit prés d’un jour sur deux). On procede a
une interpolation linéaire temporelle sur ces données, de manigoevair appliquer la
meéthodologie développée au chapitre 2.

La distribution des anomalies de températures calculéé® km d’altitude pour
I’ensemble de I’hiver (figure 5.9 révéle une anomalie de fond valant -2.5 K, ce qui se situe
sur la tendance calculée au chapitre 2 (figure 2.7, paragraphe 2.4.2.1.)
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Figure 5.2 : Distribution des anomalies de températudesl’hiver 2012-2013 & 40 km
d’altitude. La courbe violette représente 1’approximation bi-gaussienne, et les courbes verte et
rouge représentent les composants monomodaux gaussiens, respectiveorgnbigion de
fond (centrée autour de la valeur -2,5 K) et la contribution dynamique (autour de -1,7 K).

Concernant la contribution dynamique, 1’occurrence est plutot faible, ce qui de
nouveau s’accorde avec les tendances calculées (figure 2.9, paragraphe 2.4.2.3). En revanche
I’anomaliec dynamique est 1égérement négative, ce que ne laissait pas supposer la tendance
observée jusque la (figure 2.7). Cependamis avons vu que I’anomalie dynamique présente
une variabilité interannuelle tres importante.

On s’intéresse maintenant a 1’évolution des anomalies de températures au cours de
I’hiver (figure 5.3.
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Figure 5.3 : Evolution des anomalies de températuresyennesau cours de I’hiver 2012-
2013. La zone blanche indique une absence de données. Le lecteur sera attentif a I’échelle
verticale différente de celles des figures précédentes.

L’amplitude des anomalies de températures mesurées est particulieremege:€lev
dans la stratosphere, prés de 60 K sont gagnés en une quinzaine de jourseatl teom
I’échauffement. La principale anomalie chaude se situe autour de 40 km d’altitude et dure trés
peu de temps, ce qui est davantage caractéristique des échaufféengmts rupture (figure
2.14), comme nous 1’avons remarqué au chapitre 2 (paragraphe 2.5.2.Bjanomalie positive
précurseuse die haute mésosphere est visilpie&s de trois mois avant 1’échauffement. Son
amplitude et surtout sa durée sont relativemenitdes, comme pour 1’évolution composite
concernant les échauffements de type rupture. Plus généralement, on dassrie haute
meésosphere (de 70 km a 80 kinltitude) des anomalies chaudes début octobre, m@ifa
novembre et début décembre. Ces anomalies avaient été détecidiegl@aravec un léger
décalage temporel. Ce dernier est caractéristique du mouvement descendanhdbssagoi
a été discuté dans les chapitres précédehisomalie négative post-echauffement de la haute
stratosphere et de la mésosphere est elle aussi spécifique ddtegwha majeurs de type
rupture.

5.4. Activité ondulatoire, analyse de simulations RACCORD

5.4.1. Discussion sur le role des différents modes d’ondes

On représente (figure 9.4es évolutionsde I’amplitude des modes 1 et 2 des ondes
planétaires au cours des mois de décembre 2012 et janvier @@1Bon compare aux

courbes correspondantes des hivers 2005-2006 et 2008-2009 étudiés précédemment (figure

4.16 et I’ensemble du paragraphe 4.5.). Par souci de lisibilité, et compte tenu de la faible
différence observée entre les courbes a 250 hPa et 150 hPa, on choisit sentepiés
évolutions poute seul niveau 150 hPa.
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Figure 5.4 :Evolution comparée de I’amplitude de 1’onde 1 (couleurs foncées) et de I’onde 2
(couleurs claires) du géopotentiel a 150 hPa durant trois hiv2085-2006 avec un
échauffement de type déplacement (couleurs rouges), 2008-2009 (rupture, couleursebleues),
2012-2013 (non encore classifié mais tres probablement de type rupture, couleursbhesrtes
lignes verticales indiquent dans chaque cas la date de 1’échauffement (de gauche a droite7
janvier 2013, 21 janvier 2006 et 24 janvier 2009).

Concernant 1’échauffement de 1’hiver 2012-2013, ks deux ondes sont d’amplitudes
généralement comparables tout au long de la période étudiée, hormidepauintervalles
d’une dizaine de jours — situésen début décembre et a la fin janvierou I’amplitude de
I’onde 2 est deux fois plus importante. La seconde période est située aprés la date de
I’échauffement, mais la premiére correspond a la période située entre un mois et une vingtaine
de jours avant I’échauffement qui a été identifite comme étant cruciale quant a la
détermination du type d’échauffement a venir (paragraphe 4.5). Cette période de début
décembre est cependant Iégérement plus courte que pour les autrss dtiie rapport
d’amplitudes entre les deux ondes n’est pas toujours aussi marqué que lors de I’échauffement
de type rupture de 2008-2009.

Quant au déclenchement de I’échauffement majeun n’observe pas de véritable pic
d’amplitude précédant immédiatement I’échauffement, mais plutdét une augmentation
progressive. Mais'¢tude des données satellites ou des modéles (GEOS-5, MIMOSA) indique
gue le vortex polaire semble se scinder en trois parties distinctegremere fois début
janvier, puis de nouveau aux alentours du 20 janvier.s@néresse donc égalemena
1I’évolution de ’amplitude de 1’onde 3 (figure 5.5.
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Figure 5.5 : Evolution comparée de I’amplitude des ondes 1 (vert foncé), 2 (vert clair) et 3
(brun)du géopotentiel & 150 hRa cours de I’hiver 2012-2013. La ligne verticale indique la
date de I’échauffement.

On remarqueune augmentation trés importante de I’amplitude de ’onde 3 début
janvier, suivie d’un autre pic secondaire vers le 20 janvier. Ces dates correspondent
précisément aux jours repérés a I’étude des données satellites et mentionnés ci-dessus. Le role
du principal picd’onde 3 début janvier semble donc établi dans le déclenchement de
I’échauffement majeur. On peut également avancer que le pré-conditionnement de
I’atmosphére durant la deuxiéme quinzaine de décembre paraissait suffisamment avancé pour
produire un échauffement majeur (qui aurait alors probablement été de typesohipigc
cependant wun mode d’onde n’a connu de pic durant cette période, si bien que
1I’échauffement est resté mineur.

A des fins de comparaispnn calcule I’évolution de I’onde 3 pour les autres cas
étudiés (échauffements majeurs de 2006 et 2009, non représentédans) les deux cas
I’amplitude de I’onde 3 n’est pas aussi importante qu’au cours de 1’hiver 2012-2013, et aucun
pic d’amplitude n’est visible. Cela confirme donte rdle particulier joué¢ par I’onde 3 lors de
I’échauffement de 2013.

5.4.2 Sensibilité a [’amplitude des ondes planétaires

On effectue des simulations a 1’aide de RACCORD afin d’étudier la sensibilité de
I’échauffement de 2013 a I’amplitude des ondes planétaires du géopotentiel, de la méme
maniere que pour les hivers 2008-2009 et 2005-2006 (voir respectivemerdgeaphe 4.5.
etle paragraphe 4.7.). Les figures polaires (non représentées ici) montrentgs®leseule
I’onde 1 est conservée se rapproche davantage du cas de référence que celui ou on ne
considére que I’onde 2, ce que I’on remarque notamment aux altitudes les plus basses. Les
différences de température entre le vortex et les zones les pludeshsont plus marquées
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pour le cas de référence, ce qui semble indiquer que 1’apport de ’onde 2 a I’onde 1 contribue
a accentuer ces différences.

5.5. Conclusions sur I’analyse de I’hiver 2012-2013

Les résultats obtenus sont préliminaires et les données obtenues ne sont aujourd’hui ni
toutes disponibles ni toutes validées. Cependamiseinble des éléments présentés ici nous
parait contuer une premicre base permettant d’expliquer I’évolution particuliére du vortex
polaire observéeu cours de 1’échauffement stratosphérique majeur de I’hiver 2012-2013. Les
mesures de températures panglow centrées a ’altitude de 87 km sont importantes pour
étudier les signaux pré-échauffement que nous observons également diomséss lidar
mais avec davantage d’incertitude sur ces derniéres. L’échauffement de janvier 2013 se
distingue des autres par 1’évolution particuliere du vortex, expliquée par un court pré-
conditionnement pendant la premiére quinzaine de décembre suivi d’un fort regain d’activité
del’onde 3 a partir de début janvier. Cependant, cet exemple de I’hiver 2012-2013 confirme
ce qui a été remarqué dans les études précédentedifférents aspects. Ce n’est pas tant le
niveau des ondes qui semble jouer sur le déclenchement d’un échauffement majeur que la
présence d’un pic d’amplitude de I’un des modes d’onde quelques jours avant 1’échauffement.

Le type d’échauffement semble quant a lui dépendre d’un pré-conditionnement antérieur de
I’atmosphére, par le biais d’une activité ondulatoire soutenue pendant une période dépassant
une semaine et située entre un mois et une vingtaijpadevant 1’échauffement. Si pendant
cette périodde mode 2 prédomine de maniére significative, I’échauffement sera de type
rupture (cas des hivers 2008-2009 et 2012-2013). Sinon, il sera de type dépldbéraent
2005-2006).

I conviendra d’étudier les autres sources de données lorsqu’elles seront disponibles et
auront été validées. Il s’agit des radiosondages journaliers lachés depuis Nimes, des données
de vent mesurées par I’université de Berne grace a un spectromeétre micro-ondes et enfin des
données infrasons. La propagation des infrasons dépendant du vent et de tl densi
atmosphérique, les données correspondantes sont plus difficiles a interpmétassttent un
modeéle atmosphérique. Ces sources complémentaires de données perdeetipofitmer ou
d’infirmer les hypothéses présentées dans notre €tude, et contribueront probablement a
répondre a certaines des questions abordées ici mais qui restent ouvertes.
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Conclusions et perspectives

Conclusions

Les échauffements stratosphériques constituent la principale causeaddité de la
température dans la moyenne atmosphére en hiver. A cette saison, les distriatiticgies
d’anomalies de températures présentent un profil qui résulte de la sdmntzux
gaussiennes. Deux contributions provenant de causes physiques différejutesnt et
expliquent cette forme de distribution. Or les observations comnmeddsles ont établi que
I’activité dynamique hivernale dans la moyenne atmospheére de 1I’hémisphére nord est
particulierement importante. De ce fait, on identifie les deuxriboribns observées comme
¢tant celle provenant de I’équilibre radiatif et celle due aux processus dynamiques. On
s’appuie dans un premier temps sur une serie de données lidaqui ne souffre donc pas des
biais intrinséques aux données satellitesexceptionnelle par sa longueur ainsi que sa
régularité, et qui permet une étude a I’extension verticale importante. Une méthodologie
novatrice est développée pour isoler et déterminer ces deux compopantesttant par la
suite de les étudier séparément. Les observatianbinées a 1’historique des échauffements
stratosphériques majeurs recensés confirment que cette identification esi falétalité.

Les tendances de températures sont habituellement calculéagiradp simples
moyennes mensuelles, qui ne prennent donc pas compte de la réabidalbinde la
distribution des températures en hiver. Nous montradiabord a un niveau local grace aux
données lidar de I’OHP, puis a une échelle globale avec les simulations CMAM que cela
induit un biais par rapport a ltendance de la seule composante radiative, que 1’on peut
obtenir par la méthodologie que nous avons dévelop@gec’est précisément cette
composante qui traduit le forcage radiatif additionnel des gaz a effsdroe émis par les
activitéts humaines. C’est ainsi la présence d’une activit¢é dynamique hivernale
particuliéerement intense qui explique la différence entre les teadaobservée¥été et
I’hiver : nous pouvons filtrer cette composante dynamique, ce qui permet deiliéctes
tendances des deux saisoh%tude globale permise par les simulations issues de CMAM
vient confirmer ces constatations et étend leur validité agdaterégions du monde. La
contribution dynamique est plus importante aux poles que sous les tropicestgdalement
1égérement plus marquée dans 1’hémisphére nord. Les données CMAM montrent en outre que
les variations observées selon la liomdg sont elles aussi attribuables en partie a I’effet de la
contribution dynamique, qui varie le long d’un méme parallele. Enfin, concernant
I’occurrence des échauffements stratosphériques, on note qu’a 40 km et au-dela, une
soixantaine de jours sont affectés chaque hiver par ces événememtcCettence semble
en tres légere diminution((9 jour par an a I’OHP) ou stable (-0.1 jour par an autour de 45°N
d’aprés les simulations CMAM). En dessous de 40 km, chaque hiver les échauffements
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concernent une cinquantaine de jours et la tendance est Iégérenitérg pE3.5 jour par an
d’apres les données issues de CMAM).

A nos yeux, ilapparait crucial de prendre en considération cet impact de 1’activité
dynamique dans les futures études portant sur les estimations de ésndanempérature
dans la moyenne atmosphere.

La méthodologie de séparation des composantes permet égalemeaituder les
anomalies de températuresr cours d’un hiver pour faire ressortir les évolutions
caractéristiques de 1’activité dynamique intense liée aux échauffements stratosphériques. Les
figures synthétiques montrent une certaine reproductibilité pour les tpvésentant un
échauffement stratosphériqueéajeur, notamment si 1’on sépare les événements selon leur
type, qui spécifie de quelle facon le vortex polaire se compoxkteurs de 1’échauffement. La
principale anomalie chaude se situe dans laostiiaire autour de la date de I’échauffement et
dure environ un mois. Elle coincide avémbmalie froide la plus importante, visible dans la
meésosphere. De maniére générale, on constate une anti-corrélationesnaeomalies
stratosphériques et mésosphériques, en accord avec la littérature. Notregrdigiihgue par
I’extension verticale de 1’étude menée sur les échauffements stratosphériques, ajoutée a une
extension temporelle elle aussi particulierement importante. Gertéere permet de calcule
des évolutions composites a partir de nombreux cas d’échauffements stratosphériques
majeurs, et méme de faire une distinction selon le type d’échauffement tout en conservant une
certaine validité statistigue. Une anomalie chaude est obsermédadaésosphére deux a
trois mois avant 1I’échauffement, et peut en constituer un signe précurseur. On recense des
évolutions distinctives selon le type d’échauffement : la périodicité caractéristique des ondes
de Rossby de mode 1 qui est d’environ 18 jours- est clairement identifiable lorsque
I’échauffement est de type déplacement. Dans le cas d’une rupture du vortex, les anomalies
troposphériques sont plus marquées aussi bien avant 1’échauffement (anomalies froides)
qu’apres (anomalies chaudes), ce qui confirme le couplage bidirectionnel existant entre la
stratosphere et la troposphere, et met en lumicre I’importance du type d’échauffement dans la
prévision des anomalies de température des premiers kilometres de 1’atmosphére. Des
différences apparaissent lorsglien compare les évolutions des anomalies hivernales de
température selon la latitude ou selon la longitude. Les anomatiesrés significativement
plus marquées au pdle ; on constate également un décalage tempssahtentre les deux
principales anomalies de signes oppasés:sure que 1’on s’approche des latitudes les plus
elevées. Selon la loitgde d’observation, 1’échauffement peut étre percu de maniére plus ou
moins intense, et la date de son maximum peut varier d’un mois. Enfin, concernant
I’hémisphére sud, I’hiver 2002, qui est le seul ou on a observé un échauffement
stratosphérique majeur, se distingue clairement des autres :havetsurs de ’hiver 2002,
les anomalies principales sont en effeix fois plus marquées que lors d’un hiver moyen, et
durent trois fois plus longtemps.

L’¢tude exploratoire du modéle RACCORD permet quant a elle d’étudier les
conditions d’apparition d’un échauffement stratosphérique majeur. L’importance du rappel
vers les données météorologiques pour la formatitun échauffement stratosphérique
majeur est établie. Ceci confirme qu’un échauffement majeur est un événement dont
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I’apparition dépend de conditions précises et d’un état de ’atmosphére particulier. Prendre en
compte uniguement les données climatologiques méne a un échauffeimeunt engendrant
un déplacement du vortex. Les différents cas étudiés montrent desansoldifferentes de
I’amplitude des ondes planétaires de type 1 et 2 avant et pendant 1’échauffement. L’onde 2
reste d’amplitude supérieure ou au moins comparable a I’onde 1, méme dans le cas d’un
déplacement du vortex. La période allant d’un mois a une vingtaine de jours avant la date de
I’événement apparait comme déterminante quant au type d’échauffement subséquent : Si
pendant cette dizatnde jours I’onde 2 domine significativement 1’onde 1, 1’échauffement
sera de type rupturée déclenchement en tant que tel de 1’échauffement majeur est quant a
lui attribuable a la présence d’un pic d’amplitude de I'un des modes d’onde quelques jours
avant I’échauffement. Il semblerait que le déclenchement de I’échauffement majeur ne soit
pas dépendant de quel mode d’onde il s’agit. On regrettera de n’avoir pas eu 1’occasion de
valider ces derniers résultats par des tests plus poussés sur 1’évolution temporelle de
I’amplitude des ondes planétaires.

L’hiver 20122013, marqué par un échauffement stratosphérique majeur a 1’évolution
singuliere, constitue a la fois un cas d’application qui nous permet de mettre a I’épreuve nos
hypothéses ainsi que la méthodologie développée, mais aussi un poamhjpEraison pour
confirmer ou infirmer les résultats obtenus dans les études précédensggndleprécurseur
de la trés haute mésosphére peut étre observé grace aux damgkse Les anomalies
calculées a I’aide des données lidar sont globalement en bon accord avec les tendances
estimées a partir de la série lidar de I’OHP. Le role crucial de 1’onde 3 lors de I’hiver 2012-
2013 est établi. On retrouve de nouveau I’importance de la période précédant I’échauffement
d’un mois a vingt jours dans le pré-conditionnement de 1’atmosphere et la détermination du
type d’échauffement a venir, ainsi que la nécessité d’un pic d’onde pour amorcer I’inversion
du vent zonatt donc I’échauffement majeur.

Perspectives

L’étude ici menée inspire certaines perspectivefoetnit des pistes d’investigations
pour de futurs travaux a mener, et ce par le biais de trois élérhersemier €lément est
constitué des différents résultats auxquels nous sommes parvenus. Ce peanenié&tnode
d’analyse qui a été développée et les résultats novateurs qu’elle a apportés ; les réponses (aux
guestions que nous nous posions au début de notre étude), completes ou noresmoyse!
avons pu parvenir ¢u encore les résultats qui vont a 1’encontre de ceux présents dans la
littérature. Le second élément qui conduit a imaginer les étudasiraréside dans les limites
des hypotheses sur lesquelles nous nous sommes appuyés ainsi que tdedalogée que
nous avons mise en ceuvre. Enfin, le troisieme élément qui pose les jalons de possible
travaux futurs nait des limites des jeux de données ou des simulatimsdssmodeles, que
ce soit ceux que nous avons €tudiés ou plus généralement ceux existant aujourd’hui. Ces trois
éléments, pris isolément ou associés les uns aux autres, donnent a voir plusieursvestspecti

L’analyse des données lidar de I’OHP gagnerait a étre appliquée a des séries provenant
d’autres stations lidar, afin d’étendre les résultats et éventuellement de renforcer notre
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proposition d’explication des différences de tendances observées selon la longitude ou la
latitude. La méthodologie développée pourrait notamment étre avantagatiseise a profit
si I’on disposait de stations situées a plus haute latitude et offrant une régularité temporelle
suffisante pour que le traitement statistique sur lequel nous nous appityonssans. En
cela, il serait souhaitable que le réseau NDACC se dote d’une (ou plusieurs) telle(s) station(s),
ou rende possible une plus grande régularité des mesures de stationgptija B’étude du
modele CMAM a elle aussi permis d’identifier des régions — del’atmosphére et du monde-
dont D’observation est particuliérement pertinente en ce qui concerne 1’étude des
échauffements stratosphériques. Des études concentrées surares pégiraient amener de
nouveaux résultats, notamment concernant la possibilité de prédire quel type d’échauffement
aura lieu. Des stations de mesures installées dans ces zones dsegibst a méme de
permettre de telles études.

Il serait en outresouhaitable de poursuivre 1’étude exploratoire de sensibilité du
modele RACCORD gue nous avons entamée. On pourrait par exemple déterminerede mani
plus fine les conditions de déclenchement d’un échauffement stratosphérique en distinguant la
zone de transition pour chaque parametre de rappel, vers la météorologees ea
climatologie. Par ailleurs, certaines questions sont restéesegamses suffisantesl s’agira
notamment d’explorer davantage la dépendance temporelle del’apparition d’un échauffement
stratosphérique majeur. Ceci pourrait étre entrepris dans le but de comfosnkypotheses
concernant la période péehauffement déterminante quant au type d’échauffement a venir
ainsi que le pic d’onde déclencheur de 1’échauffement, et d’identifier avec une meilleure
certitude le role joué par chacun des premiers modes des ondemianéette étude
pourrait éventuellement étre conduite a I’aide de RACCORD), ou biend’un autre mode¢le. Du
reste, les tests de sensibilité que nous avons effectués wamistine solide base de départ
d’investigations plus poussées, qui pourraient inclure une analyse du flux d’Eliassen-Palm ou
des ondes de gravité.

Enfin, un autre aspect soulevé au cours de notre étude mérite réflelsion :
meéthodologie que nous avons développée semble moins performante pour distinguer certaines
occurrences d’activité dynamique moins importantes que celle de la stratosphere hivernale,
comme celle observée en été dans I’hémisphére sud ou comme certains phénomenes
dynamiques de la mésosphere. Il serait souhaitable d’étudier plus avant cette question, ce qui
pourrait mener a une amélioration de la méthodologie par une extensioregeésantativité
a davantage de phénomenes. On peut également imaginer développepluseeats autres
méthodes d’analyses qui seraient indépendantes de celle que nous avons détaittesajui
seraient basées sur les mémes hypotheses, ce qui permettrait de corroborer ces derniere
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Annexes

Annexe A. Détermination de la température de fond

On considere, a chaque niveau, la distribution des anomalies de temgsepatur une
quinzaine de I’année (figure 2.4, paragraphe 2.3.1)1La distribution est ensuite approximée
par une courbe représentant la somme de deux gaussiennes. Il estireédesgarnir au
programme informatique d’approximation une estimation initiale de la valeur moyenne et de
I’écart-type de chacune des deux gaussiennes. On teste 6 différents quadeupielisurs,
déterminés de la facon suivante. Oncoll tout d’abord une approximation gaussienne
simple de la distribution, qui fournit une valeur moyenne T et un -&g@etc. Les 6
guadruplets que nous retenons sont les combinaisons possibles utilisaleues moyennes
T-0, T et T+o, et les valeurs d’écart type o et o/2. Ces quadruplets sont listés dans le tableau
A.1 reproduitci-dessous.

Tableau A.1: Quadruplets de Vaurs retenus pour 1’estimation initiale fournie en
entrée du programme d’approximation bi-gaussien.

Numéro du quadruple Premiere gaussienng Deuxiéme gaussienni
Moyenne| Ecart-type| Moyenne| Ecart-type

1 T-o c T 6/2

2 T-o o/2 T c

3 T-o c T+o 6/2

4 T-o o/2 T+o c

5 T c T+o 6/2

6 T o/2 T+o c

Le plus souventl’approximation bi-gaussienne obtenue est la méme pour les 6
quadruplets. Lorsque ce n’est pas le cas (figure A.1), on retient la meilleure approximation, a
savoir celle qui minimise 1’écart avec la distribution (au sens de la méthode des moindres
carres).
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Tests de détermination de l'approximation bi-gaussienne a retenir
40 40
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Figure A.1l: Tests de détermination de I’approximation bi-gaussienne pour la deuxiéme
guinzaine de février, a 40 km. Dans le sens de lecture : quadruplet numéro 5,1 6eP 34,
Trois tests donnent le méme résultat, un test (quadruplet 6) donne un mdfféitant, et
deux tests sont a exclure car non-physiques. Le calcul des moiadrés confirme que le
résultat donné par les trois tests constitue la meilleure approximation.

La composante la plus importante (autrement dit celle qui concerpkidegrand
nombre de jours, ou encore celle dont I’intégrale sous la courbe est plus grande) est identifiée

comme la composante de fond.

Enfin, pour les périodes d’été, ou a faible altitude (notamment en-dessous de 20 km),
I’intégrale de la composante principale de 1’approximation bi-gaussienne est dans une trés
grande majorité des cas largement plus grande que 1’intégrale de la seconde composante (la
figure A.2 en donne un exemple).
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Cas ou la distribution est considérée comme mono-modale
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Figure A.2: Approximation bi-gaussienne pour la deuxiéme quinzaine de mai a 40 km. La
composante secondaire (vert) est 15 fois plus petite que 1’approximation gaussienne simple
(non montrée, mais elle est quasiment confondue avec la composante principale, en rouge).

Lorsque 1’approximation gaussienne simple est au moins 15 fois plus importante que
cette seconde composante, on considéere que la distribution est monergaussin retient
alors les valeurs T et (valeurs qui sont en toute logique- extrémement proches de la
moyenne et de I’écart-type de la composante principakel’approximation bi-gaussienne).

Le schéma citessous résume les différentes étapes du processus décrit dans 1’annexe

Processus d’analyse A

6 propositions Choix de la

d’interpolation meilleure
interpolation

A.

Identification des

SO composantes
Distribution i
bi-gaussienne ‘ et T+o « Simple gaussienne si
* Ecarts-types o/2 et une composante
G domine largement
’autre

* Moyennes T-o, T « Fond

* Dynamique

Figure A.3: Schéma récapitulatif des différentes étapes de déterminatiEntelmpérature
de fond.
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Annexe B. Calcul et identification des parametres saisonniers

On s’intéresse, & chaque niveau, a la distribution des anomalies de températures pour
chaque hiver (figure 2.6, paragraphe 2)4Qn applique le protocole décrit dans I’annexe A
pour en déterminer une approximation bi-gaussienne. On calcule ensuitahaalshtre les
deux gaussiennes (définie comme étant égale a la valeur absdéudiffi€ence entre leurs
moyennes) :

- si elle est plus grande que le plus petit des deux écarts-typesnsiadere que les
deux composantes sont suffisamment ¢loignées pour étre distinguées I’'une de ’autre,
et celle dont la moyenne est la plus proche de zéro est idecbfiéme représentant
la composante de foriitautre correspond donc a la composante dynamique) ;

- sinon,on identifie les deux composantes au moyen d’un critére baseé, seloialtitude,
soit sur la taille relative des composantes soit sur leur posélative. Ce critere est
décrit ci-dessous.

Le critére d’identification des composantes est déterminé, pour chaque altitude, grace
a I’analyse de la distribution « cumulée» des anomalies de températuiess de 1’hiver,
calculée en prenant en compte ’ensemble des données disponibles (soit, selon 1’altitude,
environ une trentaine d’hivers). La figure B.1 reproduite ci-dessous donne 3 exemples de
telles distributions, a différentes altitudes.
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Figure B.1: Distributions « cumulées des anomalies de températures en hiver,
calculées avec I’ensemble des données disponibles, a 5 km (a), 40 km (b) et 70 km

(c). Pour chaque graphe, la courbe violette représente 1’approximation bi-gaussienne,

et les courbes verte et rouge représentent les osaris monomodaux gaussiens,
respectivement la contribution de fond et la cdnition dynamique.

A chaque altitude, la méthodologie décrite dans I’annexe A est appliquée pour
identifier les composantes de la distribution bi-gaussienne obtengetdre est alors défini
comme étant le parameétresoit la position, soit la taille qui permet la meilleure distinction
entre les deux composantes gaussiennes. Pour déterminer le meienétps, on compare
deux rapports de valeurs :

- le rapport de position, égal au rapportl@éistance séparant les deux gaussiemhes
du plus petit des deux écarts-types ;

- le rapport de taille, égal rapport de 1’intégrale de la composante la plus importante
et de I’intégrale de 1’autre composante.

Le plus grand des deux rapports détermine le critere retenu pour idergsier |
composantes des distributions pour un hiver (figurg. 8i6c’est le critéere de taille, alors la
composante principale est identifié¢e comme la composante de fond (et I’autre composante
représente donc la composante dyime). Si c’est le critéere de position, on regarde la
distribution pour tous les hivers (figure B.1) pour déterminer les positions esladies
composantes de fond et dynamique, et on identifie alors les composargeslistribution
pour un hiver de telle sorte que ces positions relatives soient respectées.

Le schéma ci-dessous résume les différentes étapes du processutadél’ annexe

135



Processus d’analyse B

Distribution Identification des

O | Composantes

analyse par le « Fond
processus A COH’IpOS&]’ltGS » Dynamique
distinctes

Composantes
non distinctes

Détermination

‘_dU C}‘E[EFE_ Distribution Identification du
d’identification saisonniére meilleur critére
cumulée : analyse « Rapport de position
par le processus A * Rapport de taille

Figure B.2: Schéma récapitulatif des différentes étapes de robation et
d’identification des composantes des distributions bi-gaussiennes. Le processus
d’analyse A correspond a celui décrit dans I’annexe A (figure A.1).
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Annexe C. Figures additionnelles du paragraphe 4.4.3.
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Figure C.1 : Température de I’hémisphére nord a 20 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas météorologique : le rappel vers dotdige est
divisé par 20 et celui vers la météorologie est maintenu a sarvadr défaut. Le niveau de
forcage est a 250 hPa.
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Figure C.2: Température de I’hémisphére nord a 32 km au mois de janvier 2009. La
simulation correspond au cas météorologique : le rappel vers la climatekiglivisé par 20
et celui vers la météorologie est maintenu a sa valeur par défaut.
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Altitude : 50 km

T4 jan

0° 180°

Figure C.3: Température de 1I’hémisphére nord a 50 km au mois de janvier 2009. La
simulation correspond au cas météorologique : le rappel vers la climatekiglivisé par 20
et celui vers la météorologie est maintenu a sa valeur par défaut.
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Figure C.4 : Température de I’hémisphére nord a 20 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas climatologique : le rappel vers éaroiégie est
divisé par 20 et celui vers la climatologie est maintenu akaur par défaut. Le niveau de
forcage est a 250 hPa.
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Figure C.5 : Température de 1’hémisphére nord a 32 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas climatologique : le rappel vers éaroiégie est
divisé par 20 et celui vers la climatologie est maintenu akaur par défaut. Le niveau de
forcage est a 250 hPa.
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Figure C.6 : Température de 1’hémisphére nord a 50 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation correspond au cas climatologique : le rappel vers éaroiégie est
divisé par 20 et celui vers la climatologie est maintenu aakaur par défaut. Le niveau de
forcage est a 250 hPa.
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Annexe D. Figures additionnelles du paragraphe 4.5.

Altitude : 20 km

14 jan

Figure D.1 : Température de 1’hémisphére nord a 20 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation est calculée enishvit I’amplitude de ’onde 1 d’un facteur 10 et en
conservant celle de I’onde 2 a sa valeur par défaut. Le niveau de forgage est a 150 hPa.
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Figure D.2 : Température de 1’hémisphére nord a 32 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation estalculée en divisant ’amplitude de 1’onde 1 d’un facteur 10 et en
conservant celle de I’onde 2 a sa valeur par défaut. Le niveau de forcage est a 150 hPa.
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Altitude : 50 km 90°E

14 jan

Figure D.3 : Température de 1’hémisphére nord a 50 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. Lasimulation est calculée en divisant I’amplitude de 1’onde 1 d’un facteur 10 et en
conservant celle de I’onde 2 a sa valeur par défaut. Le niveau de forgage est a 150 hPa.
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Figure D.4 : Température de I’hémisphére nord a 20 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation est calculée conservant I’amplitude de 1’onde 1 a sa valeur par défaut et
en divisant celle de I’onde 2 d’un facteur 10. Le niveau de forgage est a 150 hPa.
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Figure D.5 : Température de I’hémisphére nord a 32 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation est calculée conservant I’amplitude de ’onde 1 a sa valeur par défaut et
en divisant celle de I’onde 2 d’un facteur 10. Le niveau de forgage est a 150 hPa.
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Figure D.6 : Température de I’hémisphére nord a 50 km pour 6 journées du mois de janvier
2009. La simulation est calculée conservant I’amplitude de 1’onde 1 a sa valeur par défaut et
en divisant celle de I’onde 2 d’un facteur 10. Le niveau de forcage est a 150 hPa.
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Contribution of stratospheric warmings to temperature trends
in the middle atmosphere from the lidar series obtained
at Haute-Provence Observatory (44°N)
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[1] This study describes a method to calculate long-term temperature trends, as an
alternative to the ones based on monthly mean temperatures, which are highly impacted
by the high winter variability partially due to wave-mean flow interactions like

Sudden Stratospheric Warmings (SSW). This method avoids the strong influence

of SSWs and provides “background” temperature trend estimates which are in better
agreement with expected direct radiative effects. The data set used results from lidar
measurements — performed above southern France continuously since late

1978 — combined with radiosonde profiles. With this new methodology, the long-term
trends during winter at 40 km shows a larger cooling per decade (—2 = 0.4 K) than
when the mean temperature is used (—0.4 = 0.4 K). The background temperature trend is
closer to the summer trend estimates which are similar whatever the temperature proxy
used, due to the absence of SSWs (—2.9 4+ 0.3 K per decade with the mean-based
method and —3.4 4+ 0.3 K per decade with the background-based calculation). Based on
this background temperature, composite evolutions of winter anomalies for both
vortex-displacement and vortex-splitting major SSWs have been displayed: in both

cases the largest warming occurs at the time of the SSW in the upper stratosphere, with
mean amplitudes of more than 10 K. A warm signal in the upper mesosphere could suggest
a potential precursory role of gravity waves. Displacement-type events present an

1 8-day periodicity, which is a clear sign of the wave number one Rossby wave.

Colder tropospheric temperatures are noticed before and during the SSW,

and warmer ones after the event, with a stronger signal for split-type events.

Citation: Angot, G., P. Keckhut, A. Hauchecorne, and C. Claud (2012), Contribution of stratospheric warmings to temperature
trends in the middle atmosphere from the lidar series obtained at Haute-Provence Observatory (44°N), J. Geophys. Res., 117,
D21102, doi:10.1029/2012JD017631.
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1. Introduction

[2] The middle atmosphere is expected to continuously
cool due to the increase of greenhouse gases |Rind et al.,
1998]. Without any strong political regulation process. the
cooling rate should persist except if’ the natural sinks of
carbon dioxide (ocean and biosphere) evolve. Stratospheric
ozone decrease has led to an additional cooling n the upper
stratosphere [Hare et al., 2004; Cagnazzo et al., 2006]. The
induced cooling rate is expected to be roughly of the same
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order of magnitude than the cooling due to greenhouse gases
(respectively —1.3 K per decade and —1.2 K per decade).
However, the temperature change due to global ozone
depletion 1s probably close to its maximum due to the
reduction of ozone depleting substances.

[3] Long-term temperature trends based on monthly mean
temperatures have been estimated with different data sets
retrieved from ground-based instruments (radiosondes, rock-
ets, lidars), meteorological satellites and analyses, showing
coolings differing in magnitude. Besides, these estimations
suffer from instrumental drifts. discontinuities and spatiotem-
poral sampling [Ramaswamy et al., 2001; Beig et al., 2003;
Randel et al.. 2009]. While long-term trends were focused on
monthly mean temperatures’ changes, temperature variability
can be large, mainly in winter. Therefore the mean quantity
appears to be a poor proxy when data length is short. As
pointed out by Nishizawa and Yoden [2005], uncertainty on
trend estimates is also mcreased by periodic external forcings
with long periods, such as the 11-year solar cycle; intermittent
external forcings with long intervals, such as major explosive
volcanic eruptions; or sudden level shifis of data quality, such
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as changes in instruments. Multiregression analyses have been
utilized to take into account the natural superimposed vari-
ability, however they sull exhibit a lot of uncertainties
| Weatherhead et al.. 1998 Kerzenmacher et al., 2006] when
variability is large and not normally distributed, and when
proxies are nonlinearly related to investigated series. Spurious
trend estimates can then be derived and enhanced due to dif=
ferent time sampling [Funatsu et al., 2008]. Regional vari-
ability further complicates the determination of trends, as
shown by Funatsu et al. [2011]. Nishizawa and Yoden [2005)
show that more detailed distribution analyses could improve
trend estimates and are helpful to separate the different causes
of variability. It is particularly applicable when threshold
mechanisms are concermned like polar clouds formation [David
et al., 2009], or with the occurrence of extreme or rare events.
[4] Middle atmosphere temperature variability is also
driven by dynamics. During winter, midlatitudes and high-
latitudes are affected by sudden stratospheric warmings
(SSWs) [Labitzke, 1972; O'Neill, 2003] due to wave-mean
flow interactions that decelerate the fast eastward jet stream
which characterizes the polar vortex. As a consequence, the
vortex is distorted from its polar-centered position (forced by
radiative processes) and very large increases in temperature
(10 K to 60 K) can be observed over several weeks [von
Zahn et al., 1998] when the vortex breaks down. An asso-
ciated cooling is also noticed in the mesosphere [Cho et al..
2004; Keckhut et al., 2011]. The stratospheric jet reversal
allows more eastward-propagating gravity waves into the
mesosphere, which leads to a strong feedback in the meso-
sphere [Liu and Roble, 2002: Hoffmann et al.. 2007]. While
these etfects are simulated with numerical models [Matsuno,
1971; Hauchecorne and Chanin, 1988], the exact conditions
of their occurrence are not obvious and are still difficult to
predict. Anomalies in the Arctic Oscillation seem to be
induced by the stratosphere first [Thompson and Wallace,
1998]. with a time lag of several weeks [Baldwin and
Dunkerton, 2001]. Even if the exact processes are nol pre-
cisely known, these studies suggest a role of the stratosphere
on climate.
[s] SSWs happen when the eastward mean fISW of the
polar stratosphere interacts with upward propagating plane-
tary waves, consisting primarily of zonal wave numbers 1
and 2 [Matsuno, 1971; Andrews et al.. 1987]. Atmospheric
gravily waves may also play a role in the appearance of
SSWs when they propagate into the stratosphere thanks to
variations of the tropopause jet during instabilities in the
upper troposphere [Flury et al., 2010]. SSWs are the largest
stratospheric perturbations and explain the majority of the
stratosphere’s inter-annual variability; therefore their occur-
rence Is an important issue for chimate research. Their evolution
was arbitrarily characterized according to their intensity, and
partitioned as major or minor warming depending whether the
zonal wind decrease at 60°N was sufficient to make the wind
reverse |Labitzke, 1981]. Charlton and Polvani [2007] suggest
a classification regarding the mimpact on vortex dynamics:
vortex-displacement and vortex-splitting events. Even more
recently, investigations continue |[Matthewman et al., 2009]
on the 3D evolution: they establish that both types of
warming events exhibit repeatable behaviors and character-
istics, and they show that useful composite evolutions can be
built for comparisons with numerical model evaluations.

[6] Temperature lidar measurements performed above
southern France since late 1978 have been used extensively
to derive vertical profiles of temperature trends [Hauchecorne
et al.. 1991; Keckhut et al., 1995, 2011] based on standard
regression analyses of monthly mean temperature. These
observations performed in the frame of the NDACC (Network
for the Detection of Atmospheric Composition Change) have
been complemented with additional stations at different loca-
tions |Li et al., 2011] and satellite instrument drift evaluations
[Keckhut et al., 2011]. Continuous lidar measurements have
also been used to report temperature evolutions during SSWs in
the stratosphere and mesosphere |Hauchecorne and Chanin,
1983]. However, to our knowledge, statistical analyses of
winter evolution according to stratospheric warmings have
never been performed on long data sets, and the contribution of
such events on trend estimates has never been assessed.

[7] This study aims to estimate long-term temperature
evolutions with a different method than the ones based on
monthly mean temperatures, so as to provide trend estimates
in better agreement with direct radiative effects. With
more representative estimates of the background temperature
and a multidecadal lidar data set. anomalies associated with
stratospheric warmings are better quantified and composite
evolutions of stratospheric warmings can be derived up to the
mesopause, complementing previous works on the charac-
terization of the time evolution of such phenomena.

[8] The present paper is structured as follows. Section 2
gives details about the lidar data set. In section 3. we explain
the concept of “background temperature,” in contrast to mean
temperature, and we describe how to retnieve it. In section 4,
trends based on this new estimate are derived and compared
with similar estimates on mean temperatures. Section 5 pro-
vides composite evolutions of the temperature during SSWs.
Finally, a discussion of the results and conclusions are pre-
sented in section 6.

2. Data Description

[9] The temperature time series used in this study results
from lidar measurements performed continuously at Haute-
Provence Observatory above southern France (HPO: 44°N,
6°LE), from October 1978 to December 2009. This con-
stitutes the longest lidar temperature series. The measure-
ments are performed in the frame of the NDACC network
since 1991, archived by the ETHER French Atmospheric
Chemistry Group (http://www.ether.ipsl.fr) at the NDACC
database hosted by NOAA, and available publicly at http://
www.ndace.org. Temperature profiles are deduced using
Rayleigh scattering [Hauchecorne and Chanin, 1980]. Ini-
tially, the vertical resolution was 300 m, and it has been
mproved to 75 m since 1994, In order to perform climato-
logic analyses, data are smoothed similarly and vertically
with a 3 km running Hanning window. Time integrations
are typically between 2 and 3 h but could vary from 1 h to
12 h and profiles reach maximum altitudes between 75 kin
and 90 km. The statistical accuracy is smaller than 1 K below
70 km, and then it increases with altitude. Systematic bias can
occur around 30 km and above 70 km [Keckhut et al., 1993 ],
however cross-validation performed within NDACC with a
mobile system [Singh et al., 1996], or with satellites as geo-
graphical transter [Wild et al., 1995], as well as algonthm
mter-comparisons [Leblanc et al., 1998] do not reveal strong
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Table 1. Category of the Winters for the Period 1985-2009

Winter Category
1985-1986 Without major SSW
19861987 With major SSW
1987-1988 With major SSW
1988-1989 Without major SSW
19891990 Without major SSW
1950-1991 Without major SSW
1991-1992 Without major SSW
1992-1993 Without major SSW
1993-1994 Winter excluded
1994-1995 Without major S§W
1995-1996 Without major SSW
1996-1997 Without major SSW
1997-1998 Without major SSW
1998-1999 With major SSW
1999-2000 With major SSW
2000-2001 With major SSW
2001-2002 Winter excluded
2002-2003 With major SSW
2003-2004 Winter excluded
2004-2005 Without major SSW
2005-2006 With major SSW
20062007 Winter excluded
2007-2008 With major SSW
2008-2009 With major SSW

bias [Keckhut et al.. 2004] except during major volcanic
eruptions when aerosols reach in some cases altitudes above
30 km [Keckhut et al., 2005]. These data are removed and
temperature above 90 km is not considered.

[10] Temperature profiles are extended downward using
radiosondes performed at Nimes (located 60 km east of
HPO). Radiosondes are launched by the French weather
service, Météo-France, twice a day: at noon and midnight.
The successive radiosonde models used were: the MESURAL
sonde (from 1978 to 1981), then VAISALA models (RS80
until summer 2001, RS90 until summer 2005 and RS92), and
finally they were replaced m mid-2007 by the MODEM
M2K2DC. Concerning the period 2001-2009, the maximum
altitude reached by the radiosondes averages 24.5 kim, and the
mean number of missing data is 11.5 days per year. The
inaccuracy of radiosondes measurements comes from both
errors in determining the altitude from the pressure and in the
temperature measurement itself |Keckhut et al., 1993]. Both
errors account for 1 K to 3 K maximum at 30 km. However,
the measurement accuracy has increased to 0.2 K since 2005
when a GPS system was implemented to determine the altitude
of the radiosonde balloon. Overall, comparisons between lidar
and such radiosondes measurements with the altitude moni-
tored show close concordance (around 30 km) with a differ-
ence of never more than | K. Jeannet et al. [2008] listed
different radiosonde comparisons from simultancous mea-
surements. The nighttime temperature bias at 10 hPa improves
from a little bit more than 4 K in 1984 to less than 2 K since
2001, and the random errors for the same measurements
decrease from 2 K in 1984 to less than 0.5 K since 1993. Other
reports (Vaisala white paper, Vaisala radiosonde RS92 per-
formance in the WMO intercomparison of high quality
radiosonde systems, 2011) confirm that recent instruments
enable nighttime measurements with accuracies as low as 0.3

K below 16 km and 0.6 K above. Radiosonde temperatures at
00 UTC are merged with lidar data using a linear interpolation.
[11] There are 3678 lidar profiles available (with a vertical
resolution of 3 km) covering more than 31 years from late
1978 to 2009, which corresponds to almost one day out of
three. Monthly number of days of measurements is illus-
trated and studied by Keckhut et al. [2011]. Mean lag of
missing data is 2.1 days (it 1s reduced to 1.7 days if we
exclude the 19 periods when the measurements were stopped
for more than 40 days due to instrumental failures or stand-
by of operations), with a pseudo standard deviation of
7.1 days (3.5 days when not considering the 19 gaps men-
tioned above). Overall data quality is better in recent years
than in earlier ones. Indeed, measurements have been per-
formed more often and more regularly: 8 of the 19 biggest
gaps happened before 1981. Moreover, thanks to laser
power increase, the measurements were progressively
extended to the 90 km level: the first profiles, obtained in
late October 1978, reached 61 km, and 63 km within a
fortnight, while level 67 km was met the last day of the year.
Afier two years, the measurements could go up to 76 km
(late January 1981). Six month later, level 84 km was
reached, then one more year was needed for the measure-
ments to go up to 89 km (in May 1982), and finally level
90 km was first met in late December 1983, Besides, the
measurement error has been reduced throughout the years
thanks 1o increasing instrument quality and better under-
standing of the error sources |Keckhut et al., 1993].

[12] A linear extrapolation has been carried out so as to get
daily values from the measurements. The biggest gaps are
avoided in the study either because they happen in the
summer or, when necessary, with the exclusion of specific
winters from the calculations (see Table ).

[13] Though Haute-Provence Observatory is a midlatitude
station, it allows the study of polar vortex disturbances.
Indeed, the polar night jet can be encountered as low as
40°N. Moreover, the polar vortex does not stay strictly ver-
tical, but rather can be highly distorted, especially during
important dynamical events such as displacement-type
SSWs. Then, the lower part of the vortex (below 30 km) is
usually shifted toward Europe, while the higher part is
located in a more western region, as can be seen in the maps
provided by MIMOSA (http://ether.ipsljussieu. fi/etherTypo/
index.php?id=1283&L~=1). This is corroborated by Godin
et al. [2002] who study ozone concentrations over Haute-
Provence Observatory and show vortex excursions happen
above the station.

3. The Background Temperature Annual Cycle
3.1

[14] The annual evolution of the temperature at 40 km
(calculated with a “standard”™ moving average; see Figure 1)
shows a strong annual cycle ranging from 243 K in
November to 258 K in June, while at 65 km there is also a
semiannual signature (the minimum value is in late
December at 223 K and the maximum is reached
November at 239 K). An anti-correlation between the two
evolutions is visible during the winter period. The semian-
nual signature concerns the higher altitudes, and appears
around 55 km. These evolutions could be approximated by
sinusoidal functions [She et al., 1995, Leblanc et al., 1998,

Temperature Climatology
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Figure 1. Moving average over 15 days of the mean annual temperature cycle calculated over the three
decades covered by the measurements (1979 — 2009). Level 40 km (blue solid line) and 65 km (green
dashed line). Thin lines represent plus and minus one standard deviation (from average) plots.

However, in winter two factors perturb the evolution at
40 km. Furst, the variability 1s greater than in summer (the
mean standard deviation for winter is 1.0 K, whereas it is
0.5 K for summer) as pointed out by Hauchecorne et al.
[1991]; second, the temperature is warmer than the expec-
ted annual sine curve. These are clear signatures of strong
dynamical events occurring in winter at midlatitudes and
high-latitudes, such as SSWs.

[15] The distributions of temperature anomalies using all
the data (around 30 years) sampled into fifteen-day periods
(1st half of January, 2nd half of January, 1st half of February,
etc.) show (Figure 2) simple-bell-shaped or double-bell-
shaped curves. Double-bell shapes are observed in winter
periods, which are affected by reinforced dynamical pertur-
bations. The second, warmer bell curve is related to the winter
warmings noticed above. Therefore, in winter the mean tem-
perature is not linked to a single physical phenomenon: the

statistical distributions rather suggest that two populations of
temperatures have to be distinguished. The first one corre-
sponds to the background temperature associated with radiative
processes and any other continuous dynamical contributions;
the second one results from strong dynamical events like
stratospheric warmings (the method used to both determine
and identify the Gaussians is explained in Appendix A). Note
that major SSWs (see Table 2 for a list of their dates) tem-
peratures almost always fall within the latter Gaussian.
This reinforces our hypothesis that the distribution analysis
presented in this paper is a good method for extracting the
background temperature distribution. In one case, the
mcrease of temperature resulting from the SSW appears in
the data four days after the event: this can be interpreted
as the warming being not vet located above the station at
the time of the event (especially since this 1s a displacement
event).
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Figure 2. Temperature anomalies distributions at 40 km during (a) the second half of May and (b) the
first half of February. Here, temperature anomalies are defined as the difference between the measure-
ments and the “standard” annual temperature cycle seen in Figure 1. The data considered spans over
31 years, from 1979 to 2009. Magenta dash-dotted lines show simple or double Gaussian fit of the distri-
butions. In the latter case, red-dashed and green-solid Gaussian curves represent the individual compo-
nents of the fit. The red arrow highlights the temperature anomaly (here —3.2 K) used in a calculation

presented below (see Figure 3).
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Table 2. Dates and Types (D for Displacement and S for Split) of

the Major SSWs Considered in This Study

Date

3

4 Dec 1981

1 Jan 1985

23 Jan 1987
7 Dec 1987

14 Mar 1988
15 Dec 1998
26 Feb 1999
20 Mar 2000
11 Feb 2001
18 Jan 2003
21 Jan 2006
22 Feb 2008
24 Jan 2009

nggunugugrnngeg

[16] These observations indicate that a method based on
the most probable value should provide a better estimation
of the temperature associated with direct radiative effect than
methods relying upon mean temperatures.

[17] For summer periods or at lower altitudes, where the
varability 1s smaller, the distribution 1s mono-modal and its
shape looks more like a Gaussian curve (see Appendix A).

[18] Resulting from the analysis of the temperature
anomalies described previously, a new method for investi-
gating long-term changes is put forward. It is based on the
following main hypothesis: the measured temperature is the
sum of two components: (1) a temperature linked to events
which represent a background state, and (2) a contribution
related to events associated with large dynamical dis-
turbances. From now on, this contribution is named “tem-
perature anomaly,” or just “anomaly.”

T measured — nmckgmum.' + Rummuﬂy (l)

The background temperature corresponds to the temperature
resulting from the equilibrium state of the atmosphere,
mainly driven by direct radiative forcings and the mean
composition, with a standard background dynamical activity

from gravity waves and planetary waves. Therefore. the
background temperature depends on parameters such as sun
activity |Keckhut et al., 2005; Dunkerton et al., 1998],
greenhouse gases concentration [Rind et al., 1998], strato-
spheric ozone and aerosol loading for the lower stratosphere.
In our study the background temperature annual cycle is the
same for all years. The temperature anomaly is defined as
the difference between the measured temperature and the
background one. It is linked to reinforced dynamical activ-
ity, such as the breaking of planetary waves, leading to
sudden stratospheric warmings. But the temperature anom-
aly also depends on greenhouse gases concentrations, as
their increase has consequences on the middle atmosphere’s
dynamics, in particular on SSWs.

3.2. Extraction of the Background Temperature

[19] The methodology to retrieve the background tem-
perature is based on the distributions of the temperature
anomalies — described in the previous section (3.1) — for
24 fifteen-days intervals evenly distributed throughout the
year. Reinforced dynamical activity occurs for the most part
in winter, and tends to warm up the atmosphere [Andrews
et al., 1987]. Therefore, the background temperature of the
15-days period studied corresponds to (the abscissa of’) the
peak of the background Gaussian curve (as identitied using
the methodology described in Appendix A). (Note that in
order to calculate the actual background temperature, we add
the mean temperature of the 15-day interval to the appro-
priate Gaussian peak.) This method leads to 24 values,
which we fit by a sine curve (or the sum of two sine curves)
to retrieve the background temperature.

[20] The effect of winter warmings on measured tem-
peratures clearly appears when comparing the background
temperature to the “standard™ moving average annual cycle
at level 40 km (Figure 3). When the sum of two sine curves
(one annual and one semiannual) is used to fit the data, we
notice that the semiannual component is no more negligible
above 55 km. The annual cycle amplitude 1s quite stable
around 6 K from 30 km to 50 km; then reaches a mmimum
of 1.5 K at 65 km; and finally rises up to 15 K at 80 km.
These results are in good agreement with the ones provided
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Figure 3. Background temperature (red dashed line) and “standard” annual cycle (blue solid line) based
on mean temperatures at 40 km. The red crosses represent the 24 values calculated to determine the back-
ground temperature. The red arrow indicates how the temperature anomaly calculated in Figure 2 is used

to place the cross.
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Figure 4. Mean temperature anomaly evolution (in K) from October Ist to April Ist for years (top) with-
out and (bottom) with major SSW. Altitude spans from ground level to 82 km. The magenta profiles show
the mean temperature variability (for the same altitude range). Top and bottom plots share the same

abscissas.

by She et al. [1995]. Moreover, the annual phase is in June
at 30 km and 50 km. in May at 40 km, and in January above
65 km. Concerning the semiannual amplitude, it reaches its
maximum at 65 km and its minimum at 75 km. As reported
by Leblanc et al. [1998], the semiannual component is
weaker than the annual component, except at the altitude of
annual phase inversion (65 km).

[21] Theretore, the modelization proposed for the back-
ground temperature is a sinusoidal one below 55 km:

Tb\(mkgmmd = Tmfan + ATquuaI 2 Sln(2ﬂ1/366 + '-PU) (2)

where AT, is the temperature amplitude of the seasonal
cycle, j represents the day of the year, and (g, is the initial
phase. Above 55 km, the background temperature is
assumed to result from the sum of two sine curves with
periods of one year and six months:

Thac.kg?mrmf — Tmﬂm T ATuimmn’ i SIH(ZTU/366 + p&urmum’)
-+ Arw.-rr{-mmuu? ' 51“(279/] 83 + 'H-'D(),vemiqmmmri) (3)

4. Trend Estimates
4.1.

[22] To estimate the anomaly amplitudes during winters,
the sinusoidal background temperature annual cycle from
equations (2) and (3) has been subtracted. Then mean time
evolution is calculated by averaging several winters
according to the time of the warming, to identify the sys-
tematic features that can be associated with stratospheric
warmings.

[23] The mean anomaly is calculated over the period
extending from winter 19851986 to winter 2008-2009. The
older data were not selected because of the quality and time
sampling improving with time, as described in section 2.
Starting in 1986 allows to both avoid the first yvears of rel-
atively poor quality data and keep enough winter periods to
perform the calculation of the mean temperature and to
feature a strong climatologic meaning.

Winter Anomalies Evolution

[24] To be able to clearly identify effects associated with
stratospheric warmings, winters were partitioned according
to the occurrence of such events. Table | gives information
about the category in which each winter of this period falls
into, according to the presence of’ a major SSW (as described
by Charlton and Polvani [2007]) and to the data quality,
which a few times was too poor and led to the exclusion of
the associated winter of' the calculations. The study is mited
to major events because they are the only ones that can really
be characterized with a quantitative proxy from horizontal
meteorological fields [Labitzke, 1981]. The 24 winters are
distributed as follows: nine presented a major SSW, eleven
did not, and four are excluded.

[25] The mean evolutions of temperature anomalies for
winter periods (October to March) with and without major
SSW exhibit similarities, but also some differences (Figure 4).
The variability along the winter is also calculated at each
altitude level. From this point forward, the vanability profile
of winters without major SSW 1s chosen as a reference to
estimate the significance of temperature anomalies: any tem-
perature anomaly above this threshold is taken into account
whereas lower anomalies are considered as nonsignificant, and
thus are not shown. As already stated, the anomalies are cal-
culated thanks to a comparison to the sinusoidal background
temperature annual cycle from equations (2) and (3), which
is the reference in this study.

[26] Both time evolutions show the same general pattern
with time and altitude. This is not fully surprising as SSWs
occur each winter, and only a few of these events are big
enough to be qualified as major. Therefore, the effects of
pronounced minor warmings are visible in both panels of
Figure 4. This general pattern is characterized by warm
anomalies which appear at 70-80 km in the first half of
October; at 40-50 km, from ecarly December to carly
February: and at 75-80 km in December and January.
Regions of cold anomalies associated with the warm periods
can be pointed out, in particular at level 60-70 km in
December and early January. Another cold anomaly des-
cends from the lower mesosphere (55-65 km) in early
October to the level 25-35 km in December. At 55-60 km a
region of small variability is noted. Overall, the evolution is
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Figure 5. Winter temperature anomalies distributions at (a)
5 km. (b) 40 km and (¢) 70 km. The data considered spans
over 31 years, from 1979 to 2009. Magenta dash-dotted lines
show the fit of the distributions. Green-dashed and red-solid
Gaussian curves represent individual components of the fit.

characterized by a strong anti-correlation between levels
40 km and 65 km, for both winter types. This has already
been noticed in previous studies, and recently clearly estab-
lished on this data set through an EOF analysis |Keckhut
et al., 2011]. The main warming pointed out at 40 km from
December to February corresponds to the period when
stratospheric warmings happen the most frequently. The
apparent propagation of the warming, experienced for both
winter types, may probably be associated with a mean
deceleration of the vortex starting in the upper mesosphere.

[27] The differences between the two plots lie mainly in
the intensity of the temperature anomalies described above,
but also in some anomalies present in one diagram and not in
the other, as well as in anomalies slightly in advance or
occurring higher in one plot compared to the other. Anoma-
lies intensity is generally larger for winters with major SSW.
In December the temperature anomalies reach +10 K to
+15 K at 40-50 km and —10 K to —15 K at 60-70 km
whereas the similar anomalies for winters without major
SSWare +3 K to +8 K and —6 K to —11 K. The main warm

anomaly at 40 km also lasts longer for winters with major
SSW, starting as early as late November and ending only in
February. However, the warming at 65 km in November is
more pronounced for winters without major SSW. Besides,
the following cooling around the same altitude occurs
15 days later than for winters with major SSW. Concerning
these winters, the troposphere levels reveal a cold anomaly
(up to —5 K) extending from mid-November to mid-December
followed by a warm anomaly; whereas there is no specific
signal for winters without major SSW.

4.2.
[28] The distribution of winter anomalies for the whole
time series shows (Figure 5) different patterns depending on
altitude. This reminds what was pointed out when looking at
the winter anomalies evolution: the consequences of the
occurrence of dynamical events vary with altitude.

[20] We now focus on the distribution of winter anomalies
for each specific winter. Based on the mean distributions
(Figure 5), we know that bimodal distributions can be expected.
Using the methodology described in Appendix B, it is possible
to identify the Gaussian, therefore to determine the abseissas of
their peaks, which are called background contribution and
dynamical contribution. Once again (see section 3.1), the SSWs
almost always fall within the dynamical Gaussian.

[30] Trend estimates for these parameters are calculated
using a linear fit of the parameters. The calculation of these
trends is done over a three-decade period. from 1980 to
2009. Some years are excluded (depending on altitude) to
avoid the perturbations caused by stratospheric aerosols,
up to several months or even one or two years afler the
eruptions of El Chichon (April 82) and Pinatubo (June 91).

[31] At 40 km (Figure 6), the mean temperature decreases
slightly over time (—0.4 = 0.4 K per decade), as already cal-
culated with standard multiregression analyses | Hauchecorne
et al, 1991; Keckhut et al, 1995], while the background
temperature’s decrease is significantly greater (—2 + 0.4 K per
decade).

[32] Repeating these calculations at each altitude, it is now
possible to compare the trend profiles of the background and
the mean temperature for winter and summer periods

Inter-annual Evolution

Temperature anomaly (K)
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Figure 6. Linear winter trend estimates at 40 km: background contribution (green line and circles,
dynamical contribution (red line and triangles) and mean anomaly (blue dashed line and diamonds). Dots
represent the values calculated for each winter, and lines show the linear fits (some winters are excluded
for trend calculation). Error bars are added for background and dynamical contributions.
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(Figure 7). Winter and summer temperature trends based on
monthly mean present a very different shape, notably around
40 km. In summer, background and mean profiles are almost
the same since there i1s no large dynamical contribution;
therefore the most probable value is similar to the mean. In
the high-mesosphere, summer trends look more positive than
their winter counterparts, but the data quality at these alti-
tudes is relatively low and, above all, the summer periods
suffer from quite a bad sampling due to numerous factors
(shorter mights, fewer days with good meteorological condi-
tions, etc.), therefore the resulls concerning these high alti-
tudes have to be considered with the utmost precaution.
Concerning winter, the trend derived from the background
temperature appears to be more negative than the mean trend
at every altitude. Below 65 kin, the winter back ground profile
is thus much closer to the summer estimates than the winter
evolution given by mean values 1s. Overall, these observa-
tions are in good agreement with the well-documented cool-
ing of the stratosphere [Ramaswamy et al., 2001; Eyring
et al., 2006; Randel et al., 2009] and the mesosphere [Beig
et al., 2003], and therefore tend to strengthen the validity of
the hypothesis of temperature breakdown presented in
section 3. Our results can be compared to the vertical trend
profiles found in previous studies based on observations or
models: trends derived from Stratospheric Sounding Unit
show a cooling of around —1.4 K per decade at 3 hPa [Shine
et al., 2008], while Shine et al. [2003] report a “consensus™
model-derived total trend of — 1.2 K per decade at 3 hPa. This
1s close to what our mean trends suggest, but the “background™
trends show a larger cooling. The reinforced dynamical
activity occurring in winter causes the apparent (mean) tem-
perature trend to be less negative than the background one.

5. Temperature Evolutions During
Stratospheric Warmings

5.1. Methodology

[33] In this section, the spatiotemporal representations
focus on (major) SSWs. Although the aim is to identify the
systematic features associated with SSWs, these events did

not occur exactly at the same time in winter, as can be seen
m Table 2 (the events” dates are provided, identified and
classified using the method described by Charlton and
Polvani [2007]). Therefore, composite evolutions are con-
structed by shifting the time axis to let the different SSWs
be coincident.

[34] Concerning the localization, though the data used in this
study is local, it is still both possible and meaningful to study
the average of several events, as the location of the vortex rel-
ative to the earth’s surface evolves roughly in the same way for
SSWs of the same type [Matthewman et al., 2009].

5.2. Results

[35] Using the data from all of the 13 events listed, a
composite of the winter temperature evolution during major
SSWs can be calculated (Figure 8). To be able to associate it
to SSWs, we can compare it to a reference like the seasonal
winter evolution constructed previously with the data
obtained during the 11 winters without major stratospheric
warmings (Figure 4, top). The main structures are as follows:

[36] 1. Concerning the mesosphere, a warm and long-
lasting anomaly (+6 K to +12 K) takes place at 80 km from
90 days up to 65 days before the event. It then descends to
slightly lower levels (70 km) and lasts for the next month.
These warm anomalies are not observed in the scasonal
signal reported (Figure 4, top) and may be construed as a
precursory signal of a major SSW.

[37] 2. Other anomalies, both warm (+2 K to +5 K at 55—
65 km around day —35) and cold (—4 K to —8 K at 60—
65 km before day —40, then at 65-75 km) present some
similarities to the reference seasonal evolution, though with
rather smaller amplitude.

[38] 3. The high stratosphere (30-50 km) mostly displays
warm anomalies (+3 K to +15 K), especially the months
before the SSW and up to a week after it.

[39] 4. Afier that date, a weaker warm anomaly (+1 K to
+4 K) remains at level 3040 km up to 80 days after the
SSW. This warming is stronger and lasts longer than the one
visible in the climatology (Figure 4, top), which means that
after a major SSW, the stratosphere remains warmer. Note
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Figure 8. Composite SSW evolution (mean of 13 major SSWs from 1981 to 2009). The mean temper-
ature anomaly 1s represented from 90 days before to 90 days after the date of the event.

that this composite evolution comprises two winters with
two major SSWs, as one can see in Table 2. Nevertheless,
there are not many consequences on the global features
described above, as we verified by calculating the composite
evolution without the concemned SSWs. Indeed, minor
warmings often occur before the occurrence of major
warmings, except in the early winter season.

[40] Similar temperature evolutions have been calculated
considering only one of the two different types of (major)
SSWs: split-type events (Figure 9) and displacement-type
ones (Figure 10).

[41] The evolution of split-type SSWs is rather similar to
the one of all SSWs (Figure 8) and presents the following
structures.

[42] 1. A warm anomaly (+3 K to +10 K) comparable to
the one in Figure 8 can be seen in the upper mesosphere
from day —90 to day —35.

[43] 2. A similar though stronger warm anomaly (+2 K to
+8 K) occurs in the upper stratosphere from day —80 to day
—60. A maximum presenting the same intensity as the
warming at the date of the SSW (+14 K) is reached one
month before the event.

[44] 3. As pointed out in the winter evolution for all
SSWs, the warm anomaly then weakens (+2 K to +4 K) and
stays between 30 km and 40 km until day +80.

[45] 4. The strongest cold anomaly (-4 K to —11 K)
occurs at altitudes from 60 km to 75 km, simultaneously
with the maximum warming of the stratosphere, in the same
way as the one observed in Figure 8.

[46] 5. The troposphere features slightly more marked
anomalies than for the picture of all SSWs, notably a cold
anomaly i the lower troposphere which spreads around the
date of the event and lasts 40 days; and a warm anomaly
before and after this period, which starts with significant
anomalies (+4 K to +6 K) at the tropopause level ten days
afier the SSW. The more marked warm anomalies in the
troposphere afler split-type events may be connected with
the fact that weak vortex signals propagate more easily
downward to the troposphere for this type of SSWs
[Nakagawa and Yamazaki. 2006].

[47] Concemning displacement-type events, they display
some differences with other SSWs. Their main features are
listed below.

[48] 1. The precursory warming occurring in the meso-
sphere is more intense (+7 K to +15 K) and more limited in
time (from day —85 to day —65) than the one visible for
split-type events.

[49] 2. The main warming occurring in the upper strato-
sphere 1s composed of warm anomalies (+8 K to +14 K)
which arise regularly (every 18 days; see the vertical lines of
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Figure 9. Composite split-type SSW evolution (mean of 7 events from 1985 to 2009).
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Figure 10. Composite displacement-type SSW evolution (mean of 6 events from 1981 to 2008). The ver-
tical lines indicate the local maxima of anomalies around 40 km. One of them corresponds to day 0, and

they are all separated by 18 days.

Figure 10) and are separated by short periods (3 to 5 days)
with smaller anomalies (=2 K to +2 K). This is in good
agreement with the Rossby waves characteristics: the wave
number one planetary wave, which shows the same period-
icity, prevails for displacement-type events [Hauchecorne
and Chanin, 1983]. However, the lifetime of such waves is
usually close to a month: the observed periodicity seems to
include various contributions, i.e.. the occurrence of minor
warmings, stratospheric vacillation, and amplification of
quasi-stationary waves as well as 18-day waves |Hirota and
Hirooka, 1984; Ahlquist, 1985].

[so] 3. Unlike split-type events, cold anomalies (-3 K to
—9 K) take place in the upper stratosphere, and start as soon
as 45 days afier the event: from this day, the warming
resulting from the SSW seems to be restricted to a thin layer
centered on level 30 km.

[s1] 4. There is no large cooling at levels 6070 km after
the SSW (from day +10 to day +25), instead a warm
anomaly appears (+5 K to +7 K).

[s2] 5. There is no significant change in the temperature
anomaly of the troposphere, through all the winter. It stays
between —4 K to +2 K with very slow evolutions.

5.3. Comparison With Previous Investigations

[s3] Comparing our study with previous investigations is
not easy since, to our knowledge, no similar statistical work
regarding SSWs anomalies in the middle atmosphere has
been performed with such comprehensive data series. Other
studies are based on data sets either shorter (satellites), or of
narrower vertical range, or displaying an insufficient time
sampling (rockets). Nevertheless. for some aspects of our
study, a few comparisons are possible.

[s4] In regard to climatology. our results from local lidar
measurements are corroborated by previous works consid-
ering either local or global data. We observe higher tem-
perature variability in winter, which can be linked to Wilson
et al.’s [1991] conclusion highlighting the maximum wave
activity during this period. Moreover. a semi-annual com-
ponent is found above 55 km, which is close to the similar
60 km threshold described by Wilson et al. The anti-
correlation between the mesosphere’s temperatures and the
upper stratosphere’s has been emphasized by Hauchecorne

and Chanin [1983], similarly to what we point out. Finally,
a succession of warmings and coolings occurring at the same
altitude and reaching high amplitudes in January was also
mentioned by Hauchecorne and Chanin, which corroborates
our findings. The background temperature profiles we found
are in good agreement with the near global (70°S — 70°N) and
annual mean trends (calculated over 1980 — 1999) reported in
SPARC CCMVal|2010]: the different models show a cooling
around —0.8 K per decade at 10 hPa while at 30 km our
winter and summer components show a mean cooling of
—0.7 £ 0.3 K per decade; the models indicate a cooling
around —1.6 K per decade between | hPa and 2 hPa while at
46 km we found —1.9 £ 0.3 K per decade.

[s5] Now tackling the overall evolution of sudden strato-
spheric warmings, some of our conclusions are in good
agreement with previous findings. Alternative regions of
warming and cooling above the region of main warming
were commented by Walterscheid et al. [2000]. They also
highlighted the fact that regions of upper stratospheric
warmings are associated with downward motion, which is
visible in the different composite evolutions presented in this
paper. This downward motion was also tackled by Whiteway
and Carswell [1994]. A greater dissipation of gravity wave
energy during the SSW (in comparison with preceding and
following periods) was described. and can be linked to the
strong warming we observe around 40 km for the same
period. Baldwin and Dunkerton [2001] pointed out that large
variations in the strength of the stratospheric circulation,
appearing in the mesosphere, descend to the lowermost
stratosphere and are followed by anomalous tropospheric
weather regimes. This can be related to our findings as we
witness noticeable temperature anomalies in the mesosphere
reaching the stratosphere around the date of the SSW, a
phenomenon which is the expression of substantial dis-
turbances of the stratospheric circulation. We also notice
anomalies in the troposphere correlated to the ones occurring
at higher altitudes.

[s6] On a global scale, a series of articles have addressed
the issue of the statistical characterization of SSWs
[Charlton and Polvani, 2007: Matthewman et al., 2009).
In these studies, the distinction between two types of SSWs
was made (as also mentioned by Haynes [2005]), showing
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specific features for each case. As Matthewman et al. pointed
out, the split-type events display a main warming occurring
over a large altitude range. Besides, the middle stratospheric
warming caused by split-type events lasts much longer (up to
30 days more) than for displacement-type events. In the
present study, similar results are reported with the lidar series
with even a longer duration (2 months). However, the slight
difference we find between the two event’s types at tropo-
sphere levels is not corroborated by Charlton and Polvani and
could indicate a local effect. Hauchecorne and Chanin
[1983] described an 18-days Rossby wave, suggesting its
presence through all winter. Such an 18-days period signal is
observed in our study before the appearance of the SSW, and
proves to be stronger for displacement-type events, precisely
like the SSW event analyzed by Hauchecorne and Chanin.
Such oscillations have been established as well for the dis-
placement-type SSW which occurred in 2004 [Pancheva
et al., 2008], though displaying a slightly shorter period (16
days). These oscillations illustrate the vertical coupling of the
stratosphere-mesosphere system through wave number one
planetary waves. Indeed, planetary waves propagating up to
the mesosphere may also help trigger stratospheric warmings
[Cov et al..2011; Sun et al., 201 1]. The precursory warming
we notice for displacement-type events in the high-meso-
sphere from one to three months before the SSW might be
caused by gravity waves. These waves propagate vertically
with energy deposition that can vary with altitude |Wilson
et al., 1991]. as suggested by the warm and cold anomalies
we observe at the same time as the precursory warming and at
lower altitudes. In conclusion, some of our findings corrob-
orate previous studies but also specify which type of event
(displacement or split) is more likely to be concerned.

6. Discussion and Conclusions

[57] Temperature trends measured at HPO by lidar have
shown some differences in the upper stratosphere and in the
lower mesosphere between winter and summer months.
Analysis of the daily temperature anomalies suggests using
the maxima noticed in the multimodal distributions instead
of the mean, mainly during winter. One is clearly associated
with SSWs, while the other has been identified as related to
background conditions. The long-term trends of this latter
maximum show during winter a larger cooling (=2 K per
decade) than when the mean temperature is used (—0.4 K
per decade). The cooling of the winter background temper-
ature is then closer to the summer trend estimates, which are
similar whichever the temperature proxy used (mean or
background). The temperature anomalies associated with
dynamical disturbances like SSWs show an increase in their
intensity and oceurrence that leads — when considering the
mean trend — to partly cancel out the long-term background
trend. This study does not allow to conclude on a global
scale, but it shows that winter trends calculated with the
monthly mean temperature include a large fraction of tem-
perature anomalies which are not directly related to radiative
processes and standard dynamical activity. The contribution
of dynamics to trends may contribute to explain the differ-
ences observed between trend estimates derived from dif-
ferent data sets at different longitudes [Kubicki et al.. 2006,
Lietal., 2011; Keckhut et al., 2011]. It 1s also quite impor-
tant to keep in mind when comparing measured temperature

trends with numerical models, as the dynamical activity and
mainly the occurrence of stratospheric warming are quite
different from one model to another [Charlton et al.. 2007,
Austin et al.. 2009; SPARC CCMVal, 2010]. The contribu-
tion of dynamics in the winter hemisphere may induce dif-
ferences from one model to another.

[s8] The temperature evolution during winter associated
with SSWs has been calculated. There are several challenges
to identify the temperature fluctuations related to a specific
event like a SSW. The first one is the reference temperature.
It it 1s the mean temperature, the results are biased by the
SSWs themselves, because they induce large temperature
disturbances as seen on the mean temperature and the sinu-
soidal annual evolution (Figure 3). The investigations on
temperature distributions allow to identify a background
temperature less sensitive to SSWs. Another difficulty lies in
the fact that stratospheric warmings occur permanently dur-
ing winter with different intensities. Therefore, the investi-
gation focuses on major events because they lead to an
irreversible breakdown of the vortex associated with a wind
reversal which is easy to identify. The third difficulty relates
to the dates of major SSWs: they occur preferentially in
January but the exact date may vary from a year to another.
Because this event is due to a nonlinear interaction between
planetary waves and the mean flow, a certain degree of
randomness in the time of occurrence needs to be taken into
account. Whereas qualitatively the occurring of a SSW is
related to the planetary waves’ activity and to the mean flow,
the exact conditions required to generate such an event are
not fully known. To better identify the signal associated with
SSWs, a composite time evolution has been displayed using
all the data before and afier each major SSW, with the time
axis shifled according to the date of the event. Other similar
time evolutions were also plotted considering only split-type
SSWs or displacement-type SSWs.

[59] In all cases the maximum warming is observed at the
time of the SSW around the altitudes from 40 km to 50 km,
with mean amplitudes of more than 10 K. Warm tempera-
tures at this height are noticed two months before the date of
the SSW and up to a week after. This confirms that major
SSWs lead to an overall warm winter (in the stratosphere)
with a possible low occurrence of polar stratospheric clouds.
However, during displacement SSWs some short cold peri-
ods can occur, leading to sporadic polar stratospheric clouds
over Europe [Keckhut et al.. 2007]. Indeed, the warming is
rather continuous for split-type events, whereas for dis-
placement-type SSWs it features an obvious periodicity
close to the one characteristic of the Rossby wave. It has
already been recognized that the wave number one of the
Rossby wave was associated with displacement SSWs,
while a predominance of waves with larger wave numbers is
required to obtam split-type events.

[60] Composite time evolutions seem to show a possible
harbinger in the upper mesosphere. suggesting the role of
gravity waves. While the mean seasonal temperature evolu-
tion also exhibits a precursory signal in the mesosphere, it
appears to be stronger for the winters including a major
SSW; and the signal observed for the seasonal evolution is
probably a contribution of all the minor warmings occurring
several times each winter. One month before the SSW hap-
pens, the warm anomaly pointed out in the mesosphere
propagates rapidly to the stratosphere (in about one week).
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Table Al. Sets of Initial Guesses Used for the Two-Gaussians Fit
Function

First Gaussian Second Gaussian

Number of the Standard Standard
Set of Guesses Mean Deviation Mean Deviation

1 T-o a T al2

2 T-o o/2 T T

3 T-o o T+o a/2

4 T-er /2 T+o o

5 T o T+o /2

6 T al2 T+o o

[61] Finally, a warm anomaly propagating down to ground
level can be seen from 10 days afier the SSW to 60 days
after. This effect is even more pronounced for split-type
events. This is in good agreement with the propagation of
the North Atlantic Oscillation reported by Baldwin and
Dunkerton |2001].

Appendix A: Extraction of the Background
Temperature

[62] We consider, at each level, the distribution of the
temperature anomalies (measured temperatures to which we
subtract a 1 5-days running average annual cycle) during one
of the 24 fifteen-days period of the year (first half of Janu-
ary, second half of January, first half of February etc.), using
all the data available (i.e., around 30 years, depending on the
period studied). Figure 2 shows two examples. This distri-
bution 1s fitted by a function which represents the sum of
two Gaussians. Initial guesses concerning the mean and the
standard deviation of each Gaussian have to be provided to
run the fitting program. The program is run 6 times with
different initial guesses. Here is how these 6 set of guesses are
determined. First, we run a simple Gaussian fit (for the same
distribution) which gives a mean value T and a standard devi-
ation o. The 6 set of guesses are the 6 different possible com-
binations when using the abscissas T — . T and T + o, and
setting the standard deviations to ¢ and o / 2 for the two
Gaussians. These guesses are listed in Table Al. Quite often
the resulting two-Gaussians fit 1s the same 1n all 6 cases. If not,
the case we select is determined using the method of least
squares (we choose the case which minimizes the sum of
squared residuals). Then, the bigger Gaussian 1s identified as
the background one. In summer periods or at low altitudes
(below 20 km), the integral of the bigger Gaussian is almost
always at least 20 times greater than the one of the smaller
Gaussian, in which case the distribution is considered as mono-
modal, and then a one-Gaussian fit is done (resulting in almost
the exact same mean and standard deviation values as the ones
of the bigger Gaussian of the former two-Gaussians fit).

Appendix B: Determination of Winter Parameters

[63] We consider, at each level, the distribution of winter-
time (ONDJFM) temperatures anomalies (measured tem-
peratures to which we subtract the sinusoidal background
temperature annual cycle from equations (2) and (3)) for one
winter. We apply the same protocol as the one described in
appendix A to determine a double-Gaussian fit. We then
calculate the distance between the two Gaussians (the

absolute value of the difference between their abscissas): it
1s greater than the smaller of the two standard deviations, the
two Gaussians are considered as being separated enough to
be distinguished, and the Gaussian with the mean abscissa
closer to 0 1s identified as the background one. Else, we apply
a criterion, depending on the altitude, to identify the Gaus-
sians either by their positions (abscissas of their peaks) or
their sizes (integrals). This criterion is determined with the
study of the distribution of temperature anomalies (measured
temperatures to which we subtract the background annual
cycle) for all (30) winters (Figure 5 shows three examples).
This distribution 1s fitted by a two-Gaussian function, once
again with the same protocol used. The bigger Gaussian is
identified as the background one, the other is the dynamical
one. The criterion is the parameter (either the position or
the size) which allows to better distinguish between the
two Gaussians. Here 1s how it is determined. We compare
two ratios: the position ratio (the distance between the two
Gaussians divided by the smallest standard deviation) and the
size ratio (the integral of the bigger Gaussian divided by the
integral of the smaller one). The greatest of the two ratios
dictates the criterion used. If it is the size, the bigger of the
two Gaussians in the one-winter distribution is identified as
the background one. If' it is the position, we look at the dis-
tribution for all winters to determine the position of the big-
ger (background) Gaussian relative to the position of the
smaller (dynamical) one; then we can identify the Gaussians
of the one-winter distribution.
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Abstract

In a previous paper, a novel methodology was dasdriin order to calculate long-term
temperature trends as an alternative to the ors=dban monthly mean values. It takes into account
the effect of wintertime high dynamical activitythe main cause being the Sudden Stratospheric
Warming — on temperature anomalies distributions. This nubblagy was first applied to a lidar
series measured in a French station (Haute-Prov@bservatory). This study focuses on a dataset
(CMAM20) which stems from a global climate model, amdves that operating this methodology on
such a series is both possible and constructiveamaed winter dynamical activity is shown to be the
most important cause explaining the difference betw observed (mean) middle atmosphere's
temperature trends in summer and in winter, atatiludes. It is also one of the main reasons why
mean trends vary according to the longitude. Basethe same methodology, composite evolutions of
temperature anomalies during a SSW event are diegppldynomalies are as much as five times greater
(or more) in polar regions than at mid-latitudec@mparison in longitude reveals a time shift of the
date of maximum warming, according to the globatward circulation. Concerning the southern
hemisphere, the unusual major SSW of winter 200&hayzed: the evolution of anomalies is very
distinct from the one of a mean winter, as the nved@nming descends twice as faster from the high
mesosphere to the stratosphere, is at least twipeamounced, and continues for almost four months
(as opposed to two months for the usual situation).
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1. Introduction

Sudden stratospheric warmings (SSW) are the mosboriant dynamical perturbation
occurring in the winter middle atmosphere. They lamewn to be the first cause of stratospheric
variability in winter, and they are the clearedtl atrongest manifestation of dynamical couplinghie
stratosphereroposphere systenCharlton and Polvani2007]. Since their discovery more than 60
years ago, stratospheric warmings have been olikeligeed and studied, and theories for their
formation, occurrence and impacts have been propasd somewhat validated. However, since the
middle atmosphere has been less thoroughly stutiead the troposphere, many aspects of the role
SSWs play in stratospheric circulation and in trggesic climate have yet to be fully understood and
guantified. Moreover, stratospheric warmings, whach fundamentally non-linear processes, remain
unpredictable from year to year. In a recent pgpargot et al,.2012] (henceforth referred to as
A20132), the longest lidar series available was usedhtavsSSWs can induce an important bias in the
estimate of temperature trends when using the aegobnthly mean calculation. As an alternative to
this calculation, a novel method was developedrdeioto take into account the significant impact of
main dynamical phenomena on wintertime temperatures’ statistical distributions. The occurrence of
SSWs also has critical consequences on ozone daapletierefore a better understanding of their
dynamics and evolution is crucial.

With the exception of some lidar measurements, reaurmonitoring of the middle
atmosphere’s temperature at mid and high latitudes are scarce. Satellite data suffer from bias arising
from atmospheric tides, instrumental drifts, digomnties and spatiotemporal sampliriggmaswamy
et al, 2001;Beig et al.,2003;Randel et al.2009]. In addition, they often display a limitecbpe as
well as a narrow vertical range. Three dimensionatiels include multiple physical, dynamical and
chemical processes. As such they stand out as @latto study phenomena occurring at a global
scale like stratospheric warmings, even more sentgcas their vertical range has been increased to
include middle atmosphere layers. On one hand,laeglobal climate models evolve in their own
“free” way: they are based on statistics and as such they cannot be directly linked to observations on
short time periods (below two weeks). These modbalsw a significant variability in how they
represent SSWSSPARC CCMVal2010], which makes it difficult to interpret teemature trends as
well as the contribution of the dynamics to theseds. On the other hand, nudged models are related
in a closer way to reality; yet some degree ofdage remains in the prediction of the evolution o t
atmosphere thanks to the fundamental laws of dycsas well as radiative and chemistry equations,
especially in the middle atmosphere as the mostgbdorcings comes from the lower layers. As such,
nudged models emerge as a good compromise to stidiyle atmosphere dynamical events like
stratospheric warmings.

In this paper, we extend the studyAi?012 which concerns a single site in Haute-Provence
Observatory (HPO), southern France (43.94°N, 5.71tEnclude global data from a climate model,
CMAM. The objectives are as follows:

1. To demonstrate our methodology can be used on GAMsaaies and to validate both our
methodology and CMAM’s ability to represent stratospheric warmings consistently;
2. To perform a global analysis of the influence oiA&Son temperature trends in the middle

atmosphere, including comparisons between high, anidl low latitude regions on both
northern and southern hemisphere as well as a asupan longitude;
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3. To carry out a similar global study focused on spamporal temperature evolution during
stratospheric warmings, including the analysishaf tnprecedented southern hemisphere
case of winter 2002.

In the second section, we describe both CMAM in ganend data series analyzed in this study in
particular. The section three focuses on the useuofmethodology on the CMAM data collocated
with HPO and on the comparison with the results obtained in HPO’s lidar series. Then a more global
analysis is developed regarding the temperatung$résection four) and the evolution of temperature
anomalies during a SSW (section five). Finally, le fast section we present a discussion of the
results and conclusions.

162



2. Description of CMAM and of the data series analyzed

CMAM is a wellestablished higiop chemistryclimate model whose performance has been
extensively assessedSPARC CCMVal 2010], especially regarding the Arctic circulatiothe
representation of SSWs and their consequendetdndress and Shepherd009;Hitchcock et al.,
2009;McLandress et al2012]. Indeed, CMAM stands out as one of the fiohsice of model for the
study of stratospheric warmings and their influerme both the middle atmosphere and the
troposphere, as it is the model which renders ehgbral distribution of such events (throughout the
wintertime period) the most accurateHARC CCMVal2010]. « CMAM20 » is a project funded by
the Canadian Space Agency which is using the Canadiddle Atmosphere Model (CMAM) in a
nudged configuration to provide a retrospectivineste of the chemical and dynamical evolution of
the atmosphere over the-géar period 199@010. This nudged configuration exploits the fduztt
chemical fields throughout the atmosphere are dlawethe meteorology, while the largeale
dynamics of the mesosphere is largely driven byatians in the troposphere and stratosphere.
Therefore, by nudging the meteorological statehef ttoposphere and stratosphere to a -bjglity
reanalysis (ERAnNterim in this case), CMAM can be used to prediet themical fields throughout
the atmosphere and the dynamical state of the iplesms on a dayo-day basis over this period. To
the extent that ERAnterim has good lonterm stability, the same should be true of the CMAM20
product. The nudging of the global mean is keftihstrength right up to 1 hPa, whereas the stiteng
of nudging on all higher wavenumbers is reducedvald® hPa, with the result that the nudging has
little effect above 5 hPa. This data set is expetdebe useful for measurement scientists intedeste
correlative data, as well as those interested mabgity and longterm changes of atmospheric
composition in the troposphestratospherenesosphere system, or dynamical aspects of the
mesosphere and mesosphere-lower troposphere (Mbibnie

In fact there are two data sets available: one filoenregular CMAM (with a lid around 95
km) focused on the troposphestatospherenesosphere system, and another from the extended
CMAM (with a lid around 200 km) focused on the MLT i@y Given the subject of interest in this
study, the regular data set has been analyzed.e@ung the time sampling of the data series, four
values are available for each day, at midnighttn moon and 6 pm. In order to be able to compare
our results to our previous stud&g013, we focus on the values calculated at midnigimaly, the
space sampling of the data series is based o avpich covers the entire globe and is composed of
96 points in longitude, 48 points in latitude ar8l@essure levels, from the ground (1000 hPa)do th
mesopause (0,07 hPa).

The first way we analyze the CMAM data sets is tothsemethodology developed AR012
on a series of values located near HPO, and to ammpe results to the ones which stem from the
study of the lidar measurements performed at HPO.
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3. HPO-located analysis, comparison with previous study

To choose the point of the global CMAM grid whictbistter suited for the comparison to the
results fromA2012 we take into account the localization of both HP@here the lidar series was
obtained- and Météo-France station of Nimesvhere radiosonde data is gathered. Table 1 ghas t
coordinates of these two locations and the onethef(closer) grid point chosen. As regards the
vertical parameter, the lidar and radiosonde dséageometrical height whereas CMAM uses pressure
levels. In order to match the series, we use tmenhetric formula fromU.S. Standard Atmosphere
[1976] to convert pressure into geometrical height.

The methodology described A2012is operated on the data series correspondingetgiid
point chosen near HPO. This novel methodology setlaupon a statistical differentiation between
two components:

1. the soealled “background” component, which represents the usual, undisturbed state of the
atmosphere, mainly driven by radiative equilibriand small dynamic activity;

2. the dynamic component, which is linked to importdphamical perturbations in the middle
atmosphere, mainly occurring during the winter qebri

This separation is visible in the statistical dimition of temperature anomalies for short periofis
time as well as for longer ones (e.g. fifteen daysix months), especially for wintertime periods.
Using CMAM dataset, the methodology can be implentkitethe same way, and it yields very
similar results, as the same separation can bevausé-igure 1).

As was made in our previous papARp13, four different temperature profiles are put sige
side: two for each season, the mean -enehich results from the usual monthly mean calooifat,
and the background one (Figure 2). Several ren@kse made about Figure 2 and how it compares
to results found using HPO lidar series:

1. The summer profiles are quite close to each ottiee, to a lower dynamical activity, as
pointed out inA2012

2. As stressed in the study of HPO’s lidar measurements, CMAM data shows that the wintertime
background profile features lower (less positivehtls than the (wintertime) mean profiles in
the high stratosphere and in the lower mesospB#¢sewhere the two profiles are very close
to each other. This leads to a background profilehrcloser to the summer profiles than the
mean one is, especially between 40 km and 55 kaitibfide where the background profile
matches almost exactly the summer profiles. Indebd, latter point towards very low
(positive or negative) trends, although the meaofilprshows strong positive trends (up to
more than 2 K per decade around 48 km). In consemyehis corroborates the ability of our
methodology to efficiently separate the dynamicainponent, which represents the strong
wintertime perturbations occurring in the middlemasphere, form the background
component. As a matter of fact, to filter the dymahcomponent leads to a background
component which trends are similar to summertimepterature trends. This is expected from
a “background” component, which represents physical phenomena (radiative equilibrium, low
amplitude and continuous dynamical activity, etehich amplitudes do not vary much from
year to year relatively to the amplitude of larg@amical phenomena.
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3. The differences with lidar results can be quitgdaat some altitudes, for both background and
mean components. They may be explained by multimrs including the difference in the
nature of data (which is extremely local for lidaeasurements whereas CMAM values result
from a regional mean calculation) as well as in pleeiod considered (HPO: from 1980 to
2009 with some years excluded, CMAM: all years fr@d@( to 2010).

4. In conclusion, the results we find are both coesisin themselves and in good agreement
with A2012 concerning the effect of the use of our methodplog trends profiles, for both
seasons. This demonstrates that our methodologlgeaperated on GCM data series.

It is also possible to study the spatiotemporallgian of temperature anomalies when a
stratospheric warming occurs. As we have madA&2012 we consider multiple major SSWs and
calculate composite evolutions by shifting the tiexés to let the different events be coincidente Th
13 events we consider are taken from the « Modean Hetrospective Analysis for Research and
Applications » (MERRA) Rienecker et al.2011] and are listed in Table 2. One can notieg in the
1990- 2010 period, more than two thirds of major SSWsdisplacement events, and in all 13 events
of the period no one occurred before winter 1998999. The composite temperature anomalies
evolutions have been calculated by considering only of the two different types of (major) SSWSs:
split-type events (Figure 3) and displacement-types (Figure 4). One can see not only similarities,
but also some distinguishing patterns betweenwlefigures. However, the number of events differ
guite a lot from one type to another, which mayeham impact on the composite evolutions displayed:
extreme values are more smoothed for the displaaetyee composite (which results from the mean
of 9 events) than for the split-type composite (meb4 events).

1. Globally, these two figures are in good agreemadit the results found in the study of
HPO lidar data. A main region of warming is visiliethe stratosphere; it lasts around
one month and it is centred on the date of the SBWhis main warming corresponds the
most important cold anomaly, which is observedhia high mesosphere at around the
same dates as the warming. In general, the figgikibit an anti-correlation between the
high stratosphere (sometimes up to the low mesosphed the mesosphere, which was
noticed inA2012 and reported in previous studies, some of thepecally focused on
HPO-located dataH{auchecorne and Chanii983;Keckhut et al.2011]. As was pointed
out in A2012 a precursory warm anomaly is seen in the highosm®ere around three
months before the SSW

2. Temperature anomalies appear to be more intensepfibitype events, especially before
the time of the event. One example of this is tlemvanomaly observed in the high
stratosphere two months before the SSW: it is ndt aarmer (from +7 K to +12 K
versus +4 K to +8 K for displacement events) buatlsb lasts longer (it starts two weeks
earlier).

3. In consequence, the mesospheric cold anomaly litketlis warm anomaly is stronger
and of greater duration than the similar one f@plicement events. The same goes for
the aftermaths of these perturbations on the athwwsep they are more pronounced for
split-type SSWs.

4. The main warming for split-type events tends tspead more vertically and to last for a
shorter time period: it starts at the stratopauskdescends to altitudes around 25 km in
two weeks. In comparison, the main warming for Bispment-type SSWs lasts almost a
month and does not impact levels below 35 km dtiudke. The vertical extension to lower
levels for split-type events is visible as wellthre results 0fA2012 However, the main
warming lasts long for HPO data than for CMAM’s.
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5.

In A2012 an 18-day periodicity of the main warming is highted for displacement
events: it is linked to wave number one Rossby wa@MAM results point towards the
same conclusion, as local maxima of temperaturenaties (occurring in days -54, -35, -
17 and +3) show a similar oscillation and sugggstréod of around 19 days.

Two months after the SSW the mesosphere seemsdbimeapposite ways regarding the
type of event: a warm anomaly (up to +5 K) is semrsplit SSWs whereas the anomaly is
cold (up to -8 K) if the vortex has been displaced.

Concerning tropospheric signatures, once again alesnare more pronounced for split-
type SSWs: cold anomalies (up to -9 K) are obsedwthg the two months before the
event, then warm anomalies (+4 K) appear at the titeeoSSW and last for a month and
a half. This is in good agreement with our findimg#2012 except for a time shifting of
around 20 days for the transition between cold ali@® and warm anomalies, which
occurs later for HPO data.
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4. Global analysis: temperature trends

In order to perform a more global analysis of tHdABA120 data series, we regroup data by
regions chosen as follows. As the mean flow is tgadonal, we consider zonal strips which spread
around 10 degrees in latitude. Each strip is thigided into smaller regions, centred on different
longitudes and regularly spaced around the Eattle. total number of regions for each strip varies
according to which strip is considered: the clases to the pole, the less regions it has. Thidage
in order to obtain regions with surfaces of the samnder of magnitude (£0km?). This order of
magnitude is chosen accordingly to the charactedatnensions of the dynamical phenomena studied
in this paper: indeed, incursions of polar air dgrstratospheric warmings as well as Rossby waves
typically extend from a few hundred kilometres tfea thousand kilometres. Table 3 gives the name,
the latitude span and the number of regions of aagh. For each region, the mean temperature is
calculated considering all grid points in the regim order to obtain one series for each regidrenl
it is possible to execute our methodology in eactividual region; and to analyze the results fashea
strip in order to get even more global results.URedor each strip are acquired by calculating the
mean results after we operate our methodology ch eagion, rather than by calculating a mean
series for the whole strip and then run the metlamdoonly once. Proceeding this way is not only
more consistent and more relevant from a physiogitf view, but it is also in better agreementhwi
both our hypothesis and the methodology develolmelded, this allows to keep a regional viewpoint,
thusa regional analysis of the temperature’s evolutions, which makes sense as our methodology aims
to characterize a physical phenomena that causalbp limited perturbations. In more concrete
terms, when a major stratospheric warming occur&kample, the vortex is either displaced or split,
and the state of the atmosphere (regarding temyeratr geopotential as well as wind speed and
direction) varies significantly along paralleBHarlton and Polvani2007], which makes zonal mean
values poor parameters to adequately represemedtiey, contrary to regional parameters or to when
more stable situations are analyzed (when no ilmpbdynamical phenomenon occur).

For six zonal strips which cover the entire gloBeN, 45N, 20N, 20S, 45S and 80S)ew
represent zonal temperature trends profiles (tlekdraund one and the mean one for each season,
Figure 4) by calculating the mean profiles from grefiles of the multiple regions which form the
strip.

1. Profiles for lower latitudes reveal lower trendariithe ones of higher latitudes as well as
less variations from one altitude to another.

2. As highlighted before, in the northern hemisphéretivo summer profiles are very close
to each other.

3. Southern hemisphere profiles indicate slightly loweends than their northern
counterpart.

4. For each graph, mean profiles point towards moonqunced trends in winter than in
summer.

5. As noticed earlier on the HPO-located analysis BTAM data, as well as on lidar data
gathered at HPOAR2013, the wintertime background profile is closer toetsummer
profiles than the wintertime mean profile (exceps@ame levels for southern hemisphere
graphs, as discussed in the next point). This ésrmoore contributing factor to strengthen
our hypothesis and the methodology to distinguistl &lter high dynamical activity.
Nevertheless, one can notice that when the meanemiine profile reaches very
important values, and especially when it gets \different from summer profiles as in

167



graph (a) above 40 km, the background wintertimefiler fails to match exactly the
summer profiles. This might mean that at the alétiand latitudes where the impact of
the dynamical activity is the greatest, even thekeund component is affected by the
dynamic events.

6. Concerning southern hemisphere graphs, the two surpnofiles can differ from each
other at some levels (in the mid-stratosphere disasan the high mesosphere for (e) and
(f). This may be explained by the presence ofraraaced dynamical activity in summer
(comparatively to the summer in the northern hehesg), probably due to an influence
of the large dynamic events that take place atsmae time in the other hemisphere.
Indeed, at such levels, the winter background [eofiets closer to the summer
background component rather than the summer meaiochworroborates the hypothesis
of the presence of dynamical activity.

Another way to study the data is to carry out agarison in longitude, inside the same zonal
strip. Here we consider zonal strip 40N, so thatcae both keep a global scale analysis and focus on
the latitudes at which the bigger longitudinal a#ian is expected. Indeed, these latitudes correspo
to the edges of the polar vortex: they feature mmmal behaviour when important dynamic activity
linked to high amplitude planetary wavesas stratospheric warmings occur. We represent the
longitudinal evolution of the mean temperature dremd the background temperature trend for both
seasons at different altitudes (Figure 6).

1. As noticed earlier, the two summer trends are qelitee to each other whereas winter

trends can vary significantly both from each otéwed from summer trends values.

2. At every altitude and almost every longitude, tlekground winter trend is closer to the
summer trends than the mean winter trend. Ofteis, bt even possible to significantly
distinguish the winter background trend from summees. Once again, this echoes what
we observed on both regional and zonal-mean datélAkm, the winter background
trend gets closer to zero (than the winter mear), aeeven reaches negative values, as
we have noticed on HPO lidar data serie2(13.

3. Differences are visible along the longitude, esggcfor the winter mean trend at 45 km
and 65 km, and not as much for both the winter gamknd trend and summer trends. The
winter mean component points toward more pronouti@tis around 75°W-150°W and
less pronounced trends around 50°E-125°E. This i®lsorated by the measurements
made at Table Mountain Facility (34,4°N, 117,7°\Rpahdel et al.2009;Keckhut et a.
2011; Li et al, 2011] which indicate larger trends than the opbsained at HPO
(43.94°N, 5.71°E)A2013. As we can see on our results, the maximum ofdifference
between these two stations is reached at altitBdarg as reported blyi et al. [2011].

4. In conclusion, this shows that important dynamiealivity not only is the largest
contributing factor to the difference between obsdr(mean) trends in summer and in
winter, but also has significant influence on tlenditudinal variation of observed
wintertime temperature trends. The impact of latgeamic events varies with longitude,
which affects observed trends.
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5. Global analysis: evolution of the temperatures during a SSW event

We consider the composite zonal temperature anosnalielutions in the middle and high
latitudes during a major stratospheric warming hie northern hemisphere. These evolutions are
represented for each strip (the first six stripsTable 3, from 80N to 35N), and we make the
distinction between split-type events and displaaeiatype events (Figures 6 and 7 show the results
for two strips, please be aware the temperatureucacale is not the same for the two figures). The
SSWs analyzed are the same as above (see Table QaWeompare these figures between each
other, i.e. we can examine how regions of diffetatitudes react to a stratospheric warming. Keep i
mind that the differences observed between splietgvents and displacement-type events may be
amplified (or in some cases created) by the diffesampling sizes of the two populations (fourtspli
versus nine displacements).

1. The higher the latitude, the more marked the anesalhis echoes in a way what was
stressed for trends profiles (Figure 5). The maammng region reaches a maximum of
+4 K (displacement or split) at mid-latitude (35NPN} and 45N) and +15 K
(displacement) to +30 K (split) at the pole (7ON &0N). In the same way, the main cold
anomaly goes from -5 K (displacement or split) étnips 35N, 40N and 45N to -15 K
(displacement) and -20 K (split) for 70N. Cold aradies at the pole are even higher: -20
K for displacements and -30 K for splits.

2. The region of main cooling is significantly lesopounced for displacement events than
for split-type ones, especially at mid-latitude wehi is almost missing.

3. Regarding the time shift between the main warmingd #he main cooling, it increases
with latitude (the main cooling occurs after theimaiarming). It starts from zero at mid-
latitude and attains around 20 days for latitudighdr than 65°N. This phenomenon is
slightly more marked for displacement events, andelated to the development of the
breaking of the vortex and its reformation, whiotcur on the edge of the vortex and
propagate gradually and vertically.

4. Finally, one can notice for higher latitudes a @escof warm air from the high
mesosphere to the high stratosphere which takese pddter the main warming, as
remarked byOrsolini et al. [2010]. This descent « is also accompanied by réped
formation of an anomalously warm polar mesosphémcer, i.e. an elevated polar
stratopause, near 75km, and its slower descenttavarming level (near 1 hPa) over 1.5-
2 months. » All of this stands in exact conforntitywhat we observe here. Therefore the
CMAM model renders in a way very consistent to rgalitis phenomenon which is
directly linked to an important dynamical pertuibat

Now focusing on the southern hemisphere, we repteiee evolution of temperature
anomalies during the winter 2002 (Figure 9) whemajor stratospheric warming occurred in late
September. This figure can be compared to the ceitgpmean evolution of temperature anomalies
during an usual winter without major SSW (Figure,1€jlculated with the 20 other years (i.e. all
years from 1990 to 2010 except 2002). The winte208f2 clearly distinguishes from other winters, as
highlighted by the following points.

1. On one hand, the usual evolution features a grathsalent of a warm anomaly which starts in
late April in the upper mesosphere and ends avehg beginning of the summer in the mid-
stratosphere, showing a regular trend of -10 km rpenth. This concurs with a gradual
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breakdown of the polar vortex. On the other hanuling winter 2002 the decent of the warm
anomaly is twice as faster, as mid-stratosphereldeare reached as soon as mid-June (the
mean trend is -20 km per month). Then the warm atpnemains at the same levels until the
end of the winter. The descent pattern for win@®2was explored bliu and Roblg2005]:

it is linked to multiple planetary waves that peatd into the mesosphere before the warming,
as does the signal we observe in CMAM d&tawdy et al[2004] also state that the reversal
in the mesospheric winds precedes the warming svent

The intensity of winter 2002 anomalies is also @u#markable as both the main stratospheric
warming and the associated cold anomaly of the spd®woe display very high values (up to
+15 K and -15 K) for three months. During an usualter, with no major SSW, the main
warming does not exceed +8 K and lasts for a momthaahalf; and the mesospheric cooling
is quite limited as well (no more than -7 K foreafdays only). The mesospheric response to
the 2002 stratospheric warming is similar to the aftserved during northern hemisphere
SSWs, which is in good agreement with the findingBowdy et al[2004].

One can note that the date of the warming (Septe@8® is quite different from the moment
when the main warm anomaly occurs. The winds ahR&@ may take longer to reverse after
the mid-stratospheric main warming than in thelmem hemisphere.

Concerning the longitudinal comparison of the impafcstratospheric warmings, we follow the
same process as what was done for the study ofetatope trends: we consider the zonal strip 40N
and we represent the composite temperature anoeadutions during split-type events and
displacement-type events for each one of the &mnsgivhich constitute the strip. In the present pape
we chose to display two regions which are diamailsicopposite on the globe and feature composite
evolutions that are quite different from each atltlee first one stretches from 45°E to 90°E (Figure
11), the second one extends from 90°W to 135°W (Fi@@)e Globally, the comparison of the 16
figures (two for each region) leads to multiple ezks.

1. The main warming for regions between 45°W and 180°Wase intense as well as more

limited, both spatially and temporally, than fohet longitudes where the main warming is
more diffuse.

. A gradual shift in the (central) date of the maiarming is noticed: it goes from 20 days

before the date of the SSW (around 90°E) to 10 digstae event (at 45°W). Therefore the

maximum of the perturbation caused by a SSW carebmejved as much as one month apart
according to the longitude of the region, everhatgame latitude. This variation follows the

global eastward flow of the stratosphere in wiatemid-latitudes, and it is in good agreement
with the weakening of such a circulation during ajon SSW event, as it indicates a mean
wind speed of only 10 ni's

The regions between 0° and 90°E appear to be adumde of places to distinguish between

split-type events and displacement-type eventgrasnd 40 days before the SSW the high
mesosphere presents a warm anomaly for split-tysate and a small cold anomaly for

displacement-type events.
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6. Discussion and conclusion

A novel methodology based on the statistical nistbn between two modes of temperature
anomalies was first developed using a lidar séraa HPO A2013. In this paper, we show it is both
possible and insightful to apply the very same wethogy to larger data sets such as ones which
stem from long model runs. Overall, our findingsnfr the study of HPO data remain true on larger
regions, with differences in magnitude accordinghe latitude considered, and smaller differences
according to the longitude.

More precisely, using these calculations on the CMAMiataset, we observe that the
background and the dynamical components can beaedaGlobally, mean temperature trends are
greater in winter than in summer, in the northeemisphere rather than in the southern hemisphere,
and in the polar regions rather than at mid-lagtod in the tropics. Indeed, the dynamical actiaty
the middle atmosphere is enhanced during the wimierperiod and is larger in the northern
hemisphere where high latitude continents causeeased gravity wave activity. Concerning
background trends, the wintertime component is f@ssmounced than the mean one, and thus the
whole background trend profile is in better agreemwith the summertime profiles (mean or
background). Therefore, the high dynamical actidtying winter is the main cause explaining why
observed (mean) trends differ between winter anthnser. Summertime mean and background
profiles are very similar, except in the southeemisphere at some latitudes and for some altitudes.
This may stem from a certain degree of dynamictViag which our analysis confirms as the two
background profiles are close to each other. Th#ati@ns of the mean trend according to the
longitude are of smaller amplitude, and once againfindings pinpoint the dynamical activity as the
main contributor to these variations.

As regards the evolution of temperature anomaligsg a SSW, the higher the latitude, the
greater the anomalies. For high latitudes, the mairming is more concentrated on the date of the
event, whereas for mid-latitude regions the pasignomalies are more spread out throughout the
winter as several outbreaks of small warmings mtecthe main one. The mesospheric cooling
associated to the stratospheric main warming s pesnounced for split type events and is delayed,
all the more so as the latitude is higher. Conogritihe southern hemisphere, winter 2002 stands out
as a very distinct one as the descent of the waromaly was twice as much faster as usual; the
anomaly was also of much greater amplitude andedtay stratospheric levels for a very long time
(almost four months). When comparing the temperanmnalies for different longitudes, we witness
the global eastward mean flow as the date of the marming varies according to the longitude.slt i
also possible to identify the best regions, timethe winter and altitudes where split-type eveard
displacement-type ones have different effects eratmosphere and therefore can be distinguished the
more easily, even before the date of the SSW.
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9. Figure captions
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Figure 1: Temperature anomalies distributions at 48 kmgdpthe second half of February (all years
considered) and (b) winter 1992-1993. Values usedhis calculation relate to the region centred on
HPO (see section 4 and table 3 for a complete ighiser of the regions we consider in this study).
Magenta lines show double Gaussian fit of the digtions. Dashed Gaussian curves represent the
individual components of the fit. The red one is Hackground mode, the green one is the dynamical

mode.
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Figure 2: Compared linear trends profiles of the backgrouathperature and the mean

temperature for winter and summer periods. Fromt@fright at ground level (0 km): winter
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background trend (green line and circles), summackground trend (black line and
crosses), winter mean trend (blue dashed line aimanands), and summer mean trend
(orange dashed line and squares). The total wifigrimr bars is 4 sigma.
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Figure 3: Composite split-type SSW temperature anomaly etvotu(mean of 4 events,
listed in Table 2). Results are represented fromd@@s before the date of the event to 90

days afterit. CMAM data corresponding to HPO’s localization is used to calculate this
figure.
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Figure 4: Composite displacement-type SSW evolution (mear® addvents). The vertical
lines denote local maxima of anomalies at 40 kmeiTlhbscissas are -54, -35, -17 and +3.
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Figure 5: Compared trends profiles (mean and backgrounddgdor both seasons, same
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Figure 7: Zonal mean composite SSW evolution for zonal s#@iN: split-type (top, mean
of 4 events) and displacement-type (bottom, mea® e¥ents) SSWs.
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Figure 8: Zonal mean composite SSW evolution for zonal s8QN: split-type (top) and
displacement-type (bottom) events.
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Figure 9: Zonal mean temperature anomaly evolution for zetrgd 45S for winter 2002. The vertical
line indicates the date of the major SSW, i.e. Septz25".
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Figure 11: Composite temperature anomaly evolution for thgioe of zonal strip 40N,
between 45°E and 90°E: split-type (top, mean ofvérgs) and displacement-type (bottom,
mean of 9 events) SSWs.
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10. Tables

Table 1: Coordinates of Haute-Provence Observatory, Météam€e station and of the
CMAM grid point chosen.

Place HPO Météo-France station CMAM grid point
Latitude 43.94°N 43.86°N 42.68°N
Longitude 5.71°E 4.41°E 3.75°E

Table 2: Dates and type (D for Displacement and S for $mftthe major SSWs which are
analyzed in this study.

Date Type

15 Dec. 1998
26 Feb. 1999
20 March 2000
12 Feb. 2001
30 Dec. 2001
18 Jan. 2003
5 Jan. 2004
21 Jan. 2006
24 Feb. 2007
22 Feb. 2008
24 Jan. 2009
9 Feb. 2010
24 March 2010

Olwnwn|O0000w0n0oO00n0o

Table 3: Name, latitude span and number of regions of theat strips considered in this
study.

Name of the zonal strig  Latitude span | Number of regions
80N 76°N - 87°N 4
70N 65°N - 72.5°N 6
57N 54°N - 61°N 8
45N 42.5°N - 50°N 8
40N 35.5°N - 46°N 8
35N 31.5°N - 39°N 8
20N 16.5°N - 24°N 8
20S 16.5°S - 24°S 8
45S 42.5°N - 50°N 8
80S 76°S - 87°S 4
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