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Chapitre 1
Introduction et plan

LES cyclones tropicaux comptent parmi les cataclysmes naturels les plus dévastateurs et repré-
sentent une menace majeure pour I’homme et ses biens dans certaines régions cotieres du globe.
Des exemples récents ont pu attester de I’ampleur de ce phénomene météorologique et souligner la
portée de ses ravages, entre pluies torrentielles, raz-de-marée et vent violent. Ces perturbations s’ac-
compagnent d’une chute significative de la pression de surface, jusqu’a 4 fois plus forte que la baisse
de pression associée aux tempétes des moyennes latitudes. Ce creusement est associé a un net ren-
forcement des vents de basses couches qui constitue un critere pour évaluer leur intensité. C’est a la
férocité de ces tempétes que le mot « ouragan », traduit de 1’anglais « hurricane », doit sa terminologie.
C’est le nom que donnaient les indiens Caraibes au dieu du mal et des enfers (Hurican). L’ ouragan
Katrina par exemple, qui s’est rapidement intensifié avant de frapper la Nouvelle-Orléans en 2005,
reste dans nos esprits en raison de sa forte marée de tempéte. Mais si les médias se penchent da-
vantage sur le bassin Atlantique, d’autres zones tropicales souffrent couramment de ces catastrophes.
Par exemple, les pluies diluviennes de Gamede, qui a touché La Réunion en 2007, représentent le
record mondial de précipitions en 24 heures. Ces pluies certainement accentuées par le relief de 1’ile
et par la trajectoire erratique de 1’événement ont eu des conséquences dramatiques causant coulées
de boue et glissements de terrain, avec des répercussions sur I’économie de 1’1le (agriculture, bati-
ment...). Un autre cyclone, Ivan, a dévasté en 2008 la cote Est de Madagascar et causé un lourd bilan
humain a cause de ses vents forts, ses pluies abondantes et sa marée de tempéte. Plus récemment,
en janvier 2012, c¢’est Funso qui a fait 20 victimes et 56 000 sans-abri rien qu’au Mozambique. Ces
quelques exemples récents, pris parmi tant d’autres (80 a 90 tempétes tropicales se forment par an en
moyenne), illustrent la nécessité de correctement prévoir les cyclones pour mieux anticiper leurs dé-
gats potentiels. Ce besoin est particulierement sensible dans le sud-ouest de I’océan Indien, un bassin
dont les spécificités restent mal connues. Bien que 1’activité cyclonique y soit presque aussi intense
que dans I’ Atlantique Nord, aucune campagne de mesures n’a en effet permis de récolter des don-
nées d’observation denses comme a pu le faire la campagne internationale TCSO8 (Tropical Cyclone
Structure 2008) pour les typhons du Pacifique Nord-Ouest.

Les cyclones tropicaux ont des cycles de vie complexes, marqués par différentes phases (intensifi-
cation, comblement, remplacement du mur de I’ ceil, transition extra-tropicale, etc.). Certains cyclones
subissent une ou plusieurs phases d’intensification rapide (creusement de la pression au centre de plu-
sieurs dizaines d’hectopascals). Comprendre et anticiper avec précision ces changements d’intensité
parfois brusques reste un des challenges actuels de la communauté scientifique, tandis que la prévi-
sion de trajectoire s’est considérablement améliorée ces 10 dernieres années (Franklin 2008). Devant
I’impact grandissant de tels événements dans des zones cotieres toujours plus peuplées (cf. Katrina en
2005), I’Organisation Météorologique Mondiale (OMM) a identifié I’intensification rapide comme un
axe de recherche prioritaire dans le cadre des recommandations émises lors des 6°™ et 7°™¢ éditions
de I’atelier international sur les cyclones tropicaux organisé par I’OMM tous les 4 ans (IWTC-VI,
IWTC-VII, WMO 2006; 2010).

La difficulté de prévoir I’intensification rapide des cyclones provient du manque d’observation
et de compréhension des processus physiques qui pilotent ces événements rares. Jusqu’a présent,
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les chercheurs ont attribué I’intensification rapide des cyclones a des mécanismes a la fois internes
(se déroulant au cceur du systéme) et externes (en lien avec 1’environnement atmosphérique et océa-
nique). Les ingrédients environnementaux favorables a 1’intensification sont bien connus (contenu
thermique de 1’océan superficiel suffisant, absence de cisaillement vertical de vent, alimentation en
basses couches...), mais les complexes interactions entre ces influences externes et la dynamique in-
terne du cyclone demeurent mal comprises. La prévision d’intensité souffre aussi, entre autres, de
I’incapacité des modeles numériques actuels a simuler correctement les processus internes de petite
échelle se déroulant au sein du vortex. Ces processus régissent 1’évolution de la structure des cyclones
et donc a fortiori I’évolution de leur intensité. Une modélisation correcte de tels processus nécessite
I’usage de modeles numériques a haute résolution capables de résoudre explicitement la convection,
qui s’averent trop coliteux en prévision opérationnelle. De récentes études basées sur des modeles
simplifiés ou de recherche ont néanmoins permis de fonder les bases théoriques pour la description
de ces mécanismes internes.

Le sud-ouest de I’océan Indien (SOOI) est un bassin privilégié pour I’étude des mécanismes
d’intensification en lien avec un thalweg d’altitude. Des fonds de thalweg de haute troposphere issus
des moyennes latitudes parviennent régulierement a voyager jusqu’en zone tropicale par déferlement
d’onde de Rossby. Ils y renforcent localement les ascendances et donc la convection a I’échelle sy-
noptique. Ces systemes étant caractérisés par un maximum relatif de tourbillon potentiel cyclonique
d’altitude, il est 1égitime de se demander s’ils peuvent « nourrir » et intensifier le cceur d’un vortex
cyclonique tropical défini par du tourbillon potentiel en basse et en moyenne troposphere. Aucun
consensus ou modele conceptuel n’existe aujourd’hui dans la communauté des cyclones pour quanti-
fier avec précision I’'impact d’un thalweg sur un cyclone, quel que soit le bassin océanique. Une raison
probable est que I’interaction cyclone-thalweg met en jeu plusieurs gammes d’échelles : des proces-
sus externes (for¢age induit par le thalweg) aux processus internes qui se déroulent au sein du cyclone
en réponse a ce forcage, avec une rétroaction du cyclone sur le thalweg. Bien que les mécanismes
dynamiques et physiques qui meénent a I’intensification rapide d’un cyclone lorsqu’il interagit avec un
tel vortex d’altitude ne soient pas bien élucidés, des études descriptives (Bosart et al. 2000), dont cer-
taines basées sur I’analyse de la distribution de tourbillon potentiel (Molinari et al. 1995; 1998), ont
déja montré la complexité des mécanismes en jeu. Le thalweg modifie quelques-unes des conditions
environnementales cruciales a I’intensification d’un cyclone, a savoir le cisaillement vertical de vent,
le flux sortant d’altitude, 1I’advection de tourbillon potentiel et la stabilité verticale.

Le présent projet de recherche a pour but de comprendre, par la modélisation numérique, les
mécanismes impliqués dans les interactions possibles entre un cyclone tropical et une structure co-
hérente d’altitude originaire des moyennes latitudes. Des expériences numériques sont conduites sur
un cas réel de cyclone qui a traversé le bassin SOOI en subissant une phase d’intensification rapide
au voisinage d’un thalweg, avec advection de tourbillon au sein de la structure cyclonique. Il s’agit
dans un premier temps d’identifier les mécanismes caractéristiques de 1’interaction thalweg-cyclone
a I’échelle synoptique. Les résultats devraient permettre de clarifier quels sont les processus phy-
siques majeurs impliqués dans la possible influence des thalwegs d’altitude (et de leur noyau de fort
tourbillon) sur la trajectoire, 1’intensité et les caractéristiques internes des cyclones tropicaux.

La these s’insere dans la prospective de recherche du LACy, une unité mixte de recherche entre
le CNRS, Météo-France et 1I’Université de La Réunion, qui integre 1’équipe Cyclones travaillant ac-
tuellement sur les 3 sujets majeurs suivants :

— Intensification rapide des cyclones : observation et modélisation,

— modélisation et observation des précipitations intenses (sujet intégré dans le projet PRECYP
cofinancé par la fondation MAIF),




— développement de modeles de prévision numérique avec assimilation de données variationnelle
(amélioration d’ ALADIN-Ré&union et évaluation d’AROME pour la prévision cyclonique).

Ces dernieres années, de nombreux travaux de recherche et de développement ont consisté a mettre
en place un systeme de modélisation a haute résolution des cyclones, basé sur le modele Méso-NH
(Lafore et al. 1998). Les expériences numériques conduites avec Méso-NH dans le cadre de la these
ont mis en évidence des déficiences dans la simulation du cyclone Dora (2007). D’autres expériences
ont été conduites sur le méme cas d’étude avec ALADIN-Reunion, le modele opérationnel sur le
bassin SOOL. Elles ont révélé des qualités insoupgonnées de ce modele hydrostatique pour la prévision
des processus internes, dans le cadre d’un forcage externe d’altitude. Le présent travail complete par
ailleurs les études climatologiques réalisées dans 1’équipe Cyclones du LACy (Leroux 2004, Beldjilali
2004, Bacheviller et Leches 2006). Bien str, de nombreux projets de recherche sont en cours sur ce
méme theme dans les autres organismes, comme le Bureau of Meteorology (BoM) en Australie,
en vue de répondre aux priorités thématiques de I’OMM. Dr Noel Davidson, chercheur de 1’équipe
Cyclones du CAWCR (Melbourne) est notre collaborateur sur ce sujet et a parrainé cette these. Il est
le co-auteur principal de I’article scientifique qui sera présenté au chapitre 6.

Le plan retenu pour ce manuscrit de these est le suivant. Dans le chapitre 2, nous décrirons ce
qu’est un cyclone tropical, son alimentation €nergétique, son territoire géographique, sa structure,
sa dynamique, ainsi que les criteres permettant d’estimer son intensité. Le cyclone évolue au sein
d’un environnement avec lequel il interagit. Certains facteurs apparaitront comme susceptibles de
moduler son intensité. Nous présenterons plus particulierement le forcage externe qu’est le thalweg
d’altitude et les spécificités du bassin SOOI a cet égard, sans oublier les processus internes au cyclone
qui se déroulent au coeur du vortex et qui régissent 1I’évolution de sa structure. Dans ce contexte,
les difficultés actuelles des modeles numériques a prévoir correctement les changements brusques
d’intensité des cyclones seront soulignées. Le troisieme chapitre sera dédié a une climatologie de
I’intensification des cyclones du bassin SOOI ; des configurations types d’interaction avec un thalweg
d’altitude y seront identifiées. Dans le chapitre 4 nous introduirons Dora, cyclone de I’océan Indien
qui fut approché en 2007 par un thalweg des moyennes latitudes. Ses nombreuses spécificités seront
illustrées pour justifier le choix de ce cas d’étude avant de détailler les outils numériques utilisés pour
modéliser son intensification. Le chapitre 5 sera consacré a la description des diagnostics et principaux
résultats obtenus sur I’interaction thalweg-cyclone dans le cas de Dora. Les processus qui ont conduit
a l'intensification cyclonique sous I'influence d’un forcage externe seront analysés en détail dans
un article soumis au Journal of Atmospheric Sciences, préalablement résumé en frangais. Enfin, le
chapitre 6 exposera I’impact de la structure initiale d’un cyclone sur la prévision de son intensité mais
aussi de sa trajectoire. Les tests de sensibilité a la structure initiale du typhon Sinlaku (2008), réalisés
avec le modele australien TC-LAPS, seront présentés dans un article accepté par la Monthly Weather
Review. La conclusion cl6turera le manuscrit en énoncgant les résultats majeurs de cette these ainsi
que les travaux ultérieurs a conduire en vue d’obtenir un modele conceptuel d’interaction cyclone-
thalweg, et, plus largement, d’améliorer la prévision numérique de 1’intensité des cyclones tropicaux.
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D ANS ce chapitre, nous présentons les notions de base relatives a la thermodynamique, la ciné-
tique et la structure d’un cyclone tropical. Le mécanisme de déferlement d’onde de Rossby,
couramment observé dans le bassin sud-ouest de I’océan Indien (SOOI), est illustré et une descrip-
tion de I’objet dynamique associé a ces déferlements (thalweg d’altitude ou cut-off low, anomalie ou
structure cohérente de tourbillon potentiel) est donnée. Une synthese bibliographique détaille alors
les différents acteurs clés, connus a ce jour, susceptibles de jouer un rdle dans I’intensification rapide
d’un cyclone, parmi lesquels les thalwegs d’altitude. Enfin, la derniére section résume les difficultés
des modeles numériques actuels a prévoir I’intensification rapide des cyclones et les principales pistes
d’amélioration aujourd’hui identifiées.
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2.1. Cyclones tropicaux

2.1 CYCLONES TROPICAUX

Les cyclones tropicaux sont des perturbations météorologiques qui se forment aux tropiques, une
zone que 1’on définit en météorologie comme la bande délimitée par les axes des anticyclones subtro-
picaux des deux hémispheres. En moyenne, les tropiques sont donc situés entre 30°S et 30°N, mais
il s’agit en réalité d’un domaine en perpétuelle évolution puisqu’il se déplace avec le mouvement
apparent du soleil. La zone de convergence intertropicale (ZCIT) retient toute 1’attention des prévi-
sionnistes car elle constitue la premiere zone de formation des perturbations tropicales qui peuvent
dans certaines situations se transformer en dépression tropicale voire en cyclone.

La ZCIT désigne la région située pres de I’équateur vers laquelle convergent les vents de basses
couches dirigés par les anticyclones subtropicaux. Nommés aliz€s, ils ont une orientation de nord-est
dans I’hémisphere nord et de sud-est dans I’hémisphere sud. L’afflux de masse atmosphérique crée
des mouvements verticaux de grande échelle. Dans ces vastes zones d’ascendance, des foyers convec-
tifs beaucoup plus intenses vont pouvoir se former et caractériser la ZCIT. Ces amas convectifs sont
de la convection isolée (cumulus, orage unicellulaire ou multicellulaire) ou de la convection orga-
nisée a méso-échelle (systemes convectifs de méso-échelle, ou MCS). Ces derniers atteignent 1 000
a 2000 km sur certaines zones géographiques comme le Pacifique Ouest et I’Indonésie (Fig. 2.1).
La ZCIT n’est pas une entité continue puisqu’elle se compose de zones de convection profonde de
quelques centaines de kilometres de longueur séparées par des zones de ciel clair d’une taille équiva-
lente (Fig. 2.1). A I’échelle planétaire, les contours de la ZCIT sont définis par la position moyenne de
ces amas convectifs sur une échelle temporelle de I’ordre du mois (enveloppe orange). Dans 1’océan
Indien, la position de la ZCIT oscille entre 25°N en juillet et 15°S en janvier.

2.1.1 Surveillance

Un aspect crucial de la prévision des cyclones concerne la transmission de I’information en di-
rection des services spécialisés et du public. Le World Weather Watch (WWW) Programme de 1I’Or-
ganisation Météorologique Mondiale (OMM) a formellement désigné six Centres Météorologiques
Régionaux Spécialisés (CMRS) ainsi que six centres de prévision d’alerte cyclonique (TCWC) pour
surveiller, prévoir et alerter de la présence de systemes dépressionnaires tropicaux. Les CMRS et
TCWC se répartissent sur les 7 bassins cycloniques du globe ou se forment par an un total moyen
de 84 tempétes tropicales dont 45 évoluent en cyclones (Neumann 1993) ; ils sont listés en figure 2.2
avec leur zone de responsabilité respective.

L’OMM a défini une norme internationale pour quantifier I’intensité d’un systeme dépression-
naire tropical : la moyenne sur 10 minutes de la vitesse du vent mesuré a 10 metres. Néanmoins
beaucoup de pays ont développé leur propre mesure d’intensité, pour des raisons historiques en géné-
ral. Par exemple, les Etats-Unis continuent de moyenner les vents sur une période de 1 minute (« vents
soutenus ») qui donne des valeurs plus fortes que sur 10 minutes. Un facteur de conversion empirique
de 0,88 ou 0,93 (estimation plus récente de Harper et al. 2010) peut étre appliqué pour convertir les
vents moyens sur 1 minute en vents moyens sur 10 minutes.

Un systeme dépressionnaire tropical est « baptisé » (on lui attribue un nom) des lors qu’il atteint
le stade de tempéte tropicale (vents supérieurs a 34 nceuds, voir tableau 2.1). Il devient un « oura-
gan », « typhon », ou encore « cyclone » lorsque les vents pres du centre s’intensifient pour atteindre
64 nceuds (1kt = 1,852km.h™! = 0,5144 m.s~!). Les différentes terminologies dépendent du bassin
océanique : respectivement I’ Atlantique Nord et le Pacifique Nord-Est pour les ouragans, le Pacifique
Nord-Ouest pour les typhons, ou le reste du monde pour les cyclones. Les cyclones sont ensuite clas-
sés en catégories pour décrire les dommages et risques d’inondations potentiels qu’ils peuvent causer
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Image « cing saelies » cu 24 décembre 1999 & 0 h LTC
o ST e . !

F1G. 2.1 — Amas convectifs de la ZCIT observés par image satellitaire un jour d’été austral (en haut) et
d’été boréal (en bas), sur toute la zone intertropicale. Le trait rouge marque le contour moyen de la ZCIT ;
I’enveloppe pointillée orange représente la position climatologique de la ZCIT. Source : Météo-France (Centre
de Météorologie Spatiale).
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F1G. 2.2 — Organisation mondiale de la veille cyclonique. Figurent en points rouges les 6 CMRS (RSMC
en anglais) avec leur zone de responsabilité respective. Les 6 TCWC sont indiqués par des villes. Source :
http : | Jwww.wmo.int/pages/prog/www /tep/Advisories-RSMC's.html
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en atterrissant sur terre. La classification n’est pas universelle et fluctue d’'un CMRS a un autre, ce
qui peut étre source de confusion. Le tableau 2.1 illustre la terminologie employée pour les 2 bassins
d’intérét de ce manuscrit que sont le SOOI et Pacifique Nord-Ouest. Une comparaison est donnée
avec I’échelle la plus célebre de Saffir-Simpson, mise en ceuvre aux Etats-Unis pour I’ Atlantique et le

Pacifique Nord-Est (CMRS du NHC et du JTWC) a I’est de la ligne de changement de date.

Vitesse Vitesse | Atlantique Nord | Echelle | Pacifique Echelle | Sud-Ouest
vents vents Pacifique Nord- | Saffir- Nord-Ouest | Typhon | Océan Indien
(kt) (m.s~!) | Est Simpson
< 28 <14 Tropical Perturballti(()n
. Tropicale (PT)
28 —33 | 14— 16 ?;g)essm ” b 2 Dépression
Tropicale (DT)
34 —47 | 17— 24 | Tropical  storm | - TS 3 Tempéte tropi-
(TS) cale (TT) mo-
dérée
48 — 63 | 25 — 33 | Severe TS - Severe TS 4 Forte TT
64 — 83 | 34 — 42 | Hurricane (H) 1 Cyclone
84 —89 |43 —45 tropical (CT)
00 — 114 | 46 —59 | >evereH 273 | Typhoon 5 p,
(T) CT intense
115—129 | 60 — 66 Very severe or 4
130—136 | 67 — 70 . CT tres intense
>136 | >71 | maerH 5

TAB. 2.1 — Terminologie et classification des cyclones tropicaux dans les bassins Pacifique Nord-Ouest (CMRS
du JMA) et sud-ouest de ’océan Indien (CMRS de Météo-France) en comparaison avec les bassins Atlantique
et Pacifiqgue Nord-Est (CMRS du NHC et du JTWC). Les vents, indiqués en neeuds et enm.s~', sont les vents
maximaux moyennés sur une période de 10 minutes (recommandation OMM) sauf pour les bassins Atlantique
Nord et Pacifique Nord-Est (moyenne sur 1 minute).

Le présent travail de recherche se focalise sur les cyclones du sud-ouest de I’océan Indien
(SOOI), qui sont sous la responsabilit¢ du CMRS de La Réunion (Météo-France). La zone de sur-
veillance s’étend depuis les cotes africaines (vers 30°E) jusque 90°E en longitude et de I’équateur
a 40°S en latitude. C’est un bassin tres actif ou évoluent en moyenne 10,5 tempétes tropicales par
saison cyclonique (novembre-avril) parmi lesquelles 4,5 deviennent des cyclones (Neumann 1993).
Ceci représente 10 a 12 % de D’activité annuelle mondiale. La figure 2.3(a) illustre les principales
zones d’activité du SOOI. Les cyclones de ce bassin ont été peu étudiés jusqu’ici en comparaison de
I’ Atlantique Nord et du Pacifique Nord-Ouest. Or le bassin possede des spécificités qui contraignent
la dynamique des cyclones qui y évoluent, comme par exemple la thermodynamique de 1’océan su-
perficiel et ses rétroactions sur I’atmosphere ainsi que I’influence des latitudes moyennes australes.

Dans le chapitre 6, nous nous pencherons également sur un typhon du Pacifique Nord-Ouest. Ce
bassin est surveillé par le CMRS de Tokyo (Typhoon Center) qui est supervisé par le JMA (Japan
Meteorological Agency). Des bulletins sont aussi émis par le TCWC de Darwin sur ce bassin et par
le JTWC qui est le CMRS responsable du bassin Pacifique central Nord. Le Pacifique Nord-Ouest
s’étend sur le domaine [0°-60°N]x [100°-180°E] (voir Figs. 2.2 et 2.3(b)) et contient a lui seul un
tiers de I’activité cyclonique de la planete. 26 tempétes tropicales s’y forment en moyenne tout au
long de I’année dont 16 atteignent le stade de typhon (Neumann 1993).
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F1G. 2.3 — Les régions d’activité cyclonique dans les bassins (a) sud-ouest de I’océan Indien (SOOI) et (b)
Pacifigue Nord-Ouest. Source : Beucher (2010a).

2.1.2 Cyclogenese et déclin

Le carburant du cyclone : la vapeur d’eau

Les cyclones sont des systemes dépressionnaires a coeur chaud caractérisés par une circulation
cyclonique en surface d’échelle synoptique (Neumann 1993). Ces systemes non frontaux different des
tempétes des moyennes latitudes. En effet, la principale source d’énergie (ou « carburant ») des tem-
pétes extra-tropicales est la baroclinie d’un courant jet, issue du gradient horizontal de température
(Malardel 2005). Au contraire, les vents d’un systeme dépressionnaire tropical tirent leur énergie du
dégagement de chaleur latente (diabatisme) au sein des formations nuageuses et pluvieuses qui se dé-
veloppent dans 1’air humide et chaud (Beucher 2010a). La premiere source d’énergie des cyclones est
donc bien la vapeur d’eau, présente en abondance dans les régions chaudes et humides des tropiques,
au-dessus des océans.

Le fonctionnement d’un cyclone en régime stationnaire s’apparente a une machine thermodyna-
mique qui convertit I’énergie thermique extraite des couches superficielles de I’océan (via les flux de
chaleur latente principalement) en énergie cinétique du vent, par le biais de la convection. La trajec-
toire des particules au sein du cyclone décrit un cycle thermodynamique qui s’apparente a un cycle
de Carnot, pour lequel I’océan et la tropopause jouent respectivement les roles de source chaude et
de source froide (Emanuel 1986). En fait la machine cyclonique ne consomme que 3 % seulement de
I’énergie prélevée dans les eaux océaniques. Le reste est évacué dans la haute atmosphere par rayon-
nement. Ainsi, les cyclones tropicaux jouent un rodle tres important dans I’équilibre thermique de la
Terre : ils redistribuent vers les poles et en haute altitude 1’excédent d’énergie accumulée dans les
océans tropicaux 1’été (par rayonnement solaire).

Cyclogenese : formation d’une dépression tropicale

La formation des cyclones tropicaux fait appel a de nombreux processus de 1’échelle convec-
tive a I’échelle synoptique. Il n’y a pas de définition universelle de la cyclogenese tropicale. Le plus
souvent, on parle de genese lorsque le vortex tropical a coeur chaud atteint une force suffisante pour
étre auto-alimenté par seule interaction avec I’océan (Montgomery et al. 2006). Les vents de surface
permettent alors de générer des flux de chaleur océanique d’amplitude suffisante pour lutter contre
les frottements et autoriser la circulation a continuer son intensification. En général, la perturbation
a alors atteint le stade de dépression tropicale avec des vents moyens excédant 28 nceuds (15 m.s™1),
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et commence a étre suivie par les centres opérationnels de prévision cyclonique. La définition em-
ployée dans le chapitre 2.2 de 'TWTC-VI (WMO 2006) décompose la cyclogenese en deux étapes :
le pré-conditionnement a I’échelle synoptique, suivi d’une organisation a méso-échelle pour former
un vortex a I’échelle du cyclone.

On sait aujourd’hui que les cyclones se forment dans des régions climatologiques particulieres
ou certaines conditions sont réunies (Gray 1979). Ces conditions sont :

1) de nature dynamique :

— valeurs accrues de tourbillon absolu cyclonique en basses couches,

— force de Coriolis non nulle (les cyclones ne se forment pas a I’équateur),

— faible cisaillement vertical des vents horizontaux (Fig. 2.4) dans la troposphere (seuil em-
pirique de < 12,5 m.s~! défini par Zehr 1992).

ii) d’ordre thermodynamique :

— températures de surface de la mer supérieures a 26,5 °C sur au moins 50 metres de pro-
fondeur,

— humidité relative supérieure a 70 % en moyenne tropospheére (entre 700 et 500 hPa),

— présence d’instabilité conditionnelle de premiere espece dans une couche de forte épais-
seur surmontant la surface.

Dans un environnement thermodynamique favorable donné par (ii), un embryon de perturbation tro-
picale peut se former. Il se matérialise par une zone de convection organisée, appelée « cluster » (amas
convectif). Un amas contient des systemes convectifs de méso-échelle (MCS) de dimension caracté-
ristique de I’ordre de 1 000 km.

Cisaillement vertical
de vent =26ms

F1G. 2.4 — Exemple de calcul du vecteur cisaille-
ment vertical de vent (« vertical wind shear vec-
tor »). Le cisaillement est la variation sur la ver-
ticale du vent horizontal. Source : D’apres le pro-
gramme COMET disponible en ligne sur http
©The COMET Program / / WWwW.comet.ucar.edu/

Genese phase 1 : les ondes tropicales identifiées comme précurseurs

Un amas convectif se forme le plus souvent au sein d’une onde tropicale d’échelle synoptique.
Une onde synoptique peut en effet renforcer localement les conditions favorables décrites par Gray
(1979) et déclencher la cyclogenese. On trouve par exemple des amas en avant du thalweg des ondes
d’est africaines pour 1’ Atlantique Nord, ol regnent une forte convergence de surface et des ascen-
dances d’échelle synoptique. Une onde d’est peut croitre par conversion d’énergie barotrope a partir
du jet d’est africain (Arnault 2008). Dans le Pacifique ouest, les ondes d’est sont plus rares et les amas
se forment en général a proximité ou au sein du thalweg de mousson (Ritchie et Holland 1999). C’est
une configuration de la ZCIT dans laquelle on trouve des vents d’ouest coté équatorial du thalweg.
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Apres une longue période sans perturbation, une déstabilisation spontanée du thalweg de mousson
ou de la ZCIT par instabilité barotrope et barocline peut donner naissance a des gyres cycloniques
(Ferreira et Schubert 1997).

I1 a ét€ montré que les ondes de Rossby équatoriales et les ondes mixtes de Rossby-gravité sont
aussi des précurseurs potentiels de la cyclogenese dans ce bassin, ainsi que dans 1’océan Indien et
le Pacifique Nord-Est (Frank et Roundy 2006). Enfin, I’étude de Bessafi et Wheeler (2006) met en
évidence que I’oscillation de Madden-Julian (MJO) module la convection profonde aux tropiques,
depuis I’océan Indien jusqu’au Pacifique Ouest. La MJO est une oscillation intra-saisonniere d’une
période de 40 a 50 jours qui se propage vers 1’est et induit des anomalies de vent zonal (vents d’ouest
a la place des alizés d’est) et des zones de convection renforcée.

Les cyclones subtropicaux, qui se développent a I’extrémité équatoriale d’un systeéme frontal des
moyennes latitudes, sont une autre source de cyclogenese identifiée plus récemment dans I’ Atlantique
Nord (Guishard 2006). Ils résultent de I’interaction entre une zone barocline de basses couches (un
front ou un fort gradient de température de surface océanique) et un vortex cyclonique froid de haute
troposphere (cut-off low) isolé de la circulation d’ouest par déferlement d’onde de Rossby extra-
tropicale (un mécanisme qui sera explicité en section 2.2). Le processus de cyclogenese est identique
a celui des perturbations extra-tropicales. Ce sont ensuite les conditions environnementales dyna-
miques et thermodynamiques (Gray 1979) qui déterminent si la perturbation a le potentiel d’évoluer
en systeme dépressionnaire a cceur chaud a partir de la production diabatique de tourbillon cyclonique
(par libération de chaleur latente). On estime qu’environ 5 % de dépressions tropicales naissent ainsi.

Le présent travail de recherche est motivé par la fréquence €levée des déferlements d’onde de
Rossby dans le SOOI. Les études climatologiques menées au LACy ces dix dernieres années ont
confirmé que ces déferlements modulent la convection profonde du bassin (Bacheviller et Leches
2006, Leroux 2004, Beldjilali 2004). Le but de cette these est de rechercher leur responsabilité non pas
dans la cyclogenese mais dans I’intensification rapide d’un cyclone tropical. La théorie du déferlement
des ondes de Rossby sera donc détaillée en section 2.2, avec une climatologie précisant la fréquence
et la localisation des déferlements dans le bassin SOOI.

Genese phase 2 : la construction du vortex par croissance du tourbillon

Méme lorsque les conditions environnementales sont favorables, la prévision de cyclogenese
tropicale reste un challenge. En effet, les conditions formulées par Gray (1979) sont nécessaires mais
pas suffisantes. Il est clair que la grande échelle et les ondes pilotent la phase 1 de la cyclogenese.
Ces acteurs pré-conditionnent une vaste région protégée (analogie a la poche ventrale d’un marsupial,
Dunkerton et al. 2008) dans laquelle une convection profonde étendue et permanente peut se maintenir
dans le temps et former un vortex convectif de méso-échelle. Néanmoins, les facteurs et processus de
fine échelle qui conditionnent la croissance ultérieure du méso-vortex de moyenne troposphere sont
encore incertains (Ritchie et Holland 1997, Montgomery et Enagonio 1998) et ne permettent donc
pas de prédire avec certitude le développement d’une dépression.

Quoi qu’il en soit, si la chaleur libérée par les cumulus I’emporte sur le refroidissement généré
par les subsidences autour des nuages, le cceur du vortex de grande échelle se réchauffe. L’ ajustement
hydrostatique de I’atmosphere a un chauffage diabatique, parfois appelé « effet miroir », induit alors
une baisse de pression hydrostatique en surface (Beucher 2010a). Le vortex devient une dépression
tropicale mature qui se détache de 1’onde mere et peut alors s’intensifier si les conditions environne-
mentales restent favorables.
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De la dépression tropicale au cyclone : intensification par les flux de surface

La principale source d’énergie des systemes tropicaux provient des flux de chaleur sensible et
surtout latente a la surface de I’océan comme nous I’avons vu. Une des théories les plus célebres qui
explique la croissance d’une perturbation tropicale au-dela du stade de dépression est celle de I'in-
stabilit¢ WISHE, introduite par Emanuel (1986) et Rotunno et Emanuel (1987). Un systeme tropical
s’intensifie via une boucle de rétroaction positive entre les vents de surface (induits par la perturbation
de grande échelle) et le dégagement de chaleur latente a I’échelle du cumulus (alimenté par 1’extrac-
tion de vapeur d’eau dans I’océan). La perturbation croit par ajustement au géostrophisme, les vents
de surface se renforcent et permettent d’extraire davantage de chaleur a I’océan, etc. Ce mécanisme
auto-induit peut se produire sans instabilité conditionnelle (dans la théorie WISHE, on suppose que
le profil thermique est proche de la neutralité : CAPE et CIN ~ 0).

Le postulat alternatif originel de croissance des cyclones introduit par Charney et Eliassen (1964)
reste néanmoins valable et semblerait prédominant au stade initial de développement de la perturba-
tion. Cette théorie linéaire appelée CISK a introduit I’idée de la boucle de rétroaction positive, avec
cette fois croissance de la perturbation par convergence en basses couches d’air chaud et humide vers
le coeur du cyclone, a grande échelle. Cette alimentation dans la couche limite détermine la quantité
de chaleur latente qui pourra étre libérée au sein des tours de cumulus centrales. C’est le point faible
de la théorie CISK qui nécessite un « réservoir » d’instabilité (de CAPE) dont le volume conditionne
la durée de vie de I’amas convectif tandis que WISHE génere de 1’instabilité par les flux de surface
méme dans un environnement neutre. L’instabilité CISK est plus efficace sur terre ou les frottements
sont plus élevés. La communauté scientifique s’accorde aujourd’hui pour dire que les deux méca-
nismes CISK et WISHE de convergence de grande échelle et de flux de chaleur latente jouent un role
dans la croissance d’une dépression tropicale par processus de surface.

Intensité potentielle maximale d’un cyclone

L’instabilité WISHE est associée aux hypotheses de Emanuel (1986) qui compare la circulation
secondaire du cyclone a un cycle énergétique de Carnot avec ses €léments classiques : une détente
isotherme lors de la convergence des particules en sommet de couche limite, une détente pseudo-
adiabatique quand 1’air s’éleve dans le mur de I’ceil jusqu’en haute troposphere, une compression
isotherme associée a la subsidence des particules sous la tropopause a la périphérie du cyclone, et en-
fin, pour fermer le cycle, une subsidence finale des particules jusqu’a la couche limite selon cette fois
une adiabatique seche (compression adiabatique). Ce cycle thermodynamique idéalisé permet d’es-
timer I’intensité potentielle maximale (IPM) d’un cyclone. L’'IPM se calcule en régime stationnaire
en considérant que le cyclone produit de 1’énergie cinétique (travail) a partir de 1’énergie thermique
(enthalpie) fournie par la source extérieure océanique, avec un rendement € = TST_STO, ou Ts et Ty
désignent respectivement les températures de surface de la mer et de la tropopause. On en déduit la
limite maximale des vents de surface (ou de la chute de pression) qu’un cyclone peut atteindre en
fonction de son environnement thermodynamique (températures de 1’océan et de la tropopause). Les
formules sont visibles dans Emanuel (1986) et Bister et Emanuel (1998). L’intensité observée d’un
cyclone est souvent inférieure a son IPM puisque c’est une limite théorique qui ne tient pas compte
d’autres facteurs environnementaux susceptibles de limiter la puissance d’un cyclone. Nous pensons
ici a des contraintes dynamiques comme un cisaillement de vent trop fort ou une divergence d’altitude

trop faible.
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Déclin

Un cyclone se comble lorsqu’il perd son alimentation de basses couches (baisse des températures
de surface de I’océan ou atterrissage sur terre). Un fort cisaillement vertical de vent a I’approche d’un
jet d’ouest subtropical ou d’un thalweg des moyennes latitudes, ou encore une intrusion d’air sec en
moyenne troposphere (exemple dans I’ Atlantique Nord d’une couche d’air saharienne nommée SAL)
sont d’autres facteurs de déclin. L’air sec provoque 1’évaporation des précipitations convectives. La
flottabilité des particules devient négative ce qui génere des courants subsidents qui refroidissent et
assechent la couche limite, diminuant ainsi 1’instabilité de basses couches préexistante. Il faut alors
que les flux de surface soient suffisants pour contrecarrer le gradient de stabilité et permettre a 1’air de
s’élever jusqu’a la tropopause. Un cisaillement de vent trop élevé inhibe le développement cyclonique
car il advecte ou « ventile » le cceur chaud et humide d’altitude loin de la circulation cyclonique de
basses couches (Gray 1979).

2.1.3 Structure et dynamique

Coupe verticale d'un cyclone de I'hémisphére Mord

air froid et sec : Ialr refroldi en altitude est
| (zones sans nuages) == Euacué vers 'extérieur ou
| =% e | alimente le flux formant
\ ' et I'ceil du cyclone

| air chaud et humide
o5 convectifs)

F1G. 2.5 — Représentation schématique de la structure d’un cyclone mature de I’hémisphére nord. On y vi-
sualise I'ceil, le mur de I’eil, les bandes convectives, le flux convergent de basses couches, et le flux divergent
d’altitude. Source : Météo-France.

Bien connue de nos jours, la structure de grande échelle des cyclones a été intensivement étudiée
et documentée dans les années 1970 (Gray 1979, Frank 1977, parmi d’autres). On entend par structure
la distribution spatiale tridimensionnelle de la convection, des vents et des champs thermodynamiques
dans le cyclone. Une coupe verticale schématique d’un cyclone mature de I’hémisphere nord est don-
née en figure 2.5. Le cyclone a une forme circulaire quasiment symétrique. Au centre, un ceil peut
souvent &tre observé sur I’imagerie satellitaire ; il matérialise la présence de fortes subsidences. L’ ceil
se forme en général peu de temps avant que le systeme n’atteigne le stade de cyclone ; en moyenne, il
apparaitrait sur les images satellitaires infrarouge ou sur les images des radars aéroportés a partir du
seuil de 58 nceuds (Vigh 2010). L’ ceil est une zone calme ou les vents sont faibles, la pression atmo-
sphérique minimale (parfois inférieure a 900 hPa), et la température maximale. Juste en périphérie se
situe « le mur de I’ceil », associé a de la convection profonde et a des pluies torrentielles. Le mur est
constitué de puissants cumulonimbus dont les enclumes constituent la masse nuageuse visible sur les
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images satellitaires. C’est la région ol les vents sont les plus élevés, avec des valeurs pouvant atteindre
80 2 90m.s~! pour les vitesses horizontales, et jusque 10 m.s~* pour les ascendances. Plus loin, des
bandes convectives, nommées « bandes spiralées », s’enroulent en convergeant vers le mur de I’ ceil
depuis la périphérie du cyclone. Autour de ces bandes, des régions de subsidence (fleches verticales
bleues en figure 2.5) assurent la conservation de la masse et sont appelées « moat » (douves) quand
elles sont tres étendues (Frank 1977). La trajectoire type d’une particule d’air dans un cyclone est la
suivante : une spirale cyclonique en basses couches qui converge vers le cceur du systéme, une ascen-
dance forcée a partir d’une distance critique (la résistance aux mouvements horizontaux devient trop
forte a proximité du centre), une spirale anticyclonique en haute troposphere divergent vers I’ extérieur
du cyclone, et une lente subsidence dans une région éloignée.

Circulations primaire et secondaire

En symétrie cylindrique, le mouvement des particules peut €tre décrit dans un repere relatif au
centre du cyclone. Le systeme de coordonnées cylindriques est illustré en figure 2.6 pour I’hémisphere
nord. Pour alléger les notations de ce manuscrit, nous choisissons de réserver les notations u et v
aux projections du vecteur vent sur la base (€., €p). Les composantes zonale et méridienne du
vecteur vent dans le repere terrestre seront donc respectivement désignées par u, et v, (les rares
fois ol nous y ferons référence). La composante tangentielle ou azimuthale du vent (v) représente la
circulation primaire, tandis que la combinaison des mouvements radiaux (u) et verticaux (w) constitue
la circulation secondaire. La convention adoptée dans ce repere donne pour une circulation cyclonique
de I’hémisphere nord : v > 0 et u < 0 (mouvement convergent associé a la circulation cyclonique),
et I’opposé pour une circulation anticyclonique.

FI1G. 2.6 — Repere cylindrique utilisé pour décrire
an un cyclone de I’hémisphére nord. Le point O re-
présente le centre, 1 le rayon, A I’azimuth et e 2 la
verticale. Source : Beucher (2010a)

s
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La figure 2.7 illustre les caractéristiques symétriques de la structure d’un cyclone moyen de
I’hémisphere nord (Frank 1977). 11 s’agit de composites de profils verticaux obtenus sur 10 ans de
radiosondages et de mesures aéroportées dans les tempétes et cyclones du Pacifique Nord-Ouest. En
moyenne azimuthale (i.e. sur des rayons), les composites exhibent 4 éléments principaux :

— Le vent tangentiel (Fig. 2.7(a)). Il est cyclonique sur une majeure partie de la troposphere et
présente un maximum en sommet de couche limite (900 a 850 hPa). Les forces de frottement li-
mitent son intensité en deca. Il décroit avec I’altitude pour atteindre des valeurs anticycloniques
maximales vers 150 hPa. La circulation cyclonique, définie par la zone de vents d’intensité su-
périeure a 5m.s~!, s’étend sur environ 10° tandis que la circulation anticyclonique d’altitude
présente son maximum a 14° du centre. La figure 2.8 complete cette description dans le plan
avec un profil radial type du vent tangentiel moyen en sommet de couche limite. Le vent est
maximal a une certaine distance du centre, communément appelée RVM pour « rayon de vent
maximal » (ou RMW pour Radius of Maximum Wind en anglais).

15



CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

(a) Vent tangentiel 7 (m.s~1) (b) Vent radial 7 (m.s~ %)
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F1G. 2.7 — Coupes verticales en moyenne azimuthale représentant la structure type d’un cyclone composite
de I’hémisphere nord selon Frank (1977). Les distances radiales sont exprimées en degrés de latitude (1° ~
110 km); les échelles horizontales varient selon les variables et débutent a 0,7° pour les variables v et w.
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2.1. Cyclones tropicaux

— Le vent radial (Fig. 2.7(b)). Il est convergent en basses couches (on parle de flux entrant)
jusqu’a environ 700 hPa, faible en moyenne troposphere (entre 700 et 400 hPa), et divergent
en haute troposphere (flux sortant) avec un maximum vers 150 hPa associé a la présence de
I’anticyclone d’altitude.

— La vitesse verticale (Fig. 2.7(d)). Une branche de fortes ascendances dans 1’ensemble de la
troposphere est localisée a moins de 2° du centre cyclonique. A I’extérieur, on observe des
mouvements subsidents compensatoires avec des ascendances plus faibles localisées dans les
bandes de convection. La subsidence dans I’ceil n’est pas résolue ici.

— La température (Fig. 2.7(c)). Un cyclone est typiquement plus chaud, sur toute I’épaisseur de
la troposphere, que son environnement (représenté ici par la température a 14° de distance).
Ceci justifie la dénomination de « systeme a cceur chaud ». L’anomalie de température atteint
6 K en haute troposphere vers 300 hPa.
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F1G. 2.8 — Profil radial type du vent tangentiel moyen d’un cyclone en sommet de couche limite. Les variations
du profil dues a des changements d’intensité, de force et de taille du vortex sont indiqués par 3 courbes diffé-
rentes. Au départ, un cyclone faible a un profil en trait plein, il évolue en s’intensifiant vers un profil en tirets
longs. Source : figure 1 de Holland et Merrill (19584).

Parametres de structure

Chaque cyclone étant unique, on documente sa structure a partir de quelques parametres. Par
exemple, le rayon de vent maximal (RVM) donne la taille du vortex interne ou de 1’ceil. D’autres
mesures comme le rayon de tempéte (R34 pour rayon de vent 34 nceuds), les rayons R50 et R64 (50
et 64 nceuds), et le rayon de la derniere isobare fermée, dimensionnent le systéme et I’extension des
dégats associés. Comme illustré en figure 2.8, il existe une grande variété naturelle de dimensions et
de structure des cyclones. Le RVM, généralement situé a une distance moyenne de 40 km du centre
du systeme, peut s’étendre sur un rayon de 20 a 100 km de large. Les bandes spiralées quant a elles
peuvent se rencontrer a plus de 500 km. Lee et al. (2010) ont montré que ce sont les parametres
environnementaux qui, en agissant sur la distribution de la convection, conditionnent la taille des
cyclones durant leur formation et leur intensification.
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CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

Equilibre horizontal

En dehors de la couche limite ou de la couche sortante, frottements et accélérations radiales sont
faibles dans un cyclone. L’équation du mouvement radial dans le repere cylindrique (Fig. 2.6) pour
un vortex symétrique en rotation autour d’un axe vertical se réduit alors a (Willoughby 1990) :

10p

2
0=———+ fv+ v (équilibre du gradient) (2.1)
por r

ou p est la pression, p la masse volumique de I’air, f le parametre de Coriolis, et r le rayon ou distance
au centre du cyclone (table A.1). Dans le membre de droite, les 3 forces horizontales sont, de gauche
a droite : la force de pression (?p), la force de Coriolis (?C), et la force centrifuge (Z*Ti:). Elles sont
illustrées en figure 2.9(b). Les forces de frottement sont négligées (approximation valide au dessus de
la couche limite).

C’est le nombre de Rossby qui détermine dans quel équilibre se situe 1’écoulement tourbillon-
naire cyclonique en état stationnaire (%? = 0). Ce parametre adimensionné évalue I’importance re-
lative de 1’accélération inertielle (ou force centrifuge) et de la force de Coriolis dans 1’équation du
mouvement horizontal. On obtient son expression apres une analyse en ordre de grandeur : Ry = %
ou V, L et f, sont respectivement les ordres de grandeur de la vitesse horizontale (tangentielle), de
I’échelle horizontale (radiale) et du parametre de Coriolis. IRy peut aussi s’interpréter comme le ratio
entre les tourbillons cyclonique (défini par le rotationnel de la vitesse : A 7) et planétaire (fy).

L’amplitude de R, indique I’équilibre qui contraint I’écoulement :

e Ry < 1 : équilibre géostrophique : la force de pression équilibre la force de Coriolis ; I’ac-
célération centripete est négligeable. C’est le cas des écoulements d’échelle synoptique aux
latitudes tempérées (L = 10°m, V = 10m.s7!, fo = 107*s71)

e [}y ~ 1:équilibre du gradient : équilibre des forces de pression, d’inertie et de Coriolis

e Ry > 1:équilibre cyclostrophique : la force de Coriolis devient négligeable et I’équilibre s’ef-
fectue uniquement entre la force de pression et la force centrifuge. C’est le cas des tourbillons
de petite échelle aux moyennes latitudes (exemple des tornades).

v? 10

v . % (équilibre cyclostrophique) (2.2)
r  por

Pour un cyclone des latitudes tropicales, fo ~ 107> s™! et on observe le profil de vent caractéris-
tique présenté en figure 2.8. Les calculs montrent alors qu’il existe dans un cyclone deux équilibres
atmosphériques différents selon la distance au centre :

e Equilibre cyclostrophique dans I’ceil (Fig. 2.9(a)) :
V~10ms™, L =10"m = Ry ~ 100

e Equilibre du gradient autour de I’ceil (Fig. 2.9(b)) :
V ~10m.s™!, L = 10°m = Ry ~ 10. Le vent tangentiel v est alors couramment appelé « vent
du gradient ».

La rotation de la terre n’influence donc pas significativement 1’écoulement a I’intérieur d’un
cyclone tropical mature. C’est a I’extérieur du systeme (r > 500 km) que la force centrifuge devient
négligeable et que 1’on peut parler d’écoulement géostrophique (V ~ 1m.s™!, L = 10°m = Ry ~
0,1).
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2.1. Cyclones tropicaux

(@) r < RVM (b) r > RVM

— —»

ez ez
\ équilibre équilibre du

| cyclostrophique vent de gradient

F1G. 2.9 — Les 2 équilibres régissant I’écoulement d’un cyclone tropical de I’hémisphére nord. Le rayon de
vent maximal RVM représente la distance a laquelle se situe le mur de I’cil. Source : Beucher (2010a).

Equilibre hydrostatique

La baisse de pression observée en surface d’un cyclone résulte d’un ajustement hydrostatique
(la différence de température entre le cceur du systeéme perturbé et son environnement augmente par
libération de chaleur latente). Le champ thermique et la distribution de la masse atmosphérique sont
reliés par 1’équilibre hydrostatique qui est vérifié a 1’échelle du cyclone :

dp = —pgdz = —pd® (2.3)

ou & = gz est le géopotentiel et g la gravité terrestre. On en déduit, en utilisant la relation des gaz
parfaits :

o0 _ 1

Ip p

0P P

e

dlnp p h
0?P oT

d(inp)or g

avec T’ la température de I’air, et R la constante d’état de 1’air humide (table A.1).

Equilibre du vent thermique

On obtient la relation du vent thermique par combinaison de 1’équation précédente et de I’équi-
. . 4 . 2 < .
libre du gradient (équation 2.1) : %% = “ + fu, sachant que %% = 22 (formule obtenue a partir

L, . . 2 L.
d’un changement de coordonnée verticale entre p et ®), ce qui donne %—f = 2~ + fv que I'on dérive

par rapport a inp :

e (270 L) ov
A(np)or dlnp
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CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

D’ot finalement la relation d’équilibre du vent thermique :

2£ ov oT

(

La relation du vent thermique montre que le gradient radial de température négatif (dQi au coeur
chaud du systeme) induit une décroissance des vents avec I’altitude au-dessus de la couche limite.
La circulation anticyclonique observée dans les couches supérieures d’un cyclone (présentée en fi-
gure 2.7) est ainsi reliée a la structure thermique du systeme.

Moment angulaire

Le moment angulaire absolu par unité de masse s’exprime dans le repere cylindrique (Fig. 2.6) :

2
M =rv, = v+ f% (2.5)

ou v, est la vitesse absolue et les autres variables ont leur signification usuelle (table A.1).

En I’absence de frottements, les particules conservent leur moment angulaire absolu. Ceci est
vérifié au premier ordre de grandeur au-dessus de la couche limite dans un cyclone tropical (Emanuel
1986) et illustré en figure 2.10(a). D apres 1’équation 2.5, la vitesse tangentielle d’une particule qui
converge vers le centre du cyclone doit donc augmenter pour compenser la décroissance de r tout en
conservant le moment angulaire. Cette notion est a la base du principe de spin-up (accélération de la
circulation primaire) pour un fluide non visqueux en rotation qui présente un flux radial convergent
(Fig. 2.10(b)). Ce principe permet aussi d’expliquer la contraction du mur de I’ceil avec le temps (i.e.
le resserrement de la zone de vent tangentiel) qui est donc induit par la circulation secondaire (i.e. le
mouvement des particules dans le plan radial et vertical). Dans les régions ou les forces de frottement
sont élevées (couche limite), le moment angulaire d’une particule décroit néanmoins pendant son
mouvement (Fig. 2.10(a)).

(2) (b)
- Conservation of absolute angular momentum:
15 - M = rv + r2f/2 r——m— ror]
= Coriolis parameter
E - ] = 2Qsin(latitude)
—_—
10 | e
- JMo1 e I;/a
- ——— . e =
5 r 2 L—___)_,.r-r =
4mm M conserved s )
. ] "r"i ] — 5
0
0 g 50 100 Vv=Mir-rfl2 =) Ifrdecreases, vincreases!

r km
M not conserved

ﬁ Spin up requires radial convergence
F1G. 2.10 — (a) Conservation du moment angulaire absolu M au-dessus de la couche limite. (b) Implication
pour un fluide non visqueux : augmentation du vent tangentiel en présence d’un flux radial convergent (principe
de spin-up). Source : figure 2 et 4 de Montgomery et Smith (2011).
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2.1. Cyclones tropicaux

Asymétries

La structure et 1’équilibre d’un cyclone ont jusque-la été présentés en géométrie circulaire ou
cylindrique, partant du postulat que le vortex est symétrique autour d’un axe central (on parle d’« axi-
symétrie »). Pourtant un cyclone réel présente des asymétries pour lesquelles la communauté scien-
tifique a eu un regain d’intérét cette derniere décennie. Par exemple, en présence d’un vent uniforme
d’est, une asymétrie peut apparaitre dans le quadrant nord-est d’un cyclone de I’hémisphere sud par
convergence des vents de basses couches (ceux du cyclone présentant une composante d’ouest dans
ce secteur). Mais la nature asymétrique d’un cyclone provient avant tout du déplacement du vortex
au sein d’un environnement non uniforme, plus ou moins cisaillé. Les vents de surface les plus vio-
lents sont généralement observés a droite (resp. gauche) du vecteur déplacement du cyclone dans
I’hémisphere nord (resp. sud) par superposition du vent tangentiel symétrique et de la vitesse de dé-
placement. Quel que soit ’hémisphere, le demi-cercle dit « dangereux » est ainsi celui qui est le plus
proche du pdle. Le déplacement du cyclone accroit aussi la convergence de basses couches (vents
radiaux) en amont de la trajectoire et y renforce donc les précipitations. Mais la dissymétrie de la
distribution des précipitations autour du centre est plus généralement imposée par la présence d’un
cisaillement vertical de vent. Ce dernier induit une inclinaison du vortex avec la verticale dans la
direction du vecteur cisaillement. La convection est renforcée en aval du cisaillement, de préférence
coté gauche dans I’hémisphere nord (Frank et Ritchie 2001). Nous verrons en section suivante que le
mur de I’ceil peut aussi présenter des asymétries de structure, observables sur I’imagerie satellitaire.
L’importance des asymétries dans 1’évolution d’un systeme tropical (trajectoire mais surtout intensité)
est encore mal comprise. Nous ferons le point sur les connaissances actuelles en section 2.3.

Conclusion

Le cyclone est une machine thermique qui doit maintenir une structure verticale assez droite
pour assurer un fonctionnement optimal du systeme et lui permettre de maintenir ou augmenter son
intensité. Des conditions favorables doivent étre présentes dans les 3 branches du systeme pour rendre
efficace I’afflux d’entropie humide en basses couches (branche entrante), le rejet de chaleur en haute
troposphere (branche sortante avec forte divergence d’altitude), et la conversion d’énergie qui s’ opere
dans la branche ascendante. Nous reviendrons plus longuement en section 2.3.3 sur les effets d’un
cisaillement vertical de vent sur la structure et I’intensité d’un cyclone.

2.1.4 Talon d’Achille du cyclone

Les sections précédentes ont illustré que 1’intensité d’un cyclone dépend intrinseéquement de sa
structure (distribution des vents, anomalie de température, etc.). Il est donc primordial de connaitre
I’effet d’une perturbation de grande échelle sur la structure d’un cyclone.

La capacité d’un vortex a résister aux modifications de structure par forcage extérieur (chauffage
diabatique ou forcage dynamique associé a une perturbation météorologique) s’évalue par la stabilité
inertielle. Elle mesure d’un point de vue cinétique la résistance aux mouvements horizontaux. C’est
en quelque sorte I’équivalent de la stabilité statique N? = %g—z qui décrit, elle, la résistance de 1’at-
mosphere aux perturbations verticales. Elle s’exprime, pour un vortex axisymétrique en équilibre du

gradient (Elsberry et al. 1987), par :

P=(f+0¢+2) 2.6)
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CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

ou les variables ont leur signification usuelle (table A.1) avec f calculé au centre du vortex.

Si I? est non nul, tout mouvement horizontal produira un déséquilibre du vent de gradient et des
accélérations radiales. Pour I? < 0, I’accélération se produira en direction du déplacement, ce qui
résultera en une perturbation instable croissante. Pour 12 > 0, I’accélération s’ opposera au déplace-
ment initial produisant une oscillation stable de fréquence I. L’expression 2.6 montre que la stabilité
inertielle d’un vortex varie grandement dans I’espace, ce qui est illustré en figure 2.11. Elle est pro-
portionnelle au tourbillon relatif, au tourbillon planétaire f, a la vitesse du vent, et a I'inverse de la
distance au centre. Le maximum se trouve au cceur du systeme au niveau des vents maximaux de
basses couches. La rotation rapide du vortex balancé a ce niveau entraine une résistance intense aux
mouvements horizontaux. /2 peut aussi évoluer dans le temps. Un cyclone qui se contracte en s’in-
tensifiant (ce qui peut se produire au cours d’'un ERC) augmente rapidement sa stabilité inertielle et
sa résistance aux forgages horizontaux en provenance de systemes perturbés extérieurs. Ceci permet
d’expliquer pourquoi les cyclones d’intensité croissante ont plus de chance de survivre a des effets
néfastes de I’environnement. Mais la forte stabilité d’un cyclone ne s’étend pas jusqu’en haute tropo-
sphere. D’apres I’équation 2.6, on peut trouver une zone de stabilité tres faible voire négative dans la
circulation divergente anticyclonique d’altitude ( a un signe opposé a f et la composante tangentielle
des vents y est faible). Cette instabilité contribue aux fortes asymétries que 1’on peut rencontrer en
altitude. C’est le talon d’Achille du cyclone, la région ol un forcage extérieur va pouvoir avancer
jusqu’a I’axe central du systéme. La notion de stabilité inertielle permet ainsi d’expliquer pourquoi
les systemes perturbés d’altitude évoluant a proximité d’un cyclone peuvent jouer un role dans les
mécanismes d’intensification. Nous exposerons les connaissances sur ce sujet en section 2.3.4.
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2.1.5 Profils radiaux de vent, de pression et de vorticité

Profil radial de vent et de pression

Nous avons déja illustré en figure 2.8 I’allure du profil radial de vent tangentiel moyen d’un cy-
clone en sommet de couche limite. Sachant qu’il est encore difficile de mesurer les vents cycloniques
a partir des observations satellitaires (voir section 2.1.6), on utilise couramment des profils analy-
tiques de vent ou de pression pour reconstruire la partie symétrique du champ de vent de surface a
partir d’'un nombre réduit de parametres de structure observés. Ces profils analytiques sont basés sur
des observations effectuées dans un grand nombre de cyclones, au sol ou en altitude (avions et radars).
De telles représentations paramétriques sont utilisées en opérationnel pour forcer les modeles de pré-
vision de surcote ou de vagues. Elles sont aussi employées, en 3D, en entrée des modeles de prévision
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opérationnels ou de recherche qui utilisent un bogus de vent pour améliorer la représentation initiale
de la structure du systeme dans les analyses. Enfin, la reconstitution du champ de vent de surface est
un véritable outil d’aide a la décision pour alerter les populations et les structures industrielles d’un
risque associé a une force de vent définie.

Un grand nombre de représentations paramétriques ont été proposées depuis les années 1950,
pour la plupart basées sur des observations aéroportées de vent ou de pression (Atlantique Nord). Les
plus connues sont le vortex de Rankine dans sa version modifiée (Hughes 1952), les profils de pression
de Fujita (1952) et de Holland (1980), ainsi que les profils de vent de Chan et Williams (1987) et de
Willoughby et al. (2006) plus récemment. Certains dessinent des profils de vent en forme de « V »
dans I’ceil (gradient linéaire), d’autres en forme de « U ». A I’extérieur du RVM (aussi noté r,.),
la décroissance non linéaire de la vitesse tangentielle est généralement approchée par une formule
intégrant un parametre de forme «, comme celle donnée par le vortex de Rankine modifié :

Tmax

v = vmaX(T)o‘ avec a <1 2.7
Une valeur de @ = 1 correspond a un pur vortex de Rankine, mais une valeur théorique autour de 0,5
est plus adaptée aux cyclones en raison de la perte de moment angulaire par friction (Emanuel 1986).
Une valeur de « plus faible implique une décroissance radiale des vents moins rapide. Une illustra-
tion du profil de vent avec o = 0,4 est donnée en figure 2.12 (a). Il faut savoir qu’aucun des profils
paramétriques qui existent n’est capable de représenter avec exactitude toute la gamme des cyclones,
compte tenu de la grande variabilité de structure et de taille de ces derniers (ex : Fig. 2.15). L’observa-
tion dans les bassins Atlantique et Pacifique Est a fourni les valeurs moyennes suivantes dans le cadre
d’un vortex de Rankine modifié : o = 0,48 pour les ouragans majeurs (Vpax > 50m.s™1), a = 0,35

pour les ouragans moins intenses, et « = 0,31 aux stades antérieurs de développement (Mallen et al.
2005).
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Notons que grace aux équilibres définis en section 2.1.3, il est possible de dériver un profil radial
de vent d’un profil de pression p(r) et vice versa (intégration). On obtient, en appliquant I’équilibre
du gradient (équation 2.1) dans I"hémisphere nord (f > 0) :

fr f2r2  rop

- RVM 2.8
5 + 1 +p8r r> (2.8)

vg(r) =

Dans la région interne au mur de 1’ceil ou I’effet de la force de Coriolis peut étre négligé et ou le
flux est en équilibre cyclostrophique (équation 2.2), le vent est donné dans 1’hémisphere nord par :

ve(r) = ,/Tgp r < RVM 2.9)
por

Notons aussi qu’il existe aussi des modeles paramétriques destinés a représenter la distribution
des précipitations cycloniques, comme R-CLIPER (Tuleya et al. 2007). Ils sont tres utiles pour la
prévision d’inondation urbaine lorsqu’un cyclone entre sur terre. Depuis peu, ces schémas integrent
les asymétries induites par le déplacement du cyclone, le cisaillement de vent et la topographie (Lonfat
et al. 2007).

Le profil de pression de Holland

C’est le profil de Holland (1980) qui permet de construire le bogus de vent du modele ALADIN-
Réunion utilisé pour 1’étude du cyclone Dora en section 5. La formule de Holland (1980) est une
amélioration du profil radial de pression proposé par Schloemer (1954). La pression en surface a une
distance r du centre y est donnée par :

p(r) = pe + (Poo — Pc) exp(—(%m)b) (2.10)

ol pe, p(r) et po, sont respectivement les pressions au centre du vortex, a un rayon donné r, et dans
I’environnement loin de 1’ceil ! ; 7, est le rayon du maximum de vent cyclostrophique (noté v,,), et
b un parametre de forme (table A.1).

Une expression de b s’obtient en écrivant 1’équilibre cyclostrophique (équation 2.2) en r = ¢y, :

02
b=pexp(l)—=— (2.11)
Poo — Pc
ol la masse volumique de I’air (p) est supposée constante égale 2 1,15kg.m3.

Selon I’équation 2.8, le profil radial de vent (de gradient) associé au profil de pression précédent
s’écrit dans I"hémisphere nord (f > 0) :

=

Par convention dans I’hémisphere sud (f < 0, v < 0 dans une circulation cyclonique), on écrira :

f2r? Tem Tem
1 + vgm(T)bexp(l —( . )%) > Tem (2.12)

fT f2r2 2 Tcm b Tcm
=—= - = 1— b - 2.1
0glr) = =0 = [ b (P ep(l = () p 2.13)

1. poo est fixée a 1013,28 hPa dans le bogus d”’ALADIN mais elle est plus couramment représentée par la pression au
niveau de la premiere isobare fermée entourant le cyclone (POCI) plus un ajustement de 1 hPa (Ma et al. 2012)
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Les variables v, et 7, sont respectivement données par les observations du vent maximal (V,.,) et
du RVM (faible écart).

Le profil de Holland (1980) est de loin le plus répandu car il repose sur peu de parametres
observés en entrée (p., Poo, RVM et V ,.x) et donne une assez bonne représentation du champ de vent
pour la majorité des cyclones. Une méconnaissance du RVM engendre beaucoup moins d’erreurs dans
un champ de vent calculé avec un profil de Holland comparé a un profil modifié de Rankine (Holland
1980). Néanmoins, des comparaisons systématiques par rapport aux observations ont pu mettre en
évidence plusieurs défauts du profil de Holland : (i) la ceinture de vents forts au niveau du RVM est
surestimée, (i1) le vent décroit trop rapidement a I’extérieur de 2 a 3 fois le RVM, (iii) la zone de vents
faibles dans I’intérieur de 1’ceil peut parfois étre trop étendue (Willoughby et Rahn 2004).

Plus récemment, Willoughby et al. (2006) ont proposé un profil de vent élaboré qui permet de
construire un pic plus étroit au niveau du maximum de vent, et d’ajuster la forme du profil a I’inté-
rieur et a I’extérieur du RVM de facon indépendante. Si cette représentation paramétrique permet de
construire un profil de vent plus proche des observations, elle nécessite néanmoins un grand nombre
de parametres en entrée ; de ce fait elle est encore peu utilisée. Une nouvelle formulation analytique
du profil de vent cyclonique de Holland a également été proposée (Holland et al. 2010) permettant
d’utiliser plusieurs extensions de vent a diverses distances du centre du cyclone. Dans le modele aus-
tralien TC-LAPS, la technique d’initialisation du vortex est plus complexe et sera présentée dans les
chapitres 4.3.1 et 6.

Profil de vorticité

La composante verticale du tourbillon relatif axisymétrique (que I’on appellera simplement tour-
billon relatif ou vorticité par la suite) s’exprime, dans le repere cylindrique (Fig. 2.6), par :

(= (Fav) =42 (2.14)
r  Or

Une illustration du profil de vorticité dans un vortex de Rankine modifié avec o« = 0,4 est donnée
en figure 2.12 (b). En premiere approximation, on peut considérer qu’a I’intérieur du RVM, la circu-
lation tangentielle se comporte comme une rotation solide de vitesse angulaire constante (Vpax /Tmax)s
avec un gradient radial de vitesse tangentielle % constant (profil en V). Une analyse en ordre de gran-
deur donne un tourbillon relatif constant de I’ordre de 1073 s~! (100f) a I’intérieur du mur de 1’ ceil
(Fig. 2.12b). Au-dela du RVM, la décroissance non linéaire de la vitesse tangentielle (équation 2.7)

induit une diminution rapide du tourbillon d’allure : { = (1 — q) Pmax (Tmax)@ avec o < 1.

A plus fine échelle, I’analyse des données aéroportées a révélé que le vent tangentiel moyen
décroit en fait relativement lentement a I’extérieur du RVM a proximité immédiate de ce dernier. Ceci
implique qu’une « jupe » de fort tourbillon cyclonique entoure les trés fortes valeurs de ¢ présentes
dans I’ceil (Mallen et al. 2005). Le profil radial de tourbillon s’écarte donc en réalité du profil moyen
décrit ci-dessus et peut évoluer dans le temps. Bien que les différences soient faibles en matiere de
champ de vent, ceci a de grandes conséquences sur la dynamique du vortex. Nous verrons en effet en
section 2.3.5 que la distribution radiale de tourbillon détermine la dynamique des ondes de Rossby de
vortex qui vont influencer la réponse du cyclone a son environnement.
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CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

2.1.6 Observation par satellite (structure et intensité)

Les instruments satellitaires

Les images satellitaires sont utilisées par les prévisionnistes et les chercheurs pour estimer 1’in-
tensité d’un cyclone et pour appréhender sa structure et son évolution dans le temps. Les signatures
nuageuses renseignent sur la dynamique et la thermodynamique des changements de structure as-
sociés a I’intensification rapide. Les gammes de fréquences visible et infrarouge (ex : Fig. 2.13(a)
et (b)) furent pionnieres pour 1’observation satellitaire des systémes tropicaux (technique de Dvorak
détaillée plus loin dans cette section). Les premieres images micro-ondes de cyclones, fournies en
1987 par I'instrument SSM/I, ont constitué un tournant pour 1’observation des processus de forma-
tion, d’intensification, et de déclin des systémes tropicaux en pleine mer. Cette bande de fréquence
permet en effet de voir au travers de la canopée de cirrus qui dominent les images visible et infrarouge
(IR) et ainsi de mieux cartographier la structure interne du cyclone (I’ ceil et son mur). Désignés sous le
nom de radiometres (ou simplement imageurs), les capteurs passifs micro-ondes sont des récepteurs
du rayonnement électromagnétique (ils n’émettent pas de signal). A I’heure actuelle, on en distingue
plusieurs, tous placés a bord de satellites défilants :

— SSM/I dans le canal 85 GHz et SSMIS (91 GHz), tous deux a bord des satellites défilants a
orbite polaire de la série DMSP,

— AMSU-B puis MHS, sondeurs embarqués sur les satellites de la série NOAA et MetOp, qui
sont utilis€s comme imageurs micro-ondes dans les canaux 89 et 150 GHz,

Windsat (37 GHz) a bord de Coriolis,
AMSR-E (37 GHz et 89 GHz) embarqué sur le satellite Aqua de la NASA,
TMI (37 GHz et 85 GHz) placé sur le satellite TRMM de la NASA.

D’autres fréquences sont disponibles pour ces capteurs. On s’est efforcé ici de répertorier les fré-
quences utiles aux prévisionnistes pour 1’analyse des tempétes et, pour chaque imageur, celles qui
sont les plus couramment utilisées du fait des diverses résolutions des instruments (la moins bonne
résolution listée ci-dessus est de 15km). Pour I’étude d’un cyclone donné, considérer les mesures
disponibles via I’ensemble de ces radiometres micro-ondes permet d’augmenter la résolution tempo-
relle de I’échantillon. Les images sont fournies en ligne sur le site http://www.nrlmry.navy.
mil/tc_pages/tc_home.html. Notons la toute prochaine disponibilité des données de I’ima-
geur micro-ondes MADRAS, embarqué sur le satellite franco-indien Megha-Tropiques lancé fin 2011
(Viltard 2012).

Rappelons qu’un radiometre micro-ondes mesure une température de brillance qui est la tempé-
rature équivalente d’un corps noir (¢ = 1) qui émettrait la méme énergie que la surface étudiée (mer,
gouttes d’eau, nuages, etc.). La température de brillance 75, ou température radiative apparente, est
inférieure a la température 7’5 de la surface car elle dépend de son émissivité (¢ < 1) selon la relation :
Tg* = eTs*. En présence de bandes convectives, I’énergie qui parvient jusqu’a I’imageur micro-ondes
dans les canaux 85, 89, ou 91 GHz, est peu élevée en raison de la rétrodiffusion du signal par les par-
ticules précipitantes de grande dimension et par les cristaux de glace. Les températures de brillance
associées sont donc faibles, souvent inférieures a 200 K. Ce sont des tons rouges qui représentent ces
zones de convection puisque les images micro-ondes sont tracées avec une palette de couleurs inver-
sée par convention (ex : Fig. 2.13(c)). On notera qu’en raison de sa faible émissivité micro-ondes, la
surface océanique dépourvue de nuages est également associée a des températures de brillance faibles
(entre 200 et 250 K). Néanmoins, une combinaison des mesures des polarités horizontales et verticales
(appelée PCT) permet de lever les éventuelles ambiguités. Les radiances associées aux températures
d’émission élevées (jusque 280 K) apparaissent, elles, en bleu foncé et sont associées aux nuages bas,
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F1G. 2.13 — Images satellitaires de I’ouragan Frances le 01 septembre 2004 aux alentours de 1015 UTC dans
les canaux (a) visible et (b) IR du satellite GOES et dans les canaux micro-ondes des instruments (c¢) TMI a
85 GHz et (d) Windsat a 37 GHz. L’ouragan passe au nord de la république Dominicaine et se dirige vers
les Bahamas et la Floride. La grille est tracée tous les 2° de latitude-longitude. L’image IR colorée montre
les sommets nuageux du systeme, qui forment un large disque au centre duquel on apercoit un eil compact.
Les images micro-ondes permettent non seulement d’observer les bandes de convection profonde associées
au mur de ’ceil (cercle intérieur rose ou rouge) mais aussi de détecter la présence d’un anneau de convec-
tion externe caractérisé par des pluies torrentielles. Source : images du Naval Research Laboratory (NRL) :
http : | Jwww.nrimry.navy.mil /tc_pages/tc_home.html
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CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

a la vapeur d’eau ou encore a la surface terrestre. En conclusion, les canaux 85 a 91 GHz permettent
de mettre en évidence des détails de la convection profonde et de 1’ceil qui sont cachés derriere le
voile de cirrus en imagerie classique, et ce a une résolution élevée grace a I’orbite basse des satellites
défilants.

Des précisions additionnelles peuvent étre fournies par les canaux micro-ondes 36 et 37 GHz
(ex : Fig. 2.13(d)). A ces fréquences, 1’énergie absorbée et réémise par les précipitations liquides
n’est pas (ou peu) rétrodiffusée par les particules de glace. Ces canaux permettent alors, a une moindre
résolution spatiale, de déceler les précipitations liquides sous 'iso-0 °C et de fournir des images des
bandes de pluie aux niveaux inférieurs. Ils autorisent en général une détection plus précoce de 1’ ceil
qu’en 85 GHz. Les zones de convection peu profonde apparaissent en cyan ; la convection profonde
en rose. Kieper (2008) a montré que 1’organisation de la convection peu profonde est cruciale au
déclenchement des phases d’intensification rapide, ce que nous confirmerons en section 6.

D’autres instruments sont disponibles pour I’observation structurelle des cyclones. On pense ici
aux radars de précipitations lorsque le cyclone est proche des cdtes ou aux capteurs micro-ondes
actifs embarqués sur satellites pour I’estimation tridimensionnelle des précipitations (ex : produit
radar nommé PR fourni par TRMM), ainsi qu’aux sondeurs satellitaires (ex : AMSU-A dans le canal
micro-ondes). Les données des diffusiometres (capteurs micro-ondes actifs) sont aussi tres utiles pour
confirmer I’existence d’un systeéme dépressionnaire naissant et préciser la position de son centre,
ou encore pour estimer la structure du champ de vent de surface des systemes de faible intensité
comme les dépressions et tempétes tropicales. Leur limitation est due aux fortes précipitations qui
contaminent les données. Citons I’exemple de QuikSCAT (Quick Scatterometer), opérationnel de
1999 a 2009, ASCAT a bord du satellite MetOp-A depuis 2006, et OSCAT a bord de Oceansat-2
depuis 2009 (données disponibles en temps réel depuis 2012).

Estimation de I’intensité par imagerie satellitaire

En I’absence de mesures in situ, la méthode d’analyse satellitaire de Dvorak fournit une bonne
estimation de la vitesse maximale du vent moyen (données sur une minute pour les américains et sur
10 minutes pour le reste du monde). La technique de Dvorak consiste a comparer les enroulements
nuageux présents sur les images visible (Dvorak 1975) et infrarouge (Dvorak 1977; 1984) a des
configurations types, déterminées empiriquement sur un échantillon conséquent de systemes dépres-
sionnaires tropicaux. Différents aspects des formations nuageuses sont pris en compte (Fig. 2.14) :
le degré de courbure des bandes spiralées (configuration en bande incurvée ou « curved band »), le
diametre et I’aspect de la masse nuageuse centrale (CDO), la distance entre le centre du systeme et
la masse convective pour évaluer le degré de cisaillement vertical de vent, etc. Quand le cyclone pos-
sede un ceil, les températures de brillance en infrarouge permettent de calculer la différence thermique
entre le cceur chaud et les sommets nuageux froids avoisinants. Plus le contraste thermique est élevé,
plus le cyclone est intense. Cette analyse des nuages donne un « nombre T », dont découle le nombre
de Dvorak « CI » (pour Current Intensity) qui integre 1’évolution passée du systeme.

A un nombre CI correspond une estimation de la vitesse maximale des vents pres du centre dans
la méthode de Dvorak (1984). En sus, on peut utiliser une relation vent-pression pour en déduire la
pression minimale au niveau de la mer (ex : Fig. 2.16). Il s’agit d’estimations qui peuvent différer des
mesures in situ. En effet, chaque cyclone est unique et I’intensité des vents peut étre modulée par la
dimension du cyclone, son degré d’asymétrie, les processus internes et d’autres conditions environne-
mentales. Par exemple, pour une méme valeur de pression au centre, un cyclone de petite taille comme
I’ouragan Andrew (1992) aura des vents maximaux plus forts qu’un cyclone de grande taille comme
Floyd (1999), sachant que la force du vent est déterminée par le gradient de pression (Fig. 2.15).
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Réciproquement, la pression au centre d’un cyclone d’intensité donnée (vent maximal fixé) sera plus
élevée pour un systeme de petite dimension. Aussi, dans un méme bassin océanique tropical, les pres-
sions environnementales de début de saison cyclonique sont plus élevées qu’au cceur de la saison;
deux cyclones de méme intensité et de taille comparable n’auront donc pas la méme pression cen-
trale en début et milieu de saison. Enfin, les pressions environnementales du Pacifique Nord-Ouest
sont en moyenne plus faibles (au niveau de la mer) que dans I’ Atlantique. La pression centrale d’un
typhon est donc généralement plus faible que celle d’un ouragan ayant des vents maximaux de méme
intensité (afin de maintenir un méme gradient de pression).

C’est pour cette raison qu’il existe deux échelles de correspondance vent-pression, toutes deux
étalonnées a partir de reconnaissances aériennes, 1’une pour 1’ Atlantique, 1’autre pour le Pacifique
Nord-Ouest (Atkinson et Holliday 1977). Faute de reconnaissance aérienne dans le sud-ouest et le
sud-est de I’océan Indien, les CMRS de ces bassins utilisaient la relation de Atkinson et Holliday
(1977). L’échelle de correspondance (entre intensité de Dvorak et vent maximum moyen ou pression
centrale) utilisée dans le bassin SOOI depuis la saison 1999-2000 est illustrée en figure 2.16. Elle
integre un facteur de conversion de 0,88 pour convertir sur 10 minutes les vents moyens sur 1 minute
pour lesquels 1’échelle de Dvorak a été calibrée a 1’origine. Plus récemment, Knaff et Zehr (2007)
ont établi une relation statistique dite « universelle », par I’examen de 15 années de reconnaissances
aériennes dans I’ Atlantique et le Pacifique Nord-Est. Leur formule relie le vent a la pression en tenant
compte de I’influence de la latitude, de la pression environnementale, de la vitesse de déplacement,
et de la taille du systeme. Une version de cette relation vent-pression a été développée pour 1’ opéra-
tionnel par Courtney et Knaff (2009). Les auteurs reconnaissent qu’elle pourrait étre améliorée en y
incluant le RVM, mais ce parametre ne disposait pas d’une série de données fiable et suffisamment
longue en 2007. Depuis 2010, la relation de Courtney et Knaff (2009) est en vigueur dans la majo-
rité des centres de veille cyclonique dont le CMRS de La Réunion. Une exception néanmoins est le
CMRS du Pacifique Nord-Ouest (JMA) qui continue a utiliser la table de Koba et al. (1990; 1991).

Grace a la méthode de Dvorak (1984), qui présente I’avantage d’utiliser des données IR cou-
vrant I’ensemble des tropiques en continu (jour et nuit), toutes les dépressions ont pu étre repérées et
leur intensité estimée depuis I’avenement des satellites. Knaff et al. (2010) ont évalué la méthode en
confrontant les estimations Dvorak de 2 centres météorologiques (SAB et TAFB) aux mesures aéro-
portées. Il apparait que I’intensité des systemes dont le CI est compris entre 2,5 et 3,5 est Iégerement
sous-estimée de 1,5 a 2,5 nceuds en moyenne, que celle des systemes de CI compris entre 4,5 et 5,5
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F1G. 2.15 — Images satellitaires des ouragans Floyd (1999) et Andrew (1992) a I’approche de la céte de la
Floride. Bien qu’étant d’intensité similaire, les deux cyclones ont des tailles tres différentes, avec une zone de
dégats bien plus étendue pour Floyd. Source : le programme COMET disponible.

est surestimée d’'un méme ordre de grandeur, tandis que les vents des systemes ayant un CI entre
6,5 et 7,0 sont sous-estimés de 4 a 9 nceuds. Ces erreurs, induites par le caractere empirique de la
méthode de Dvorak (1984), sont en général corrigées dans la base de données « Best track », qui est
une réanalyse a posteriori de I’ensemble des données d’un systeme.

Etant donné que I’interprétation des enroulements nuageux est réalisée par un prévisionniste, la
méthode de Dvorak fournit nécessairement une estimation subjective de I’intensité du systeme. Elle
a été automatisée par un algorithme objectif utilisant les relations empiriques originelles de Dvorak
(1984). Il s’agit de I’ODT pour « Objective Dvorak Technique » (Velden et al. 1998) qui calcule une
estimation d’intensité a partir de données IR. La derniere version, nommée ADT pour « Advanced
Dvorak Technique », et développée par le CIMSS (Olander et Velden 2007), utilise un algorithme
de détection automatique du centre de la circulation cyclonique (important pour le calcul du degré de
cisaillement entre autres) en vue de continuer a réduire 1’intervention humaine subjective. Elle recourt
également a ’imagerie micro-ondes pour détecter 1’existence €ventuelle d’un ceil sous le CDO et
affiner la détection du centre de basses couches.

Intérét des satellites pour observer la structure des cyclones

Des algorithmes basés sur les nouvelles technologies satellitaires existent ou sont en cours de
développement pour estimer la structure d’un cyclone, la distribution des vents, et localiser le centre
de la circulation avec plus de précision. Par exemple, Mueller et al. (2006) utilisent une régression
linéaire multiple basée sur le canal IR des satellites géostationnaires pour estimer de facon objective
le RVM ainsi que certains parametres de structure. A partir de ces quelques parametres d’entrée, une
estimation du champ de vent tangentiel symétrique de basses couches est construite en utilisant un
profil de Rankine modifié. D’autres méthodes se basent sur les relations qui existent entre la hauteur
et I’étendue de la convection profonde et ’extension des vents forts. Lajoie et Walsh (2008) ont
récemment montré par exemple que le RVM dépend en partie du rayon de I’ceil et de la distance
qui sépare le centre du cyclone du cumulonimbus le plus développé situé a proximité. Ces deux
derniers parametres sont évalués grace a des images satellitaires a haute résolution dans les gammes
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Nombre Ci/Ci number (échelle Dvorak) 1 2 3 4 5 6 7 8
Vent moyen / Average winds (10 min) kt 22 26 31 40 49 57 68 79 90 101 112 123 136 150
Vent soutenu / Sustained winds (1 min) kt 25 30 35 45 55 65 77 90 102 115 127 140 155 170
Rafales / Gusts kt 31 37 43 56 68 80 96 112 127 143 158 174 192 211
Pression au centre / Minimum sea level pressure (hPa) 1000 997 991 984 976 966 954 941 927 914 898 879 858

F1G. 2.16 — Tuble de correspondance entre nombre CI (« Current Intensity »), vent maximum et pression au
centre utilisée dans le SOOI Y figure aussi la classification des perturbations tropicales pour ce bassin. La
correspondance vent-pression (Atkinson et Holliday 1977) de cette table n’est plus utilisée depuis 2010, au
profit de la relation plus adaptée de Courtney et Knaff (2009). Source : CMRS de La Réunion.
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de fréquences IR et micro-ondes. L’expertise des prévisionnistes reste cruciale pour estimer le rayon
de vent maximal, notamment dans les régions qui ne bénéficient pas d’observations aéroportées. Ces
derniers ont recours a I’imagerie micro-ondes des que le systeme commence a présenter une structure
centrale (« inner core features ») ou bien a I’imagerie visible ou IR (rayon de I’'isotherme —50 °C)
lorsque I’ ceil devient apparent. Malgré tout, estimer la structure d’un cyclone a un instant donné sans
mesures aéroportées est un exercice difficile et imprécis, particulierement pour les systemes de faible
intensité. Nous démontrerons que I’incertitude relative a la structure initiale d’un cyclone peut avoir
des répercussions importantes sur la prévision numérique (chapitres 5 et 6).

Par ailleurs, I’augmentation de résolution des images satellitaires a permis récemment d’observer
la nature elliptique ou polygonale de I’ceil de certains cyclones. Nous verrons en section 2.3.5 que ces
formes correspondent a la présence de méso-vortex qui se développent a I’interface mur-ceil. Ceci est
bien illustré en figure 2.17 pour I’ouragan Isabel (2003, Kossin et Schubert 2004).

~y

F1G. 2.17 — Image visible du satellite DMSP (F15)
dans le cceur de 'ouragan Isabel le 12 Septembre
2003 a 1315 UTC (pression centrale d’environ
930 hPa, vents max de 7T0m.s—%, RVM de 32 km).
La forme pentagonale de I'eil en allure d’étoile de
mer est due a la présence de 5 meso-vortex arrangés
symétriquement autour d’un meso-vortex central, le
tout en rotation cyclonique. Dimensions approxima-
tives du domaine : 200 km x 200 km. Source : figure
10 de Rozoff et al. (20006).

Exemple de structure symétrique : le cyclone annulaire

Le seul cas de cyclone présentant une symétrie presque parfaite est le cyclone « annulaire ».
Une illustration est donnée ici dans différents canaux satellite pour le cyclone Dora a la fin de son
intensification (Fig. 2.18). Le cyclone annulaire se distingue par son grand ceil circulaire, entouré d’un
large anneau de convection profonde presque uniforme (Knaff et al. 2003). C’est une structure rare
qui est observée dans moins de 5 % de cas pour des cyclones matures de forte intensité. Ils sont en
général 10 a 40 % plus larges que les cyclones classiques et présentent peu de convection profonde a
I’extérieur de I’anneau (Knaff et al. 2003).

Les conditions environnementales de formation des cyclones de structure annulaire ont été listées
par Knaff et al. (2003) :

— des températures de surface de la mer chaudes mais inférieures a 28,5 °C, et qui varient peu sur
la trajectoire du cyclone,

— des vents d’est et des températures plus froides que la normale a 200 hPa,

— un cisaillement vertical de vent relativement faible en direction du pdle et de 1’ouest (vecteur
d’est a nord-est dans I’hémisphere sud) ; un faible cisaillement d’est étant supposé favoriser la
nature symétrique du cyclone annulaire par annulation de 1’effet 8 et donc des asymétries de
convection induites par cisaillement (voir section 2.1.7).
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(a) canal 91 GHz - SSMIS

F1G. 2.18 — Structure annulaire de Dora capturée par divers satellites et canaux explicités en légende. (a)
image micro-ondes du capteur SSMIS le 02 février a 1600 UTC ; (b) image IR colorée de ’instrument MODIS
sur Aqua le 02 février a 2040 UTC ; (c) composition colorée du satellite NOAA 14 le 03 février a 0500 UTC.
Les domaines varient mais la grille est tracée tous les 2° (a) et 5° (b,c).

Exemple de changement de structure : le cycle de remplacement du mur de I’ceil

Le processus correspondant a un cycle de remplacement du mur de I’ceil est illustré ici avec
les images micro-ondes de Sinlaku (Fig. 2.19), le typhon que nous étudierons au chapitre 6. Dans
certains cas, les bandes spiralées évoluant a la périphérie d’un cyclone peuvent s’organiser et fu-
sionner pour former un anneau de convection externe qui entoure progressivement le mur de 1’ceil
(Fig. 2.19(a)). Un second mur de I’ceil prend forme, associé a une deuxieme région de vents intenses
(Fig. 2.19(b)). Deux murs concentriques sont visibles simultanément (Fig. 2.19(c)), séparés par une
région de forte subsidence (moat) matérialisée par des nuages bas (disque bleu foncé sur I’image
micro-ondes). Tandis que le mur externe se contracte en se renforcant, le mur primaire interne s’ef-
fondre progressivement (Figs. 2.19 c,d,e) et laisse place a un anneau unique et large de convection
intense (Fig. 2.19(e)). Le mur externe prive en effet le mur interne de son alimentation convergente
de basses couches. Ce processus porte le nom explicite de « cycle de remplacement du mur de 1’ ceil »
ou ERC pour « eyewall replacement cycle » (Shapiro et Willoughby 1982, Willoughby et al. 1982) et
est associé a des changements brusques d’intensité cyclonique.

Une classification des ERC a partir de I’imagerie satellitaire micro-ondes (SSM/I et TMI) a été
obtenue par Kuo et al. (2012). Ils ont analysé 91 cas de typhons du Pacifique Nord-Ouest ayant
présenté des murs concentriques entre 1997 et 2010. Ils distinguent 3 catégories de cycle de rempla-
cement du mur de I’ ceil suivant les changements de structure associés : (i) le cycle classique (53 % des
cas) pour lequel le mur intérieur se dissipe dans les 20 heures apres 1’apparition du mur extérieur, (ii)
le cas ou les murs concentriques se maintiennent plus de 20 heures - en moyenne 33 heures (23,5 %
des typhons considérés), et (iii) les cas atypiques (23,5 %) ou I’on observe une dissipation du mur
extérieur. Ces derniers cas se produisent en moyenne a des latitudes élevées (au-dela de 17,5°) ou
les températures de surface de la mer sont seulement d’environ 27 °C et le cisaillement vertical de
vent élevé (7,5m.s™1). Les murs concentriques qui se maintiennent plus de 20 heures sont associés
aux cyclones de plus forte intensité moyenne (I’intensité continue d’augmenter jusque 18 h apres
I’apparition du mur externe et décroit ensuite graduellement mais moins fortement que pour les ERC
classiques). Ils évoluent dans les cisaillements de vent les plus bas (inférieur 2 5m.s!) et au-dessus
de températures de surface de la mer des plus élevées (environ 29 °C), et enfin sont caractérisés par
une douve (moat) plus étendue (largeur de 56 km contre 44 km pour les autres cas).
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F1G. 2.19 — Exemple de changement de structure observé par satellite défilant : le cycle de remplacement
du mur de U'eil, pour lequel un mur externe (mur 2) se développe autour du mur originel (mur 1) qui finit
par s’effondrer. Les températures de brillance dans le canal micro-ondes sont illustrées pour le typhon Sinlaku
autour des instants : (a) 0900 UTC et (b) 2130 UTC le 10 septembre, (c) 0900 UTC, (d) 1130 UTC et (e) 2130
UTC le 11 septembre 2008. La grille est tracée tous les 2° de latitude-longitude. Source : images du Naval
Research Laboratory (NRL) : hitp : //www.nrlimry.navy.mil [tc_pages/tc_home.html
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L’observation et le suivi des ERC est une composante importante de la prévision des change-
ments d’intensité. Les mécanismes physiques qui peuvent provoquer un ERC sont loin d’étre com-
pletement élucidés. Nous ferons un état des lieux des recherches sur ce domaine en section 2.3.5. Le
déclenchement d’un ERC par forgcage externe lié a la présence d’un thalweg d’altitude sera illustré au
chapitre 5.

2.1.7 Trajectoire type

La trajectoire des systémes tropicaux est suivie de pres par les prévisionnistes dans le cadre
de leur mission d’alerte des populations par rapport au risque cyclonique. C’est le flux de grande
échelle dans lequel évolue le systeme tropical qui dicte en grande partie sa trajectoire. L’approche la
plus directe est de considérer un modele simplifié d’atmosphere a une couche dans lequel le cyclone
est advecté par un flux de base calculé sur I’épaisseur de cette couche. L’équation d’évolution du
tourbillon absolu (section 10.3.4, Malardel 2005) pour une atmosphere barotrope non divergente et
sans frottement s’applique alors bien pour décrire le déplacement du cyclone : dd%a = 0,00 (, =
¢ + f représente la composante verticale du tourbillon absolu, somme du tourbillon relatif (¢) et du

parametre de Coriolis (f) dii a la rotation de la terre.

La contrainte barotrope signifie que 1’on considere que I’atmosphere a la méme structure ho-
rizontale sur tous les niveaux verticaux, et que 1’on peut représenter le flux environnemental par
une moyenne sur une couche épaisse de la troposphere. Apres développement, on obtient 1’équation
d’évolution eulérienne du tourbillon relatif en repere cartésien :

0
N _ .S p, (2.15)
ot

ou v, est la composante méridienne du vecteur vent v, et g = % est le gradient méridien de f

(table A.1).

Une analyse en ordre de grandeur montre que le premier terme du membre de droite dans I’équa-
tion 2.15 est prépondérant. Il représente 1I’advection du cyclone par la circulation de grande échelle.
Rarement uniforme dans la vraie atmosphere, le vecteur directeur est en général considéré comme
« symétrique » et calculé sur un volume cylindrique défini par : (a) un disque moyen entourant le
cyclone, typiquement compris entre les rayons 200 et 800 km pour extraire virtuellement le vortex cy-
clonique (Kaplan et DeMaria 2003) et (b) une épaisseur de I’atmosphere généralement comprise entre
850 et 250 hPa (on pondere les flux par la masse a chaque niveau). En fait I’épaisseur de la couche
sur laquelle le flux directeur de grande échelle peut diriger un cyclone augmente régulierement avec
I’extension verticale du systeme et donc avec son intensité (Velden 1993). Ainsi, une couche située
entre 850 et 300 hPa semblerait plus adaptée pour décrire le flux directeur agissant sur un cyclone de
pression supérieure a 960 hPa (avant une phase d’intensification rapide par exemple).

En pratique, la trajectoire observée d’un cyclone s’écarte du flux directeur moyen calculé, méme
si ce dernier permet d’expliquer une bonne partie de la variance du déplacement du systeme. Cela
prouve que les hypotheses de départ (tourbillon symétrique, flux uniforme, absence d’interaction avec
I’environnement) ne refletent qu’en partie les conditions réellement observées dans la nature. L’ équa-
tion du mouvement (2.15) met en évidence I’existence d’un terme supplémentaire (—/3v,) nommé
« effet beta », documenté par Holland (1983) et Chan et Williams (1987). 1l est dii a I’interaction du
cyclone avec le gradient méridien de tourbillon planétaire f. Prenons a titre d’illustration le cas de
I’hémisphere nord, ou les vents d’un cyclone tournent dans le sens inverse des aiguilles d’une montre
sur une majeure partie de la troposphere. Une fois le systeme dépressionnaire formé, les vents de nord
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(v, < 0) al’ouest du systeme contribuent a y produire du tourbillon cyclonique via le terme —5v,. De
méme, les vents de sud (v, > 0) situés a I’est du systeme y produisent du tourbillon anticyclonique.
Les asymétries de tourbillon produites se matérialisent sous la forme de deux circulations secondaires
opposées (cyclonique a I’ouest et anticyclonique a I’est), nommées « gyres beta ». Les vents associés
a ces gyres produisent initialement un flux net a travers le centre du cyclone en direction du pdle. On
appelle aussi cet effet secondaire « la dérive de Rossby ».

Il faut aussi ajouter la rétroaction du vortex sur son environnement. Tel que démontré dans les
modeles barotropes (Chan et Williams 1987, Carr et Elsberry 1997), le vortex fait tourner les gyres
dans le sens cyclonique pour leur donner une orientation finale vers le nord-ouest dans 1’hémisphere
boréal, et vers le sud-ouest dans I’hémisphere austral. Au total, I’effet moyen de la variation du pa-
rametre de Coriolis, résultant de processus non-linéaires, est de causer une déviation du cyclone vers
I’ouest et vers le pole, a une vitesse de 1 a 3m.s~! (Fiorino et Elsberry 1989). Ce résultat est valable
quel que soit I’hémisphere et illustré en figure 2.20. Les études précédentes ont par ailleurs montré
que I’effet beta augmente avec la force des vents du cyclone mais aussi avec I’extension radiale des
vents maximaux, en 1’absence de flux directeur de grande échelle. En théorie, I’effet beta peut donc
contribuer de fagcon significative au déplacement du cyclone, surtout lorsque ce dernier est de grande
dimension et évolue dans un flux environnemental faible. La prise en compte des asymétries est donc
un aspect primordial de la prévision de trajectoire. Au chapitre 6, nous mettrons en évidence le role
de I’effet beta dans le changement de trajectoire d’un cas d’étude réel, le typhon Sinlaku (2008).

Conceptual Model of B-gyres for NH Tropical Cyclones with no
Environmental Fiow

Y/
» p

FI1G. 2.20 — Schéma des gyres beta (L et H) résultant
de Uinteraction d’un cyclone tropical avec le tour-
billon planétaire, sans flux de base. Les deux hémi-
sphéeres sont représentées. Le flux moyen induit par
le couple de gyres est représenté par le vecteur @.
Source : le programme COMET.

Au total, I’équation d’évolution du tourbillon en atmosphere barotrope non divergente (2.15)
donne la trajectoire type suivante : aux basses latitudes, le cyclone se déplace globalement vers 1’ ouest,
sous la facade équatoriale des anticyclones subtropicaux qui dirigent des vents d’est dans toute la
troposphere (hémisphere d’été). Le tourbillon tend ensuite naturellement a gagner des latitudes plus
élevées par effet beta. Le cyclone est alors susceptible d’infléchir sa course en direction des zones
tempérées, pour ensuite se dissiper ou étre repris dans la circulation d’ouest des latitudes moyennes.
Un cyclone peut en effet « remonter » a I’avant d’un thalweg des moyennes latitudes d’amplitude
suffisante. On parle de « transition extra-tropicale » si le systeéme parvient a changer de structure et se
ré-intensifier en tempéte des moyennes latitudes (systeme a cceur froid). Si le thalweg est trop loin,
le cyclone reste dans la zone tropicale apres une déviation temporaire de sa trajectoire en direction
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2.1. Cyclones tropicaux

de la faiblesse de pression. En général, la vitesse de déplacement d’un systeme tropical est faible
(inférieure 2 5m.s~!) dans la phase de formation et de développement. Elle peut ensuite augmenter
rapidement pour dépasser 10 m.s~! au franchissement de la latitude 30°.

Tracks and Intensity of Tropical Cyclones, 1851-2006

B s [+ | [ 2 | 3] T

Saffir-Simpson Hurricane Intensity Scale
NASA

F1G. 2.21 - Trajectoires des dépressions, tempétes et cyclones tropicaux dans le monde pendant la période
1856-2006. Les systemes sont classés selon I’échelle d’intensité de Saffir-Simpson présentée en section 2.1.1.
Source : le programme COMET.

La figure 2.21 illustre les trajectoires mondiales des dépressions, tempétes et cyclones tropicaux
formés entre 1851 et 2006. On y retrouve les principales caractéristiques énoncées précédemment :

— Les cyclones ne se forment pas et n’évoluent pas a I’équateur (force de Coriolis nulle).

— Il est possible d’observer des systemes a caractéristiques cycloniques dans 1’ Atlantique Sud
bien que cela soit tres rare (ex : Catarina en 2004). Des températures de surface de la mer
insuffisantes, un cisaillement vertical de vent élevé et un emplacement de la ZCIT trop proche
de I’équateur dans ce bassin ne permettent généralement pas d’y soutenir les développements
cycloniques.

— Les cyclones ne sévissent pas dans le Pacifique Sud-Est, I’eau y étant trop froide.

— Le Pacifique Nord-Ouest est la région la plus active, avec le plus grand nombre de cyclones
intenses (trajectoires orange a rouge). Les cyclones de I’hémisphere sud sont en général moins
intenses que les cyclones du Pacifique Nord et de 1’ Atlantique.

— Les trajectoires moyennes sont dirigées vers I’ouest et vers les pdles. Elles sont malgré tout
souvent erratiques en raison des changements de flux directeur (en particulier dans le SOOI).

— Dans le nord Pacifique et nord Atlantique, les cyclones peuvent atteindre des latitudes élevées
par transition extra-tropicale. Dans I’hémisphere sud, peu de cyclones ont une transition extra-
tropicale. Ceci est dii a I’extension, vers les latitudes tropicales, du jet subtropical (noyau de
forts vents d’ouest sous la tropopause), ce qui contraint les trajectoires des cyclones.

— Dans I’océan Indien nord (mer d’Oman et golfe du Bengale) et le Pacifique Nord-Est, la durée
de vie des tempétes est limitée par la présence respective de terre et d’eaux froides au nord de
ces régions.

37



CHAPITRE 2. CONTEXTE DE L’ETUDE ET ETAT DES CONNAISSANCES

2.2 DEFERLEMENT D’ONDE DE ROSSBY

Puisque les systemes dépressionnaires tropicaux ont une fragilité avérée en haute troposphere
(faible stabilité inertielle, voir section 2.1.4), il apparait crucial de s’intéresser a I’influence des per-
turbations d’altitude qui évoluent a proximité des cyclones sur leur intensification. C’est I’objet prin-
cipal du présent travail de these. Nous définissons ici les structures météorologiques originaires des
moyennes latitudes qui parviennent a pénétrer dans les tropiques et a approcher les cyclones au plus
pres (thalweg d’altitude ou cut-off low, anomalie ou structure cohérente de tourbillon potentiel). Bien
souvent, 1’origine de ces structures est le déferlement d’un paquet d’ondes de Rossby planétaires.
Un rappel sur la théorie des ondes de Rossby permettra d’expliquer 1’origine de ces déferlements et
les processus qui y sont associés. Une climatologie des déferlements d’onde de Rossby sera ensuite
présentée, particulierement dans le bassin SOOL.

2.2.1 Les ondes de Rossby

Le tourbillon potentiel marqueur de la tropopause dynamique

Le tourbillon potentiel, grace a ses propriétés (parametre conservatif en I’absence de frottements
et de chauffage diabatique), est un puissant outil pour 1’étude de la dynamique de I’atmosphere. 11
permet de synthétiser les éléments cruciaux de la situation météorologique et a permis d’élaborer les
modeles conceptuels de cyclogenese que 1’on connait aujourd’hui. La distribution climatologique du
tourbillon potentiel dans 1’atmosphere (moyenne zonale et temporelle) peut étre appréhendée par le
produit du tourbillon planétaire f par la stabilité verticale moyenne de I’atmosphere (Arbogast 2002).
On en déduit aisément que le tourbillon potentiel varie avec la latitude (tout comme f), et que la
stratosphere constitue un réservoir de tourbillon a cause des fortes stabilités statiques qui y régnent
(sous la zone de chauffage maximal). A I’inverse, le tourbillon potentiel est faible et quasi-uniforme
dans la troposphere. La surface 1,5 unités de tourbillon potentiel (1PVU=10"%m? K.s"'.kg™!), ou
—1,5PVU dans I’hémisphere sud, est généralement choisie comme limite entre 1’air troposphérique
et ’air stratosphérique et appelée tropopause dynamique aux latitudes moyennes. Elle n’est pas ri-
gide et peut se déformer sous 1’action des mouvements horizontaux et verticaux des particules qui la
constituent. Si I’on se place maintenant sur 1’isentrope 350 K, qui est une surface quasi-horizontale
d’apres la climatologie présentée en figure 2.22, I’isoligne +/- 1,5 PVU représente la frontiere entre la
troposphere tropicale et la stratosphere des moyennes latitudes. Elle permet de repérer les interactions
tropiques-moyenne latitudes d’échelle synoptique (Figs. 2.23 et 2.24).

Les ondes de Rossby

Au niveau des moyennes latitudes, une vaste dépression circumpolaire quasi-circulaire entoure
le globe. Sous I’influence des grands reliefs (Rocheuses, Himalaya. . .), les courants généraux d’ouest
tendent a s’écarter d’une direction zonale parfaite en produisant des oscillations qui se présentent sous
la forme de méandres. Sur une surface d’égal tourbillon potentiel comme la tropopause dynamique,
ces méandres ont une signature en géopotentiel. Ils sont constitués d’une alternance de thalwegs
(zones de bas géopotentiels dont 1’axe est dirigé depuis le pole vers 1’équateur) et de dorsales (zones
de haut géopotentiels dont 1’axe est dirigé depuis I’équateur vers le pole) plus ou moins profonds, au
nombre de 2 a 5 (ex : Fig. 2.23). Ces ondes longues d’échelle synoptique a planétaire (périodicité de
I’ordre de 6 a 25 jours) sont appelées ondes de Rossby, du nom du physicien suédois Carl-Gustav
Arvid Rossby qui en a découvert I’existence en 1939 (Rossby 1939).
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(W) Spnyny

FI1G. 2.22 — Coupe verticale et mé-
ridienne de la température poten-
tielle (K) en moyenne zonale et
temporelle (période 1986-1995). Le
contour noir épais représente le gra-
dient vertical de température po-
tentielle égal a 1,2 x 1072 K.m~ 1.
La tropopause tropicale dynamique
(contour +/—1,5 PVU) est matéria-
lisée en trait pointillé; elle sépare
Uair stratosphérique extra-tropical
de [air troposphérique subtropical
pour une particule voyageant sur
Pisentrope 350K, qui est quasi-
horizontale. Source : figure 2 de Pos-
tel et Hitchman (1999).

F1G. 2.23 — Visualisation des ondes de Rossby sy-
noptiques et planétaires : topographie de la tro-
popause dynamique le 27 décembre 1999 a 0000
UTC. Toutes les plages colorées correspondent a
des géopotentiels inférieurs a 10000 m. Les plages
rouges correspondent a des géopotentiels inférieurs
a 6 000 m. Source : figure 5 de Arbogast (2002).
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Théorie linéaire des ondes de Rossby

Les ondes de Rossby planétaires peuvent se développer dans tout courant zonal dans lequel
existe un gradient méridien de tourbillon potentiel. Un tel gradient peut avoir différentes sources : la
variation du parametre de Coriolis avec la latitude (effet (), la variation méridienne du cisaillement
méridien de vent du flux de base, ou encore la variation selon la verticale du cisaillement vertical de
vent du flux de base. On trouve justement, dans 1I’environnement barocline des moyennes latitudes,
une zone de fort gradient de tourbillon potentiel a la tropopause. Ce gradient est associé au jet stream
(courant jet) d’ouest (Palmén et Newton 1948) et joue un rdle de guide d’onde de Rossby (Hoskins
et al. 1985).

La propagation des ondes de Rossby planétaires peut s’étudier dans le cadre de la théorie linéaire
classique des perturbations d’amplitude infinitésimale. Une méthode simple est d’utiliser le modele
barotrope non divergent sur un S-plan pour un fluide parfait (d’épaisseur constante). Ce cadre est
suffisant pour décrire le mécanisme de propagation des ondes et les résultats sont facilement généra-
lisables aux autres sources de génération d’ondes de Rossby. On obtient la relation de dispersion puis
I’expression de la vitesse de phase de I’onde dans la direction zonale :

_ B
apres linéarisation de 1’équation de conservation du tourbillon absolu autour d’un état de base donné
par un flux zonal constant (u,, = cte) et avec les symboles définis en table A.1.

Cette relation met en évidence le résultat bien connu qu’une onde de Rossby planétaire se pro-
page vers 1’ouest par rapport au flux zonal moyen. La vitesse de phase est inversement proportionnelle
au carré du nombre d’onde zonal k. Les ondes de Rossby sont donc dispersives et se propagent vers
I’ouest d’autant plus vite que leur longueur d’onde est grande. Dans la zone barocline des moyennes
latitudes, les ondes se propagent a contre-sens du fort vent d’ouest régnant a la tropopause (i, > 0)
donnant une propagation globale vers 1’est par rapport a la surface terrestre mais inférieure a celle du
jet. Lorsque leur vitesse de phase atteint celle du flux moyen qui les advecte (@,, = C,), les ondes de
Rossby deviennent stationnaires (par définition).

2.2.2 Déferlement non-linéaire et structures météorologiques associées

A partir de I’équation 2.16, on dérive aisément la vitesse de groupe d’un paquet d’ondes de
Rossby dans la direction zonale :

k2 — 2
Coo = g, + 67%2 whE (2.17)
et dans la direction méridienne : okls
ng = (]CQ + l2)2 (218)

Les expressions 2.16, 2.17 et 2.18 montrent que pour des valeurs de 3 et de k données, lorsque le
vent zonal d’ouest u,, tend vers la valeur de la vitesse de phase de I’onde (C.,), le nombre d’onde
méridien [ tend vers l'infini et Cy, et Cy, tendent alors vers 0. Autrement dit, les ondes dont la
vitesse de phase C, approche le vent moyen propagent leur énergie zonale et méridienne jusqu’a une
ligne critique appelée « zone d’accumulation » (Beucher 2010b). Progressivement, alors que C, tend
Vers U, , la structure des axes de thalwegs et dorsales va se modifier en se couchant de plus en plus
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horizontalement (le nombre d’onde méridien 1 augmente vers ’infini, la longueur d’onde diminue).
L’onde se déforme en se propageant et son amplitude croit jusqu’a ce que la créte du thalweg atteigne
une région critique ou C, = u,, (Beucher 2010b), généralement la tropopause tropicale ou les vents
zonaux sont plus faibles. Ceci provoque de facon irréversible le déferlement de 1’onde a cause des
non-linéarités qui apparaissent aux fortes amplitudes (Hoskins et al. 1985). Les régions ou les ondes
déferlent ont été baptisées « surf zones » (Mclntyre et Palmer 1984, Postel et Hitchman 1999).

Pour suivre le déferlement des ondes de Rossby (RWB pour « Rossby Wave Breaking ») le long
de la tropopause subtropicale dans les deux hémispheres, Postel et Hitchman (1999) ont examiné
les déformations du contour +/—1,5PVU sur I'isentrope 350K qui a la particularité d’étre quasi-
horizontale et qui coupe la tropopause dynamique dans les régions tropicales vers 20° a 30° de lati-
tude (Fig. 2.22). L’examen du champ de tourbillon potentiel sur une carte isentrope suit les travaux
de Hoskins et al. (1985). Le processus de déferlement est caractérisé par une déformation rapide (de
I’ordre de la journée) et irréversible du contour (Fig. 2.24) avec repliement horizontal de la tropopause
(inversion du gradient méridien de tourbillon potentiel). Les déferlements sont constitués de langues
d’air stratosphérique extra-tropical (ayant des valeurs absolues relativement élevées de tourbillon po-
tentiel) advectées, de facon principalement isentrope, dans la troposphere tropicale (Hartmann et al.
1984, Postel et Hitchman 1999). Le processus inverse de déferlement en direction du pole (dorsale
de I’onde) s’observe également mais présente un intérét moindre pour notre étude. Les RWB contri-
buent ainsi aux processus de mélange entre 1’air troposphérique et I’air stratosphérique et sont une
manifestation de I’interaction entre les moyennes latitudes et les tropiques.
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F1G. 2.24 — Schéma conceptuel d’un
déferlement d’onde de Rossby dans
(a) le Pacifigue Nord et (b) I’At-
lantique Sud sur la surface isen-
trope 350 K. La tropopause tropicale
dynamique (contour +/—1,5PVU)
est matérialisée par un trait noir
épais. Le déferlement se caracté-
rise par une déformation irréversible
du contour de tourbillon potentiel
sur la surface isentrope, avec folia-
tion de tropopause (tropopause fol-
ding) dans le plan méridien. Les ré-
gions hachurées délimitent les ré-
gions ou les ondes de Rossby dé-
ferlent (« surf zones ») avec inver-
sion locale du gradient méridien de
tourbillon potentiel (gradient vers le
sud). Source : figure 1 de Postel et
Hitchman (1999).

En figure 2.23, on observe des ondes de Rossby d’échelle planétaire qui suivent un régime on-

dulatoire sans déferlement. En revanche, la ligne de gradient se déforme par déferlement de paquets
d’onde de plus petite échelle et on distingue des noyaux isolés qui évoluent le long du guide d’onde ou
s’en détachent. Ces noyaux, de taille caractéristique avoisinant les 1 000 km, constituent des « anoma-
lies » du champ climatologique moyen. On peut aussi les appeler « structures cohérentes » (Arbogast
2002), au sens donné par la turbulence. Il s’agit d’objets météorologiques se propageant et évoluant
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sur des constantes de temps assez longues en se dispersant peu (Plu 2008). Les déferlements d’onde
de Rossby qui atteignent les tropiques seront matérialisés en altitude tantdt par (i) un fond de thalweg
situé a quelques milliers de kilometres d’un cyclone (parfois moins de 1 000 km) avec un filament de
fort tourbillon potentiel qui est étiré par I’advection différentielle du champ de vent (Fig. 2.25(a)),
tantot par (i1) un vortex cyclonique froid (cut-off low) qui résulte de 1’isolement d’un fond de thal-
weg (Fig. 2.25(b)). Un tel tourbillon est une structure cohérente d’échelle synoptique associée a un
extremum de tourbillon potentiel cyclonique. Le plus souvent cette structure se déplace dans les vents
d’est tropicaux d’altitude avec une vitesse relativement faible et poursuit donc sa route a contresens
du thalweg qui lui a donné naissance.

La figure 2.25 illustre les propos ci-dessus avec 1’exemple d’un déferlement d’onde de Rossby
dans le SOOI, en période estivale (février 2007). Le déferlement est caractérisé par une langue de
fort tourbillon potentiel (en bleu) sur I’isentrope 350 K, orientée selon un axe nord-ouest a sud-est;
notons que dans I’hémisphere sud, des valeurs négatives de tourbillon potentiel sont associées a du
cyclonisme. Le thalweg associé est mis en évidence par des bas géopotentiels a 300 hPa (Fig. 2.25(a)) ;
il progresse dans des vents d’est d’intensité 30 m.s~! 4 300 hPa, sur la face équatoriale de I’anticyclone
d’altitude (zone de hauts géopotentiels), et se fragmente 24 h plus tard (Fig. 2.25(b)) en deux cuts-offs
cycloniques dont I’un se situe au sud du cyclone Dora, et I’autre plus intense en marge sud-est. Les
vents d’ouest associés au flux de grande échelle atteignent, vers 45°S, un pic d’intensité avoisinant
70m.s~! : c’est le jet d’ouest subtropical qui, dans 1’hémisphére d’été, se rapproche du pdle ; une
branche isolée de ce courant jet est visible sur le flanc équatorial du thalweg (Fig. 2.25(a)) puis du
cut-off (Fig. 2.25(b)), avec des valeurs de 30 2 40m.s~!. Ces vents forts situés au nord nord-est
du noyau de tourbillon potentiel peuvent forcer une circulation agéostrophique (et donc renforcer
les vitesses verticales en moyenne troposphere) en entrée gauche du jet, soit en périphérie polaire
d’une dépression tropicale préexistante (comme ici la tempéte Dora), tout en intensifiant la divergence
d’altitude et en favorisant I’évacuation de la masse au sud du cyclone (on parle de « canal d’évacuation
coté polaire »).

Notons que les ondes de Rossby se propagent aussi verticalement et que 1’advection de tourbillon
potentiel associée a un déferlement peut également présenter une forte composante verticale : dans un
cut-off, de I’air d’origine stratosphérique est transporté vers le bas a travers les isentropes (Thorncroft
et al. 1993).

2.2.3 Climatologie

La climatologie des RWB sur les différents bassins présentant une activité cyclonique (Postel
et Hitchman 1999) montre qu’aucune saison ni aucun bassin n’est épargné a I’exception de I’océan
Indien Nord. Les déferlements ont préférentiellement lieu 1’été (on en observe 5 fois plus qu’en hiver)
sur les flancs est des anticyclones d’altitude vers 30° de latitude, soit au milieu des océans tropicaux.
L’été est en effet la période ou les jets d’ouest subtropicaux faiblissent et tendent vers les mémes
valeurs que la vitesse de phase zonale des ondes de Rossby synoptiques. Les précédents auteurs
suggerent que le flux d’altitude des hautes pressions subtropicales permet une déformation aval plus
facile des faibles gradients de tourbillon potentiel présents en été.

Dans le bassin sud-ouest de 1’océan Indien, on mesure une forte activité de déferlements d’onde
de Rossby (Ndarana et Waugh 2011). Dans le cadre des études menées au LACy, Barlan et al. (2003)
ont réalisé une climatologie du déferlement des ondes de Rossby 1’été, sur la période 1980-2001, a
partir des champs de tourbillon potentiel sur I'isentrope 350 K. L’étude des déferlements en excluant
les cut-off (Leroux 2004) montrent qu’en moyenne 24 RWB se forment durant la saison estivale du
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F1G. 2.25 — Exemple de déferlement d’onde de Rossby dans le bassin SOOI les (a) 31/01/2007 et (b)
01/02/2007, a 0000 UTC. Le champ de tourbillon potentiel sur la surface isentrope 350K (plages de cou-
leur entre —6 PVU en bleu et 1 PVU en rouge par pas de 0,2 PVU) est superposé au géopotentiel de la surface
300 hPa (traits fins bleus ou noirs, en mgp), et au champ de vent a 300 hPa (barbules, en gris pour les valeurs
inférieures a 30 m.s~1, en noir au-dela). Les champs sont extraits des réanalyses ERA-Interim du CEPMMT a
environ 80 km de résolution. Une tempéte (Dora) évolue au nord du déferlement ; son minimum dépressionnaire
de surface est localisé par une croix.
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bassin SOOI (novembre-avril) avec un pic en janvier ou les ondes déferlent tous les 5 jours. Les dé-
ferlements se déplacent globalement vers I’est, dans la méme direction que le flux moyen (jet d’ouest
subtropical). Ils parcourent en moyenne 20° de longitude en 36 h ce qui leur confere une vitesse
de groupe moyenne de 60 km.h~'. Ils ont une durée de vie variable de plusieurs jours (2 jours en
moyenne). Leurs extensions zonale et méridienne (dimension du repliement) sont maximales en fé-
vrier, avec une moyenne respective de 35° et 23°. Deux zones de déferlement privilégiées ont été
identifiées dans le bassin : au centre (60°-70°E) en janvier-février et au niveau du canal du Mozam-
bique (ou cdte est du contient Africain) au début et a la fin de la saison cyclonique (Leroux 2004).

2.3 INTENSIFICATION RAPIDE DES CYCLONES : LES ACTEURS CLES

A présent que nous avons décrit les types de structures susceptibles de se trouver dans 1’environ-
nement d’un cyclone, nous énoncons quels sont les acteurs clés, connus a ce jour, qui peuvent modifier
I’intensité d’un systeéme dépressionnaire tropical. Si le carburant fourni par I’environnement permet
d’estimer globalement I’intensité potentielle d’un cyclone, il ne permet pas (ou peu) a I’heure actuelle
d’anticiper les brusques changements d’intensité couramment observés. C’est un enjeu important de
la prévision aujourd’hui quand on sait I’impact humain, sociétal et économique qu’un cyclone peut
avoir en s’intensifiant rapidement a 1’approche d’une cdte habitée (exemple de Katrina qui toucha la
Louisiane en 2005). Etre capable de prédire correctement 1’évolution de I’intensité d’un cyclone c’est
permettre de mettre a I’abri une population a risque avec le plus grand délai de prévoyance possible.

2.3.1 Définition

Pour désigner I’intensification rapide, nous utiliserons dans ce manuscrit I’acronyme RI, Rapid
Intensification, de fagon a réserver 1’abréviation IR pour le terme infrarouge, comme cela est d’usage.
Une définition statistique de I'intensification rapide a ét€ donnée par Kaplan et al. (2010) pour I’ At-
lantique Nord et le Pacifique Nord-Est. La RI est un renforcement des vents maximaux soutenus d’au
moins 30 nceuds (15,4 m.s~!) sur une période de 24 heures. Ce seuil de 30 nceuds correspond au 94¢™¢
(resp. 92°¢) percentile de tous les changements d’intensité observés sur 24 h dans les systémes tropi-
caux évoluant sur mer dans 1’ Atlantique Nord (resp. le Pacifique Nord-Est) de 1989 a 2006, au stade
minimum de dépression. Dans le SOOI, un tel calcul n’a pas été conduit. Une intensification dans ce
bassin est considérée comme rapide par les prévisionnistes des lors qu’elle excede le taux climatolo-
gique moyen de 1 nombre de Dvorak T (ou CI) par période de 24 heures (Dvorak 1975). Selon la table
utilisée dans le SOOI (2.16), ce seuil de 1 CI par 24 h est inférieur a la définition de I’intensification
rapide donnée pour 1’ Atlantique.

Jusqu’ici les recherches sur les changements d’intensité se sont focalisées sur le role des deux
agents principaux que sont :
— Les facteurs environnementaux nommés « forcages externes ». Ils comprennent :
1) Les flux de chaleur océanique (section 2.3.2).

2) Les forcages atmosphériques de grande échelle qui incluent le cisaillement vertical de vent
(section 2.3.3) et d’autres aspects spécifiques aux thalwegs d’altitude qui seront traités
séparément (section 2.3.4).

— Les processus internes se déroulant au coeur du vortex a petite échelle, qui sont susceptibles de
modifier la structure et donc I’intensité du systeme (section 2.3.5).

Si certains processus ont été identifi€s, beaucoup de questions restent en suspens quant aux méca-
nismes physiques précis responsables de I’intensification rapide d’un cyclone.
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2.3.2 Forcage externes : océan et environnement atmosphérique

Forcage externe océanique

Comme nous I’avons énoncé en section 2, les flux de chaleur océanique sont la principale source
d’énergie des cyclones tropicaux (Gray 1979, Emanuel 1986). Il est donc évident que 1’océan contri-
bue de facon notable a leur intensification. D’ailleurs les températures de surface de la mer sont
intégrées dans la formule du maximum d’énergie potentielle d’un cyclone (voir section 2.1.2). De-
puis plusieurs années, on surveille aussi la structure thermique de I’océan superficiel (les 50 premiers
metres environ) pour comprendre ses effets sur I’intensité cyclonique. Le parametre utilisé s’ appelle
« contenu énergétique de I’océan » (OHC pour Ocean Heat Content) et des estimations sont obtenues
par satellite. Pour atteindre des intensités extrémes, les cyclones doivent interagir avec un tourbillon
océanique chaud (Shay et al. 2000, Lin et al. 2005). Shay et al. (2000) ont montré que des valeurs
d’OHC supérieures a 50 kJ.cm ™2 favorisent des taux élevés de changement d’intensité (cas de I’inten-
sification de Opal dans le golfe du Mexique en 1995), pour des cyclones présentant des conditions
environnementales favorables par ailleurs (i.e., un cisaillement vertical de vent horizontal inférieur a
12m.s~!, une humidité relative de moyenne atmospheére > 50 % et des températures de surface de
la mer > 28,5 °C). Le profil de salinité dans la couche de mélange océanique a également son im-
portance. En effet, il est possible d’observer de I’eau froide et douce en surface, mais plus chaude
et plus salée en dessous. Dans ce cas, le passage d’un cyclone peut faire remonter 1’eau chaude qui
contribuera a I’intensification du systeme (Balaguru et al. 2012).

Les travaux récents de Samson (2009) et Vincent (2011) ont permis de modéliser la réponse de
I’océan au passage d’un cyclone et sa rétroaction négative sur I’intensité du systeme. On observe dans
le sillage d’un cyclone un refroidissement net de la mer appelé « sillage froid » ou « cold wake ».
Non seulement le cyclone préleve de la chaleur a 1’océan superficiel par évaporation (flux de chaleur
latente), mais les vents du cyclone détruisent la stratification verticale de 1’océan. Le rotationnel de la
tension du vent génere de la divergence dans la couche supérieure océanique. Des régions de remon-
tée d’eau profonde (upwelling) se forment, mélangeant les eaux chaudes de surface avec les eaux plus
froides sous-jacentes. Le refroidissement de surface qui en résulte limite 1’évaporation de surface et
donc I’intensification ultérieure du systeme s’il est amené a s’attarder sur ces mémes eaux. L’exis-
tence de zones a fort contenu énergétique comme des tourbillons océaniques chauds permettraient de
réduire, sous le coeur de la circulation cyclonique, 1I’amplitude du refroidissement de la température
de surface de la mer d’environ 0,5 °C (Mainelli et al. 2008).

Forcage externe atmosphérique (généralités)

L’intensification rapide des cyclones en lien avec un forcage dynamique de grande échelle a fait
I’objet de nombreuses publications. Kaplan et DeMaria (2003) et Kaplan et al. (2010) ont analysé
les champs dynamiques et thermodynamiques présents au voisinage des cyclones s’intensifiant rapi-
dement. Plusieurs parametres atmosphériques clés présents dans 1I’environnement d’un cyclone sont
susceptibles de moduler son intensité :

— la présence de canaux d’évacuation en altitude c6té équatorial ou polaire du cyclone qui ren-
forcent la divergence d’altitude (Ritchie et Elsberry 2003; 2007),

— les sources additionnelles de moment angulaire ou de vorticité (ou de tourbillon potentiel),

— le renforcement de la circulation secondaire du cyclone (dont le champ de vitesse verticale),

— I’humidité relative de basse a moyenne troposphere (Kaplan et DeMaria 2003),

— le cisaillement vertical de vent, i€ a la proximité d’un jet d’altitude.
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Leffet du cisaillement de vent sur les changements d’intensité des cyclones tropicaux reste la
problématique la moins comprise et probablement une des raisons pour laquelle les prévisions d’in-
tensité n’ont pas été grandement améliorées ces 2 dernieres décennies. Le cisaillement de vent est
généralement décrit comme ayant un impact négatif sur le développement et I’intensification des
cyclones tropicaux (Ramage 1959, Gray 1979, Peng et al. 1999, Frank et Ritchie 2001, Kaplan et
DeMaria 2003) et on observe que la plupart des systemes ne s’intensifient pas dans un cisaillement
de vent excédant 10 m.s~* (DeMaria et al. 2005). A I’inverse, la divergence en haute troposphere,
souvent liée a la proximité d’un jet d’altitude, permet non seulement de renforcer les ascendances
convectives au sein des cumulonimbus ou du mur du cyclone mais aussi d’entretenir la baisse de
pression de surface en exportant de la masse hors de la colonne centrale, favorisant ainsi le « tirage
de la cheminée cyclonique » (cf. section 2.1.3). Les creusements explosifs les plus spectaculaires
résultent souvent de 1’action conjuguée de plusieurs facteurs environnementaux (océaniques et/ou at-
mosphériques) favorables. Ce fut le cas pour la chute de pression inattendue de I’ouragan Opal en
1995 (de 963 a 916 hPa en 18 heures) qui fait I’objet de nombreuses publications. L’intensification de
ce dernier peut s’expliquer a la fois par un tourbillon océanique chaud (Hong et al. 2000, Shay et al.
2000) et un renforcement de la divergence d’altitude induit par un thalweg de haute troposphere, dans
un environnement faiblement cisaillé (Bosart et al. 2000).

Nous nous proposons dans la section suivante de présenter plus en détail les connaissances ac-
tuelles sur les effets du cisaillement de vent. Ensuite nous aborderons les facteurs indissociables des
thalwegs d’altitude qui font I’objet du présent travail de these (section 2.3.4).

2.3.3 Forcage externe atmosphérique : focus sur I’effet du cisaillement vertical
de vent

Le cisaillement de vent est communément mesuré par la différence des vents entre 850 et 200 hPa,
moyennés sur un disque compris entre les rayons 200 et 800 km pour extraire virtuellement le vortex
cyclonique (Kaplan et DeMaria 2003).

Effet du cisaillement vertical de vent : inclinaison du vortex et asymétries d’ordre 1

Une étude climatologique de la cyclogenese en Atlantique Nord (Nolan et McGauley 2012) a
montré qu’un cisaillement vertical de vent compris entre 1,25 et 5m.s~* est le plus favorable a la
genese des systemes tropicaux. S’il aide a organiser la convection, le cisaillement altére néanmoins
la symétrie d’un cyclone, la répartition de la convection et donc la distribution de ses précipitations
(Frank et Ritchie 2001). La convergence de basses couches et les ascendances verticales sont renfor-
cées en aval du vecteur cisaillement, particulierement a gauche (droite) dans I’hémisphere nord (sud)
(Black et al. 2002, Braun et al. 2006, Reasor et al. 2009), avec des valeurs de CAPE et d’hélicité ac-
centuées (Molinari et Vollaro 2008; 2010a). Dans le cas de I’hémisphere nord, les cellules convectives
se forment c6té aval droit du cisaillement pour s’intensifier ensuite en migrant dans le quadrant aval
gauche (ex : Heymsfield et al. 2001, Wong et Chan 2004). De la subsidence est observée en amont.
Les asymétries de convection dans un cyclone vont dépendre des directions relatives des vecteurs ci-
saillement et déplacement du cyclone, bien que le plus souvent les effets du cisaillement I’emportent.
La figure 2.26 schématise la répartition de la convection autour du centre cyclonique, au voisinage du
mur de I’ceil, dans le cas d’un cisaillement vertical de vent dans le sens du déplacement du cyclone.
La figure 2.27 illustre, cette fois dans le plan vertical, I’'influence du cisaillement vertical de vent sur
la circulation secondaire du cyclone (asymétries radiales).

46



2.3. Intensification rapide des cyclones : les acteurs clés

F1G. 2.26 — Diagramme schématique résumant les
effets cumulés du cisaillement vertical de vent et
du déplacement du cyclone sur la répartition de la
convection autour du centre cyclonique, au voisinage
du rayon de vent max RVM (RMW en anglais), pour
le cas de I’hémisphére nord. Les zones privilégiées de
convection induites par cisaillement et par déplace-
ment du cyclone apparaissent en orange et en rouge
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F1G. 2.27 — Schéma conceptuel illustrant dans le plan vertical la modification de la circulation secondaire
d’un cyclone en présence d’un cisaillement de vent fort (haut) ou faible (bas). Un rectangle matérialise le
vortex central (I’inclinaison du vortex avec I’altitude sous I’effet du cisaillement n’est pas représentée ici). Les
fleches indiquent la direction et la force de la circulation secondaire. A gauche est représentée la circulation
symétrique sans cisaillement de vent, a laquelle on rajoute la circulation asymétrique induite par cisaillement
(milieu) pour obtenir la circulation secondaire totale (droite). « w » (pour « warm ») représente ici le ceeur
chaud d’altitude. Source : figure 13 de Wong et Chan (2004).
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Une des explications théoriques les plus répandues stipule que le cisaillement déforme 1’aligne-
ment vertical et donc la structure barotrope du cyclone. Il ventile les anomalies de température et
d’humidité présentes au coeur du systeme, et déconnecte la convergence de basses couches de la di-
vergence d’altitude (Gray 1979). La pression centrale au niveau de la mer augmente par ajustement
hydrostatique suite a 1’érosion des valeurs élevées de température potentielle équivalente 6, présentes
dans I’ceil : elles sont advectées vers 1’extérieur du systeme par le flux d’altitude. Rappelons que la
température potentielle équivalente 6, représente la température prise par une particule d’air humide
dont toute la vapeur d’eau est enlevée par condensation pseudo-adiabatique puis qui est ramenée au
niveau de pression 1 000 hPa, selon une transformation adiabatique seche pendant laquelle la chaleur
latente précédemment libérée est convertie en chaleur sensible (Beucher 2010b). La température 6,
permet de décrire une masse d’air en présence de processus diabatiques. En effet, contrairement a
6, cette quantité ne varie pas en présence de changements de phase puisque 1’augmentation de 6 par
libération de chaleur latente (due a la condensation) est contrebalancée par une baisse de la quantité
de vapeur (Beucher 2010b, équation A.17).

Les simulations numériques idéalisées de Frank et Ritchie (2001) offrent une explication al-
ternative en montrant que le cyclone s’affaiblit depuis I’altitude vers la surface avec la séquence
d’événements suivants : (i) des asymétries de nombre d’onde 1 se développent avec une convection
concentrée en aval gauche du vecteur cisaillement (hémisphere nord), (ii) les asymétries en altitude
(ou la circulation est relativement faible) deviennent suffisamment fortes pour mélanger ’air a fort
tourbillon potentiel et a fort ¢, vers I’extérieur du coeur plutot que vers I’intérieur, ventilant ainsi 1’ ceil,
(iii) la perte du coeur chaud d’altitude induit une hausse de pression en surface par équilibre hydrosta-
tique, et (iv) I’advection des couches supérieures affaiblies induit une inclinaison du vortex en aval.
L’ affaiblissement du systeme par le haut s’ arréte lorsque la couche ventilée ne peut descendre plus bas
étant donné la grande force et stabilité inertielle du vortex de basses couches (voir section 2.1.4). Des
profils de température obtenus par satellite fournissent des preuves supplémentaires de 1’érosion par le
haut du cceur chaud du systeme (Knaff et al. 2004). Les sommets nuageux les plus froids sont plus bas
d’environ 1 km dans les systemes cisaillés (> 7,5 m.s~!). Parmi les systémes d’intensité comparable,
ceux qui sont exposés a un fort cisaillement de vent ont un cceur moins chaud, situé 1égerement plus
bas, et une extension verticale réduite (voir Fig. 2.28). Frank et Ritchie (2001) montrent aussi qu’il
existe un décalage temporel entre la mise en place du cisaillement et I’affaiblissement du systeme, de
quelques heures (cisaillement fort) a 36 heures pour un cisaillement de 5 m.s ..

Pour Riemer et al. (2010), I’apparition d’une asymétrie de convection de nombre d’onde 1 a I’ex-
térieur du ceeur, sous I’effet de I’inclinaison du vortex par le cisaillement, renforce les flux subsidents
d’air a faible 6. qui pénetrent dans la couche limite entrante (simulation idéalisée). Les flux de surface
en provenance de la mer sont insuffisants pour rétablir I’enthalpie humide du coeur qui chute lorsque
I’air a faible 6, atteint le mur de 1’ceil, affaiblissant ainsi le systeme (Tang et Emanuel 2010). DeMa-
ria (1996) note néanmoins que la présence en altitude d’une anomalie chaude maximale au coeur du
systeme tend a stabiliser I’atmosphere et donc que tout processus qui retire de la chaleur du cceur du
systeme en altitude devrait déstabiliser I’atmosphere et donc favoriser 1’activité convective et I’inten-
sification. Ceci suggere qu’il pourrait exister une valeur modérée de cisaillement environmental qui
serait optimale pour I’intensification du systéme, sans détruire irréversiblement sa structure verticale
par une ventilation excessive de chaleur et d’humidité. Les asymétries de convection créées, comme
les bandes spiralées, pourraient altérer la taille et la structure du cyclone de maniere a promouvoir
I’intensification. Ceci a été étudié de facon marginale dans la littérature et il n’existe pas de consensus
sur les effets d’un cisaillement vertical de vent de force modérée.
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F1G. 2.28 — Coupes verticales composites obtenues a partir de cyclones d’intensité comprise entre 46 et
52m.s~" évoluant dans des cisaillements de vent inférieur (haut) ou supérieur (bas) a 7,5m.s~"; a gauche
les températures (contours en°C) et anomalies de température (zones grises en°C, le ceeur chaud apparait
en noir); au milieu le vent tangentiel moyen (contours en m.s~Y); a droite le tourbillon vertical (10~* s~1).
Source : figure 5 de Knaff et al. (2004).
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Existe-t’il un seuil de cisaillement pour ’intensification rapide ?

En ce qui concerne I'intensification rapide, les études climatologiques de Kaplan et DeMaria
(2003) et Kaplan et al. (2010) ont montré, tout comme les simulations numériques de Frank et Ritchie
(2001), qu’un systeme tropical a plus de chance de s’intensifier rapidement lorsque son environnement
est peu cisaillé. Dans 1’ Atlantique Nord, les valeurs de cisaillement vertical pour les cas de RI de
1989 a 2006 sont comprises entre 1,5 et 12,3 m.s~! (Kaplan et al. 2010). L’identification d’un seuil
de cisaillement moyen au-dela duquel on peut considérer qu’un cyclone va se combler est une aide
précieuse pour les prévisionnistes. Ce seuil se situerait autour de 7 — 8 m.s ! dans I’ Atlantique Nord
et 9 — 10 m.s~* dans le Pacifique Nord-Ouest (Gallina et Velden 2002). Il s’agit cependant de valeurs
moyennes et d’autres facteurs entrent dans la danse selon le cyclone considéré. Wong et Chan (2004)
ont montré par exemple que la sensibilité d’un cyclone au cisaillement de vent serait liée a sa taille, les
plus petits systemes résistant moins bien a un cisaillement vertical. Tout en confirmant sur des données
d’observation que la réponse d’un cyclone au cisaillement dépendait de sa taille et de son intensité
initiale, Wang (2012) a plus récemment souligné I’importance du profil vertical de cisaillement (un
cisaillement de haute troposphere est plus défavorable a I’intensification car il ventile le cceur chaud
plus efficacement).

Mais bien que la plupart des travaux mettent en évidence 1’aspect défavorable d’un cisaillement
de vent pour le développement et I’intensification d’un cyclone, les observations et études numériques
montrent qu’un cyclone intense est capable de résister a un environnement modérément cisaillé. Les
simulations idéalisées de Stovern et Ritchie (2010) par exemple ont montré que des valeurs inférieures
a 15m.s~! ne sont pas nécessairement prohibitives. En fait, des valeurs optimales de cisaillement
comprises entre 10 et 12,5m.s~! permettent de produire les cyclones tropicaux les plus intenses a
partir d’une dépression tropicale idéalisée.

Cas d’intensification rapide en régime cisaillé

Il arrive effectivement d’observer des creusements explosifs dans un régime de vent fortement
cisaillé supérieur a2 10 m.s~!. L’intensification rapide de nature trés asymétrique de ces cas contraste
avec les composites presque symétriques fournis par Kaplan et DeMaria (2003). C’est le cas par
exemple de I’ouragan Claudette (2003) qui s’est intensifi€ en régime fortement cisaillé tandis qu’une
convection forte en aval a atteint le cceur du systeéme (Shelton et Molinari 2009). Mais 1’ouragan n’a
résisté au cisaillement soutenu que durant 6 heures, a cause de la présence d’air extrémement sec en
amont du cisaillement qui a créé un énorme gradient de 6, (6 K.km™!) juste a I’extérieur du mur de
I’ceil. Cet air sec résulterait de la subsidence induite par cisaillement (hypothese). Le mélange de cet
air sec dans le coeur aurait causé le comblement du systeme conformément a la théorie de Riemer
et al. (2010).

L’ouragan Irene (1999) s’est intensifié plus durablement au-dessus des eaux chaudes du Gulf
Stream (Nguyen et Molinari 2012) tandis que le cisaillement augmentait de 6,5 a 11,4 m.s~! en 24
heures. Le développement d’une convection intense a I’intérieur du RVM dans un rayon de 5 a 10 km
du centre a vraisemblablement contribué a I’intensification rapide de Irene (Fig. 2.29), Nolan et al.
(2007) et Vigh et Schubert (2009) ayant montré que c’est a I’intérieur du RVM que le chauffage
diabatique est le plus efficace pour produire une intensification. La convection présentait une forte
asymétrie de nombre d’onde 1 dans les réflectivités radars, avec un maximum au nord-est. Ce maxi-
mum est en accord avec la théorie et correspond a la superposition des effets d’un cisaillement de vent
et d’une vitesse de déplacement du cyclone en hausse dans la méme direction (Fig. 2.26). Les auteurs
supposent que les flux de surface océaniques au-dessus du Gulf Stream ont été suffisants dans le cas
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d’Irene pour rétablir la baisse d’enthalpie humide induite dans le cceur par cisaillement (Riemer et al.
2010).

10 20 30 40 50 60
Distance from center (km) ‘

F1G. 2.29 — Diagramme de Hovmdller de la réflectivité radar (dBZ) en moyenne azimuthale pour I’ouragan
Irene (1999), du 17 octobre a 2200 UTC au 18 octobre a 0800 UTC, observée par un radar situé sur la cote
de la Caroline du Nord. Le centre cyclonique est a gauche ; le rayon s’étend jusque 60 km. Les contours noirs
indiquent le vent tangentiel moyen ( m.s~') pour positionner le rayon de vent maximal. La barre verticale rouge
(a gauche) indique la durée de la période d’intensification rapide, pendant laquelle une forte convection est
observée a intérieur de la zone de vent maximal. Source : figure 3b de Nguyen et Molinari (2012).

Un dernier exemple est la faible tempéte tropicale Gabrielle (2001) qui s’est creusée de 22 hPa en
moins de 3 h en présence d’un cisaillement vertical de vent de 13 m.s~* (Molinari et Vollaro 2010b).
C’est le cas particulier de la reformation en aval (downshear reformation, Molinari et al. 2004; 2006)
qui est un processus multi-€chelle. Un cisaillement ambiant continu crée une région privilégiée pour
la formation d’une cellule convective puissante en aval du vecteur cisaillement. Cette cellule existe
durant une heure et coincide avec un noyau de pression minimale (et un maximum de température a
700 hPa), ce qui suggere la formation, par chauffage diabatique, d’un nouveau centre de circulation
cyclonique en aval du cisaillement. L’intense cellule convective renforce le chauffage diabatique pres
du centre, dans une région ou la production d’énergie cinétique est tres efficace (Nolan et al. 2007,
Vigh et Schubert 2009). Pendant I’existence de cette cellule, une augmentation rapide de la force des
vents et du tourbillon est observée au cceur du systeme.

On notera que dans tous les cas d’intensification rapide (ou de reformation aval) en régime for-
tement cisaillé, on observe une intense convection en aval du cisaillement a proximité du centre du
systeme, a 'intérieur du RVM (ex : Fig. 2.29). Le chauffage diabatique résultant, bien que tres asy-
métrique, est d’intensité suffisante pour augmenter considérablement le chauffage moyen durant la
RI a I’intérieur de la zone des vents maximaux, une région connue pour favoriser le développement
rapide d’un cceur chaud et I’intensification d’un vortex. Reste a comprendre pourquoi le maximum de
convection apparait si proche du centre dans un régime fortement cisaillé. Quels sont les parametres
environnementaux qui pourraient expliquer que les bouffées de convection se retrouvent a 1’intérieur
du RVM (ce qui n’est pas visible dans tous les cas de RI) ? La dynamique interne du cyclone est-
elle impliquée ? Harnos et Nesbitt (2011) ont bien identifié deux archétypes pour la RI avec soit un
cisaillement faible, soit un cisaillement élevé pour lequel les Vortical Hot Towers (VHT) dominent
(nous introduirons ces structures convectives en section 2.3.5).
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2.3.4 Forcage externe atmosphérique : focus sur les effets d’un thalweg d’alti-
tude

Les anomalies de tourbillon potentiel cyclonique qui pénétrent aux tropiques par déferlement
d’onde de Rossby (voir section 2.2) présentent un grand intérét puisqu’elles y modulent le flux sy-
noptique ainsi que les champs d’ascendances et de tourbillon de I’environnement de grande échelle.
De la convection profonde se développe généralement sur la face équatoriale du fond de thalweg (ou
en aval du déplacement d’un cut-off low), c’est-a-dire en aval de I’intrusion d’air stratosphérique qui
induit un forcage d’échelle synoptique avec de fortes ascendances (Fig. 2.30). Les circulations agéo-
strophiques induites par un jet d’altitude associé a un thalweg ou un cut-off (Malardel 2005) peuvent
en parallele renforcer la divergence de haute troposphere associée a une zone de convection profonde
préexistante (Fig. 2.30). On comprend donc dans quelle mesure les RWB sont capables de favoriser
la formation ou I’intensification d’un systeme tropical.

Elhrernence aloft
good for outflow

F1G. 2.30 — Contribution d’un fond de thal-
weg de haute troposphere a la cyclogenese
ou a lintensification d’un systeme tropi-
cal. En forcant des ascendances sur sa face

Ftlrcm| équatoriale, le thalweg renforce la convec-
as:ent

tion et la divergence d’altitude associée au
systeme, favorisant ainsi son intensification
(a condition que le thalweg produise peu de
cisaillement vertical de vent). Source : le
programme COMET.

Les actions cumulées d’un thalweg qui approche un cyclone sont en réalité complexes et difficiles
a prévoir car un thalweg (ou un cut-off low) a de nombreux autres effets, énoncés en section 2.3.2, qui
peuvent étre contradictoires. D un coté le thalweg peut favoriser le creusement en renforcant le flux
entrant de moyenne troposphere et la divergence d’altitude (Molinari et Vollaro 1990), en influencant
la dynamique interne du cyclone - par modulation des champs de vitesse verticale et de tourbillon
de grande échelle a proximité du cceur (Molinari et Vollaro 1990), en accentuant le flux sortant coté
polaire (Ritchie et Elsberry 2003; 2007), et en important du moment angulaire cyclonique dans le
cyclone (Molinari et Vollaro 1989) ; de I’autre il peut induire un fort cisaillement vertical de vent.

Bien que ces effets individuels soient clairement identifiés, les processus physiques et dyna-
miques qui peuvent déclencher I’intensification rapide d’un cyclone qui interfere avec un thalweg
ne sont pas clairement élucidés. La communauté scientifique (prévisionnistes et chercheurs) reste
confrontée aujourd’hui a la question cruciale suivante : un thalweg d’altitude qui approche un cyclone
va-t’il intensifier ou combler ce dernier ? Lequel des effets positifs (flux de moment angulaire par
exemple) et négatifs (cisaillement de vent) I’emportera ? C’est la problématique du “good trough/bad
trough” (Hanley et al. 2001). Bien que Hanley et al. (2001) aient montré qu’une intensification rapide
a plus de chance de se produire si le cyclone n’est pas en interaction avec un thalweg ou un vortex
froid d’altitude, on observe néanmoins dans le SOOI et dans la littérature des cas de cyclones qui
s’intensifient rapidement au voisinage d’un thalweg, parfois méme dans un environnement fortement
cisaillé. De tels cas commencent a intéresser la communauté scientifique du fait des fortes erreurs de
prévision qu’ils engendrent.
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Nous nous proposons ici de décrire les études sur les interactions cyclone-thalweg, majoritaire-
ment conduites dans 1’ Atlantique Nord. Nous verrons les concepts qui en découlent et les divers corps
de pensée sur le sujet. Il est a noter qu’il existe beaucoup plus d’études sur les interactions entre un
cyclone et un thalweg dans le cadre de la transition extra-tropicale, c’est-a-dire lorsque le cyclone
remonte vers les latitudes tempérées et acquiert une structure barocline.

Configurations d’interaction thalweg-cyclone

L’étude climatologique de Hanley et al. (2001) est réalisée sur 12 ans de données dans I’ At-
lantique Nord, en considérant les systemes tropicaux (pour la plupart au-dela du stade de tempéte)
se déplacant sur des eaux supérieures a 26 °C, pour éliminer les forgages externes océaniques défa-
vorables a I’intensification comme un atterrissage sur terre ou le passage sur des eaux froides. Les
auteurs isolent les cas d’interaction avec un thalweg de haute troposphere et identifient 4 configura-
tions types. Ces configurations sont nommeées selon la distance de I’anomalie de tourbillon potentiel
d’altitude au centre du systeme tropical (inférieure ou supérieure a 400 km) : « superposition » ou
« interaction a distance », mais aussi en fonction de la chute de pression observée. On parle de confi-
guration « favorable » dans le cas d’une intensification ou de configuration « défavorable » dans le
cas d’un affaiblissement du systeme tropical. Des composites sont ensuite tracés a partir des ana-
lyses du modele du Centre Européen de Prévision Météorologique a Moyen Terme (CEPMMT) afin
d’identifier les facteurs dynamiques prépondérants dans ces 4 configurations. La table de contingence
suivante résume les statistiques obtenues :

Evolution de la pression

Interaction Intensification | Comblement ou stationnaire
Superposition 78% 22%
A distance 61% 39%
Pas d’interaction 82% 18%

TAB. 2.2 — Tableau de contingence a deux modalités classant I’intensification des systemes tropicaux par type
d’interaction avec un thalweg d’altitude ; tableau déduit de I’étude de Hanley et al. (2001 ).

Un cyclone a donc plus de chance de s’intensifier rapidement en 1’absence d’un forcage externe
intense, c’est-a-dire dans un environnement relativement non perturbé. Cela dit, lorsqu’un cyclone in-
teragit avec un thalweg, il a plus de chance de s’intensifier que de se combler puisque dans les cas de
superposition, 78 % des systemes se sont intensifiés peu de temps apres que I’anomalie de tourbillon
potentiel cyclonique d’altitude de petite échelle se fut approchée du centre du vortex. Le maximum de
tourbillon potentiel s’érode en se rapprochant du cyclone et ne traverse jamais le centre pour produire
un effet opposé d’affaiblissent du systéme. Dans I’interaction favorable a distance (61 % des cas d’in-
teraction a distance), les cyclones se creusent alors qu’un thalweg de grande échelle se rapproche mais
reste a quelques centaines de kilometres du centre cyclonique (entre 400 et 1 000 km). Le maximum
de tourbillon potentiel associé au thalweg est intense, a une grande extension horizontale, et demeure
bien a I’ouest du cyclone. Il induit davantage de divergence d’altitude et de mouvement vertical que
dans le cas de la superposition favorable. Un jet stream marqué et une forte divergence d’altitude se
développent en aval du cyclone, probablement en réponse a I’interaction coopérative des deux sys-
temes plutot qu’a I’effet du seul cyclone ou du seul thalweg. Le maximum de divergence et I’entrée
équatoriale du jet sont situés a proximité du cyclone, conduisant a de fortes ascendances favorisant
I’intensification. Les auteurs suggerent que 1’intensification pourrait se produire griace a cette forte
divergence qui permet de contrecarrer 1’effet néfaste du cisaillement de vent en augmentation. Mais
I’évolution couplée entre convection et renforcement du jet durant les interactions a distance et leur
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role séparé sur I’intensification cyclonique restent encore a éclaircir. Les différences avec I’interaction
distante non favorable sont subtiles et concernent principalement une force et une largeur légerement
plus importantes de 1’anomalie de tourbillon potentiel, induisant un cisaillement de vent supérieur
au-dessus du cyclone (de 5m.s~! environ).

Le travail de Bosart et al. (2000) sur le cas d’étude d’Opal (1995) a montré que I’intensification
explosive de I’ouragan se produit lorsqu’il est encore loin de son intensité potentielle maximale (IPM)
et qu’il approche la branche entrante équatoriale d’un jet d’altitude associé a un thalweg d’échelle
synoptique en progression. La queue du thalweg s’étend alors vers le sud-ouest en direction de la
cote du Texas. Tandis que la portion polaire du thalweg se déplace vers I’est, le bout équatorial traine
derriere, en s’étirant en longitude. Ceci est similaire, en symétrie orthogonale par rapport au plan de
I’équateur, a ce qui a été présenté en figure 2.25 pour le cyclone Dora de I’hémisphere sud. La queue
du thalweg se détache ensuite partiellement en rencontrant une zone de déformation au-dessus du
Golfe du Mexique. Le renforcement coté polaire du flux sortant et de la divergence d’altitude en haute
troposphere précede les développements convectifs dans 1’ceil et la RI. Une fois Opal proche de son
IPM, le cisaillement augmente avec le rapprochement du thalweg et le cyclone se comble. A partir de
cette étude, les auteurs suggerent qu’un facteur important pour déterminer si une interaction cyclone-
thalweg est favorable ou défavorable a I’intensification est la proximité d’un cyclone a son IPM. Dans
les cas de transition extra-tropicale, il a par ailleurs été montré que 1’amplification substantielle de
la divergence d’altitude dépend de la force du thalweg et de son phasage avec le cyclone (Ritchie et
Elsberry 2003; 2007).

L’ensemble des études décrites ci-dessus montrent que la présence d’un thalweg a proximité d’un
cyclone n’indique pas nécessairement qu’une interaction est en cours. Il doit y avoir un rapprochement
relatif du thalweg et du cyclone pour que des interactions dynamiques favorables se produisent (ex :
Montgomery et Farrell 1993, Molinari et al. 1995). Les paragraphes suivants détaillent trois des effets
individuels des thalwegs d’altitude.

Effet des sources de moment angulaire

Une facon de décrire I’action d’ondes atmosphériques sur 1I’écoulement moyen est de décompo-
ser chaque variable atmosphérique () en la somme de sa valeur moyenne dans une direction spa-
tiale donnée (@) et de la fluctuation par rapport a cette valeur moyenne (o). Un thalweg situé en
amont du cyclone se caractérise par un maximum relatif de tourbillon potentiel cyclonique qui crée
une asymétrie des champs de vent dans 1’environnement du systeme tropical. En géométrie cylin-
drique, le thalweg s’impose comme une perturbation de I’écoulement tangentiel moyen cyclonique.
On s’intéresse plus particulierement aux fluctuations azimuthales du vent radial (fluctuations autour
de la moyenne sur un cercle). C’est I’équivalent, en géométrie cartésienne, des perturbations zonales
du vent méridien induites par un jet d’altitude aux latitudes tempérées (en théorie ondulatoire). De
telles fluctuations induisent des flux transitoires de moment angulaire cyclonique en direction du sys-
teme tropical (forcage). Ces flux radiaux ont tendance a accélérer la circulation primaire moyenne
du cyclone (i.e. le vent tangentiel). Une facon d’évaluer les termes de transport par les fluctuations
azimuthales est de calculer les flux d’Eliassen-Palm en géométrie cylindrique. Leur formulation en
coordonnées cylindriques et isentropes (Molinari et al. 1995) sera détaillée en section 5.2.1 dans le
cadre de I’étude du cyclone Dora.

La convergence des flux de moment angulaire (EFC pour Eddy Flux Convergence en anglais) est
un diagnostic plus communément utilisé dans 1’étude des interactions cyclone-thalweg. Calculé dans
la couche sortante du cyclone, I’EFC est en mesure de donner des informations sur I’interaction avec
I’environnement puisqu’a cette altitude un forcage externe peut pénétrer jusqu’au centre du vortex
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(faible stabilité inertielle = talon d’ Achille du cyclone : voir section 2.1.4). ’EFC est défini dans un
repere relatif qui suit le déplacement du cyclone (Molinari et Vollaro 1989) et s’exprime par :

EFC = —:Qaar(ﬁ uf o) (2.19)
avec les symboles définis en table A.1. Les indices p, sur les vitesses radiale et tangentielle indiquent
que les quantités sont calculées dans un systeme de coordonnées se déplacant avec le cyclone. L’EFC
est calculé a 200 hPa sur divers domaines possibles ; I’anneau compris entre les rayons 300 et 600 km
serait le plus pertinent pour représenter I’approche d’un thalweg (Molinari et Vollaro 1989) bien que
le domaine [500-900] km soit aussi couramment utilisé.

Des valeurs d’EFC positives (resp. négatives) dans 1’hémisphere nord (resp. sud) indiquent que
les fluctuations azimuthales agissent dans le sens d’intensifier le moment angulaire moyen dans la
couche sortante, renforcant ainsi le cyclonisme d’altitude. Une période durant laquelle ’EFC aug-
mente décrit donc une interaction positive entre un systeéme et son environnement (DeMaria et al.
1993). Des valeurs supérieures 2 10 m.s ! jour™! pendant au moins deux périodes consécutives de 12
heures représentent une interaction significative. Ce seuil minimal sert de critere pour définir si une
interaction entre un cyclone et un thalweg a lieu. Le critére est vérifié pour environ 25% des systémes
tropicaux baptisés de 1’ Atlantique Nord sur la période 1985-1996 (Hanley et al. 2001). Des valeurs ex-
cédant 20 m.s~!.jour! caractérisent une interaction forte (DeMaria et al. 1993, Hanley et al. 2001).
On note que les valeurs extrémes d’EFC sont généralement associées a un vortex froid d’altitude
(cut-off low).

Leffet positif des flux de moment angulaire lors d’une interaction thalweg-cyclone semblerait
en mesure de contrecarrer 1’effet négatif d’un cisaillement de vent en augmentation (Merrill 1988), ce
qui expliquerait pourquoi certains cyclones se creusent a I’approche d’un thalweg (voire se comblent)
quand d’autres ne s’intensifient pas. En fait, 1’orientation respective des circulations d’altitude asso-
ciées au thalweg et au cyclone serait un facteur déterminant selon DeMaria et al. (1993). Molinari et
Vollaro (1989) ont montré que I'intensification de I’ouragan Elena (1985) était pilotée par des flux
entrants de moment angulaire cyclonique associés a un thalweg des moyennes latitudes approchant
par I’ouest et par le coté polaire, produisant des valeurs d’EFC approchant les 26 m.s ! jour™*. Ils ont
constaté dans leur étude un retard d’environ 30 heures entre I’interaction avec 1’environnement et la
réponse du cyclone (intensification), indiquant que la circulation cyclonique doit s’ajuster aux flux de
moment. Les essais visant a corréler les flux de moment au changement d’intensité cyclonique n’ont
pas été fructueux (Molinari et Vollaro 1989, DeMaria et al. 1993). Il n’existe donc pas de théorie
pour prévoir la quantité d’intensification que 1’on peut attendre en réponse a une certaine quantité et
structure d’EFC (DeMaria et al. 1993).

Renforcement de la circulation secondaire du cyclone

Dans une autre étude de I’ouragan Elena, Molinari et Vollaro (1990) ont proposé un deuxieme
mécanisme d’intensification par interaction avec un thalweg. Ils ont utilisé 1’équation d’équilibre
d’Eliassen (1952) pour diagnostiquer la réponse du vortex aux flux de moment angulaire et de chaleur
en provenance du thalweg. IIs ont montré que la présence du thalweg renforce la circulation secon-
daire (radiale et verticale) d’Elena juste a I’intérieur de la source de moment angulaire. Cette branche,
constituée d’un épais flux entrant de basses couches connecté a une fine couche sortante d’altitude
par une bande d’ascendances, se propage vers I’intérieur jusqu’a pénétrer dans le cceur du systeme, et
conduire a une longue période d’intensification. Cependant, méme les valeurs relativement grandes
d’EFC trouvées par Molinari et Vollaro (1990) ne produisent pas une circulation secondaire suffisam-
ment forte pour expliquer les taux d’intensification observés. DeMaria et al. (1993) supposent que des
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effets paralleles se produisent pour expliquer la chute brutale de pression, comme le renforcement de
la convection a proximité du centre cyclonique, par interaction avec la circulation secondaire induite
par le thalweg. Molinari et Vollaro (1990) ont émis I’hypothese (simple spéculation, au vu de la faible
résolution des analyses a leur disposition) que le processus de renforcement de la circulation secon-
daire par interaction avec le thalweg pourrait avoir déclenché la formation et la contraction du mur
secondaire observé chez Elena, et la chute de pression brutale qui a suivi cet ERC. Dans ce contexte,
I’ERC serait un réajustement interne du cyclone au forgcage externe d’altitude.

Nong et Emanuel (2003) ont voulu tester cette hypothese et simuler la genese d’un mur secon-
daire en s’attachant au r6le des perturbations ondulatoires asymétriques existant dans I’environnement
des cyclones. Ils utilisent de longues simulations numériques idéalisées avec un modele axisymétrique
non-hydrostatique. Ils montrent qu’un forgcage extérieur d’amplitude spatiale et temporelle suffisante
(matérialisé dans leurs expériences par des flux turbulents de moment angulaire en altitude d’au moins
19m.s~ ! jour™!) est nécessaire pour initier la formation d’un mur secondaire. Ce forgage induit une
perturbation cyclonique de vent a la surface via la projection de I’anomalie de tourbillon potentiel hu-
mide d’altitude le long d’une surface d’égal moment angulaire jusqu’en basses couches (Fig. 2.31).
Une fois initiée, la circulation de surface s’amplifie par le mécanisme WISHE, et le mur extérieur se
consolide. Les auteurs émettent donc I’hypothese que la formation d’un mur secondaire dans la nature
pourrait étre déclenchée par un forcage externe tel que 1’interaction d’un cyclone avec une structure
tourbillonnaire d’altitude.

moist PV anomaly

angular
momentum _s \ F1G. 2.31 - Schéma illustrant comment une anoma-
Wes tsurface \ East lie de tourbillon potentiel (PV) humide d’altitude
L \\\ \_/as peut induire une anomalie de vent de surface. La
Py gurfacg \ / fleche depuis la haute troposphére jusqu’a la surface
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Effet de I’ensemble du train d’onde de Rossby

Pour Davidson et al. (2008), il faut prendre en compte 1’effet de I’ensemble du train d’onde de
Rossby (pas uniquement le thalweg) lorsque I’on s’intéresse a I’impact du flux d’altitude de grande
échelle sur I'intensité d’un cyclone. Ils étudient deux cas d’interaction a distance, les ouragans Opal
(1995) et Katrina (2005). Leur intensification rapide est survenue alors qu’un train d’onde thalweg-
dorsale-thalweg de grande échelle s’amplifiait au voisinage du systeéme, tout en se propageant vers le
sud-est. Au moment de la RI, le thalweg se situait a I’ouest ; la dorsale en aval était co-localisée avec
le systeme d’altitude. Les simulations montrent que le train d’onde a eu une influence dynamique sur
la circulation de basses couches des systemes en fournissant un environnement favorable a 1’intensi-
fication rapide (un cisaillement de vent en baisse, le développement d’un environnement cyclonique
en basse a moyenne troposphere, une modulation du champ de vitesse verticale, un accroissement de
I’humidité en couche limite, des bouffées de convection profonde). Le mécanisme incriminé est le
« développement aval » (« downstream development »).
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Des simulations numériques sans vortex et sans chaleur latente reproduisent le développement
et ’amplification du train d’onde, sans augmentation de la divergence d’altitude. Ceci prouve qu’un
développement aval est défini par la dynamique seéche de grande échelle, et que la dorsale (et diver-
gence) d’altitude présente au-dessus du cyclone est principalement pilotée par le développement aval
et non simplement par le chauffage convectif au sein du systeme. Les résultats montrent que la RI se
produit une fois qu’une période de subsidence environnementale laisse place a une période d’ascen-
dance. Pendant la période de subsidence, la convection est brievement atténuée ; les flux de surface
fournissent toujours de la chaleur et de I’humidité au cyclone mais la convection ne les redistribue
plus efficacement, permettant ainsi a la couche limite du cyclone de s’humidifier. Quand la convection
explose ensuite, elle est bien plus profonde et plus active. Une intensification rapide s’en suit, au sein
d’un environnement de plus en plus cyclonique, a faible cisaillement vertical de vent.

Effet des sources de tourbillon potentiel

Beaucoup d’auteurs comme Davidson et al. (2008) estiment qu’une ou plusieurs structures opti-
males de tourbillon potentiel doivent exister dans 1’environnement d’un cyclone en phase d’intensifi-
cation a proximité d’un thalweg d’altitude ; ceci pour permettre a I’effet positif du renforcement de la
circulation secondaire induite (radiale et verticale), et du chauffage adiabatique associé, de contrecar-
rer I’effet négatif du cisaillement de vent vertical.

L’étude de I’effet d’un thalweg d’altitude en matiere de tourbillon potentiel est moins répandue.
Pourtant le tourbillon potentiel permet de synthétiser les effets cumulés des divers parametres envi-
ronnementaux associés au thalweg. Une analyse de la distribution de tourbillon potentiel au voisinage
de 1’ouragan Elena a permis a Molinari et al. (1995) de proposer un 3¢ mécanisme possible d’in-
tensification rapide. La superposition d’une anomalie cyclonique de tourbillon potentiel d’altitude
associée au thalweg au-dessus du centre cyclonique de basses couches pourrait avoir initié le méca-
nisme WISHE qui serait responsable du creusement explosif d’Elena. En réalité, la superposition de
tourbillon potentiel n’est pas linéaire. L’anomalie de tourbillon potentiel qui finit par approcher le
centre du cyclone est bien plus mince et de plus petite échelle que le thalweg originel parce que le
flux anticyclonique d’altitude du cyclone provoque le déferlement de 1’onde synoptique associée au
thalweg. Ainsi, I’interaction avec une couche substantielle de cisaillement vertical qui pourrait com-
bler le systeme est évitée. De plus, le chauffage diabatique associé a la superposition permet d’éroder
I’anomalie de tourbillon potentiel et ainsi I’empécher de traverser le cyclone pour renverser le proces-
sus d’interférence constructive. Ceci suggere que le chauffage diabatique joue un role essentiel durant
la phase finale de I’interaction favorable entre anomalie de tourbillon potentiel d’altitude et cyclone.
Un mécanisme similaire d’intensification rapide a pu s’appliquer a I’ouragan Danny (Molinari et al.
1998).

Des flux positifs de vorticité dirigés depuis un thalweg d’altitude vers I’ouragan Opal ont aussi
été identifiés par Persing et al. (2002) et Moller et Shapiro (2002). Néanmoins des calculs a partir du
vortex équilibré symétrique d’Eliassen ont montré que 1’intensification était dominée par les termes
symétriques (i.e. la moyenne azimuthale et non les fluctuations). Il semblerait que les caractéristiques
de la circulation des moyennes latitudes et sa distribution de tourbillon (Harr et al. 2000), ainsi que
I’amplitude et I’inclinaison vers les tropiques du thalweg soient d’importance notable pour augmenter
les flux de tourbillon potentiel en direction du cyclone. Une inversion du tourbillon potentiel a permis
d’isoler et de quantifier la contribution d’un thalweg d’altitude sur un cyclone, par une approche
purement diagnostique (Shapiro et Moller 2003; 2005). L’ inversion par morceaux a ainsi montré que
le thalweg approchant Bertha (1996) a renforcé son intensification. A I’opposé, les thalwegs abordant
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Opal et Erin (2001) n’ont pas eu de contribution significative a leur intensification de basses couches,
et les ouragans se sont creusés sous 1’influence d’autres facteurs que le thalweg.

Conclusion

L’ensemble des travaux sur les interactions cyclone-thalweg montrent que le mécanisme d’inten-
sification rapide ne peut s’expliquer a lui seul par une augmentation de la divergence d’altitude ou
par des flux de moment angulaire, ou par des flux de tourbillon cyclonique, ou encore par le renfor-
cement des flux océan-atmosphere. Ceci suggere 1’éventuelle contribution des mécanismes internes
a lintensification du systeme, comme par exemple la mise en place d’un cycle de remplacement du
mur de I’ceil. D’autres mécanismes qui ont été peu étudiés jusqu’ici pourraient se produire lorsqu’une
anomalie de tourbillon potentiel d’altitude associée a un thalweg se rapproche du centre de la circula-
tion cyclonique. Par exemple, I’interaction dynamique entre les anomalies de tourbillon potentiel de
moyenne a haute troposphere associées au cyclone et au thalweg, le déclenchement de la convection
sous I’effet des vitesses verticales induites par I’anomalie de tourbillon potentiel (Hoskins et al. 1985),
et les intrusions d’air sec depuis la basse stratosphere, seraient en mesure d’influencer I’intensité du
systeme de facon significative et peut-étre contradictoire. Un des objectifs de la theése est de mieux

comprendre ces mécanismes en investiguant un cas d’étude approprié de cyclone (voir chapitres 4 et
5).

2.3.5 Dynamique interne

Le cycle de remplacement du mur de 1’ceil nous a déja permis d’illustrer que I’organisation d’un
cyclone n’est pas figée et peut évoluer dans le temps (section 2.1.6). Les changements de structure
ne sont néanmoins pas toujours aussi évidents que I’apparition d’un second maximum de vent en
périphérie du mur de I’ ceil. Il existe d’autres processus dynamiques qui peuvent faire transiter le coeur
du vortex d’une structure a une autre. De plus fine échelle, ces évolutions sont moins « observables »
par les capteurs d’un satellite.

De nombreuses théories ont vu le jour ces 15 dernieres années pour documenter les mécanismes
qui se déroulent au coeur du vortex et qui affectent la structure interne du cyclone. On qualifiera ces
mécanismes de « symétrique » ou d’« asymétrique » selon les modifications de structure du vortex
qu’ils engendrent. On peut citer les ondes de Rossby de vortex (VRW pour « Vortex Rossby Waves »,
Montgomery et Kallenbach 1997, Wang 2002b), les meso-vortex du mur de 1’ceil qui mélangent du
tourbillon potentiel dans 1’ceil du cyclone (Schubert et al. 1999, Kossin et Schubert 2001, Hendricks
et al. 2009), ainsi que les tours convectives (Montgomery et al. 2006, VHT pour Vortical Hot Towers).
Ces nouvelles théories, principalement basées sur la modélisation numérique, ont pour la plupart été
étayées par les observations (ex : méso-vortex d’Isabel en Fig. 2.17). Il a été mis en évidence que
processus internes et asymétries jouent un role dans les changements d’intensité observés, bien que les
relations qui existent entre ces processus et les changements d’intensité demeurent encore incertaines.
Méme si on ne pourra pas prévoir les instances individuelles de ces mécanismes internes dans un futur
proche (résolution insuffisante des modeles opérationnels), les recherches se poursuivent pour tenter
de comprendre leur impact global sur I’intensification cyclonique.
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Théorie des ondes de Rossby de vortex (VRW)

Ces ondes ont été découvertes en tachant d’expliquer 1’occurrence des bandes spiralées dans un
cyclone. Un grand nombre d’études se sont penchées sur 1’origine de leur formation, leur thermodyna-
mique et leur role dans 1’évolution dynamique du vortex. Deux théories majeures ont été apportées. La
premiere considere les bandes spiralées comme des régions d’ascendances maximales et de conden-
sation induites par la propagation horizontale d’ondes d’inertie-gravité (Kurihara 1976, Willoughby
1978a;b). Cette théorie semblerait satisfaisante pour décrire les bandes spiralées externes situées en
périphérie du cyclone (Wang 2008). Néanmoins, elle ne convient pas a elle seule pour décrire I’évolu-
tion des bandes spiralées internes situées a une distance inférieure a 2 ou 3 fois le RVM (Wang 2008).
Etant donné la structure de fine échelle de ces dernieres et leur propagation depuis le mur de 1’ceil
vers I’extérieur du vortex, on pourrait naturellement penser qu’elles sont la manifestation d’ondes
d’inertie-gravité. Néanmoins, les observations radars montrent que ces bandes internes se déplacent
plus lentement que le flux tangentiel moyen local (Senn et Hiser 1959, Powell 1990), suggérant que
leur dynamique serait davantage liée a la composante advective (i.e. basse fréquence) du flux.

McDonald (1968) fut le premier a suspecter, a I’aide d’observations radars, 1’existence dans les
cyclones d’ondes similaires a des ondes de Rossby, pilotées par le gradient radial de tourbillon qui
existe au cceur du vortex. Ce n’est qu’assez récemment néanmoins que cette deuxieme théorie a été
confirmée et que I’implication des ondes de Rossby de vortex (ou « ondes de tourbillon potentiel »)
dans les changements de structure et d’intensité des cyclones a été révélée, expliquant par exemple
la formation des meso-vortex a I’interface mur-ceil. Guinn et Schubert (1993) ont d’abord montré
que les bandes spiralées internes sont li€es a des perturbations de tourbillon potentiel générées par
diabatisme dans les zones convectives. Ces anomalies subissent une déformation ou un étirement
horizontal subséquent dans le flux fortement cisaillé du vortex, leur donnant I’allure de filaments. Les
démonstrations théoriques de Montgomery et Kallenbach (1997) ont ensuite permis de détailler les
propagations zonale et azimuthale des VRW et de proposer un processus d’intensification du vortex
par redistribution axisymétrique des anomalies de tourbillon potentiel.

Pour un fluide barotrope non divergent et non visqueux évoluant en 2 dimensions sur un f-plan,
la relation de dispersion locale des VRW s’écrit (Montgomery et Kallenbach 1997) :

— n 9C,/0r
wyvrw = nlo + ;m (2.20)

autour d’un état de base donné par (0, ZO , ko, m) avec les symboles définis en table A.1, U étant
I’opérateur de moyenne azimuthale.

On en déduit les composantes azimuthale et radiale des vitesses de phase et de groupe des VRW
respectivement définies par C), = rwyrw/n et C,. = wyrw/k (voir Montgomery et Kallenbach 1997).
[’équation de dispersion 2.20 est analogue a celle des ondes de Rossby planétaires se propageant
dans un flux zonal uniforme, dérivée sur un S-plan a partir du modele barotrope non divergent (voir
équation 2.16 en page 40). Cette similitude justifie I’appellation « ondes de Rossby de vortex ». Leur
propagation est pilotée par le gradient radial de tourbillon cyclonique dans I’état de base (9(,/0r). La
propagation azimuthale de 1’onde de Rossby de vortex a lieu au sein d’une advection par le courant
de base a la vitesse r()y. La vitesse radiale de groupe montre qu’un paquet d’ondes de Rossby (et
donc I’énergie de I’onde) se propage vers 1’extérieur du vortex lorsque le gradient radial de tourbillon
est négatif et vers I’intérieur lorsqu’il est positif. En résumé, la propagation radiale se fait a contre-
gradient, des fortes valeurs vers les faibles. D’autre part, tandis que les ondes planétaires de Rossby
remontent toujours le courant de base (—3 < 0), il peut arriver que les VRW se propagent plus vite
que le flux moyen lorsque le gradient radial de tourbillon est positif. La propagation azimuthale des
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ondes de Rossby de vortex n’est rétrograde que lorsque % < 0, ce qui correspond a une structure du

vortex pour laquelle le tourbillon de I’état de base décroit avec le rayon.

La différence principale par rapport aux ondes de Rossby planétaires est que, pour les cyclones,
le nombre d’onde radial k varie dans le temps a cause du cisaillement radial de vent existant dans le
flux de base du vortex cyclonique (flux non uniforme). Montgomery et Kallenbach (1997) préconisent
I’utilisation de : k(t) = ko — nt%. Par conséquent, la vitesse de phase radiale de I’onde par rapport
au flux de base tendra vers 0 dans le temps (elle est proportionnelle a 1/k?) et la vitesse de groupe
sera nulle. Les VRW ont ainsi probablement un rayon de stagnation : elles sont confinées au voisinage
du vortex et ne peuvent se propager radialement vers 1’infini. Au niveau de ce rayon de stagnation,
typiquement de 1’ordre de 3 fois le RVM, I’énergie de la perturbation de base est cédée au flux moyen
(Montgomery et Kallenbach 1997).

Mise en évidence des VRW dans un cyclone

La théorie simplifiée des ondes de Rossby de vortex est en accord a la fois avec les observations
radars (bandes spiralées) et les simulations a haute résolution issues de modeles tridimensionnels
en équations primitives (et non plus barotropes) utilisant une physique compléte en configuration
1déalisée (Wang 2002a;b) ou réelle (Chen et Yau 2001, Chen et al. 2003). Ces simulations ont permis
de comprendre plus en détail le role des VRW dans les processus de symétrisation et d’intensification
du vortex. Au départ, des asymétries de tourbillon potentiel ou de tourbillon relatif se créent au sein du
vortex, par des processus convectifs par exemple. La déformation et I’ étirement de ces asymétries par
le flux rotationnel autour du vortex principal résulte en des filaments de vorticité (Schubert et al. 1999,
Reasor et al. 2000, Rozoff et al. 2006). Les ondes de Rossby de vortex accompagnent ces filaments.
Dans un environnement ayant un gradient moyen de tourbillon négatif, les asymétries vont se propager
radialement vers I’extérieur et cycloniquement dans la direction azimuthale, tout en rétrogressant
relativement au vent tangentiel moyen sous I’effet des VRW. L’action des VRW est donc d’amener le
vortex vers un état plus symétrique. Une analyse en composante principale a révélé que 70 a 80 % de
I’activité ondulatoire associée aux asymétries les plus grandes (n =1, 2) peut €tre attribuée aux ondes
de Rossby de vortex, les ondes de gravité jouant un rdle plus restreint (Chen et al. 2003). Par ailleurs,
les simulations montrent que les VRW sont étroitement couplées a la convection et a la formation
de bandes précipitantes (Chen et Yau 2001, Wang 2002b). Les études basées sur les observations ont
confirmé que les asymétries convectives dans le cceur des cyclones présentaient les propriétés des
ondes de Rossby de vortex simulées par les modeles. Par exemple, les réflectivités radar de I’ouragan
Elena (1985) mettent clairement en évidence les VRW et leur rayon de stagnation (Corbosiero et al.
2006). Des asymétries de nombre d’onde 2 se développent périodiquement en bordure extérieure
du mur de I’ceil pour se propager azimuthalement a 68 % du flux moyen (mouvement rétrograde) et
radialement vers 1’extérieur 2 une vitesse de 5 m.s !, en accord avec la théorie des VRW (Fig 2.32).

Pour I’instant la théorie des ondes de Rossby de vortex se limite aux asymétries de grande lon-
gueur d’onde. Les bandes de nombre d’onde supérieur ou égal a 3 ne semblent pas corrélées a 1’ac-
tivité des VRW et aucune autre théorie cohérente n’a vu le jour sur la dynamique des ondes de plus
petite échelle. Par ailleurs, la théorie des VRW ne peut s’appliquer que pour les bandes spiralées
internes puisque nous avons vu que 1’activité ondulatoire devient marginale a partir du rayon de stag-
nation (environ 3 X RV M). De toute facon, le gradient de tourbillon potentiel devient négligeable
au-dela de telles distances (Montgomery et Kallenbach 1997, Wang 2002a;b). La théorie des VRW
ne peut donc pas s’appliquer a I’extérieur du cceur du vortex.
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F1G. 2.32 — Réflectivités radar (gauche, en dBZ) et asymétries de nombre d’onde 2 (droite, en dBZ) de I’ oura-
gan Elena a (a) 1600, (b) 1620, (c) 1640, (d) 1700, (e) 1720 et (f) 1740 UTC le 1°" septembre 1985. Les cercles
sont tracés a 50 et 150 km de rayon. Source : Corbosiero et al. (20006).

Instabilité barotrope et meso-vortex

Tout en amenant le vortex vers un état azimuthal plus symétrique, les VRW redistribuent les ano-
malies de tourbillon potentiel radialement. Une distribution radiale de tourbillon relatif ou potentiel
initialement monopolaire (maximum au centre, ex : Fig. 2.33(b)) peut ainsi évoluer vers un anneau
de tourbillon (maximum situé dans le mur de I’ceil, ex : Fig. 2.33(a)). Un vortex ayant une structure
d’anneau présente par définition une instabilité barotrope puisque son gradient de tourbillon change
de signe a un certain rayon (Fig. 2.33(a)). A I’aide d’un modele barotrope non divergent, Schubert
et al. (1999) ont montré que de tels vortex contiennent des VRW qui se propagent des deux cOtés de
la zone de tourbillon maximal : dans le sens du flux moyen a I'intérieur et a contre-flux a 1’extérieur.
Dans le cas ou le maximum de tourbillon potentiel se situe juste a I’intérieur du RVM (ce qui est
le plus fréquent), il est donc possible que deux ondes évoluent a proximité avec la méme vitesse de
phase. Si elles entrent en phase, leur amplitude croit de concert et conduit rapidement a 1’instabilité
exponentielle de I’anneau de tourbillon qui éclate en de multiples petits tourbillons isolés formant des
meso-vortex (eyewall meso-vortices en anglais) a longue durée de vie. La structure finale du vortex
dépend de 1’état initial de I’anneau de tourbillon potentiel (dimension, épaisseur, amplitude, Hen-
dricks et al. 2009). Les meso-vortex peuvent par exemple fusionner plus ou moins rapidement pour
former une structure de monopole de tourbillon potentiel (Schubert et al. 1999, Chen et Yau 2003)
comme illustré en figure 2.34, état final le plus fréquemment observé. Dans d’autres cas (anneau de
tourbillon initial épais et peu creux au centre), les meso-vortex demeurent séparés, en rotation solide
d’allure moins rapide que le flux moyen azimuthal, et donnent a 1’ceil une forme elliptique (2 meso-
vortex) ou polygonale (3 a 6 meso-vortex, Kossin et Schubert 2001) comme pour 1’ouragan Isabel
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(Fig. 2.17). Dans tous les cas, les meso-vortex induisent un mélange asymétrique entre 1’air a faible
tourbillon en provenance de I’ceil et I’air a fort tourbillon associé au mur.

(a) Anneau de PV (phase symétrique) (b) Monopole de PV (phase asymétrique)
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F1G. 2.33 — Profils radiaux du tourbillon potentiel (PV) en moyenne azimuthale (lignes rouges) et de son
gradient ( 8%/, lignes bleues) dans une simulation de I’ouragan Katrina a 5km de résolution aux instants
ou (a) le vortex est en phase symétrique avec une distribution d’anneau de PV instable (le gradient de PV
change de signe), et (b) le vortex est en phase asymétrique avec une distribution monopolaire stable. Les
lignes grises montrent le profil du vent tangentiel moyen aux mémes instants. L’abscisse est la distance au
centre mesurée en degrés (1 degré ~ 111 km). Le RVM se situe alors autour de 0,6 degré. Les variables sont
normalisées par rapport a leur valeur maximale au cours de la prévision, a savoir : PV, = 20,7 PVU,
[8§rv]max =6,9 x 1074 PVU.m ™, Vipax = 78,5m.s~L. Source : figure 4.8 de Nguyen (2010).

Les « Vortical Hot Towers » (VHT)

Le terme VHT fut défini par Hendricks et al. (2004) pour décrire au sein des cyclones les struc-
tures cohérentes de convection profonde en rotation propre (associées a une vorticité locale). On pense
que ces tours convectives qui atteignent la tropopause sont un ingrédient important pour la genese et
I’intensification des cyclones (Hendricks et al. 2004, Montgomery et al. 2006, Nguyen et al. 2008).
On les observe pendant les phases de distribution monopolaire sous forme de bouffées de convection
au centre du systeme (visibles sur les images satellitaires). Les VHT se distinguent a priori des meso-
vortex qui sont plutdt des structures de basses couches localisées a la périphérie intérieure du mur de
I’ ceil.

Deux régimes distincts du vortex : symétrique (anneau de PV) et asymétrique (monopole de PV)

Le role des VRW sur I'intensité du flux moyen est encore incertain. Lors de la transition depuis
un anneau de tourbillon potentiel vers une structure de monopole, le réarrangement du tourbillon s’ac-
compagne de brusques changements de pression dans les simulations numériques (Kossin et Schubert
2001). Les vents accélerent rapidement a I’intérieur de 1I’ceil, tandis que le maximum de vent décroit
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(@ 0h (b) 6h

(d)

F1G. 2.34 — Evolution du champ de tourbillon relatif apres (a) 00, (b) 06, et (c) 48 heures de simulation
numérique par un modele barotrope non divergent. L’échelle de valeurs de tourbillon est indiquée en (d).
Le vortex passe d’une distribution de tourbillon instable en forme d’anneau a une structure de monopole
(maximum au centre). Des meso-vortex se forment apres 6 heures (b). Source : Schubert et al. (1999).

au niveau du mur de I’ceil (Chen et Yau 2003). Par intégration de 1’équilibre du gradient, on montre
que I’effet net résultant est une chute brutale de pression au centre, méme si 1’intensité, telle que
mesurée par la force maximale des vents, décroit.

Plus récemment, Nguyen et al. (2011) ont examiné les changements de structure interne durant
I’intensification rapide de I’ouragan Katrina (2005) a 1’aide de simulations d’ensemble a haute ré-
solution a partir du modele australien TC-LAPS. Le vortex interne subit plusieurs cycles, alternant
entre des phases qualifiées de symétriques et d’asymétriques suivant 1’organisation de la convection
autour du centre du systeme (et des champs météorologiques afférents). La phase asymétrique est
caractérisée par un mur de I’ceil asymétrique comprenant 2 a 4 maxima locaux de vitesse verticale
ressemblant a des VHT ; le profil de tourbillon potentiel moyen prend une structure de monopole avec
un maximum de tourbillon central (Fig. 2.33(b)). A I'inverse, la phase symétrique est caractérisée
par un profil en forme d’anneau (Fig. 2.33(a)) ; le mur de I’ceil est assez symétrique et se compose
de bandes convectives étirées autour du vortex. Nguyen et al. (2011) ont montré que la circulation
moyenne s’intensifie lentement durant les phases asymétriques ou les VHT dominent a faible dis-
tance du centre. En revanche, le flux moyen s’intensifie rapidement lorsque le vortex transite vers
la phase symétrique (monopole vers anneau) et que les anomalies de tourbillon potentiel associées
aux VHT sont redistribuées de fagcon symétrique autour de I’axe par les VRW en direction du RVM.
Dans un vortex initialement caractérisé par une distribution de tourbillon monopolaire (maximum
au centre), I’injection continuelle d’anomalies de tourbillon potentiel (pour simuler les effets de la
convection) permet une intensification du stade de tempéte tropicale au stade de cyclone dans un laps
de temps réaliste (Moller et Montgomery 2000).

Implication des VRW dans les cycles de remplacement du mur de I’ceil

Les simulations récentes de Menelaou et al. (2012) ont permis de mettre en évidence un role
prépondérant des VRW dans le cycle de remplacement du mur de I’ceil de 1’ouragan Wilma (2005)
qui a subi une intensification tres rapide. Des ondes de Rossby de vortex se propagent en basses
couches a I’extérieur du mur intérieur jusqu’a un rayon critique proche de la région de formation du
mur secondaire. Un test de sensibilité a la force initiale du cyclone montre que I’activité ondulatoire
devient trop faible et le rayon critique de propagation trop élevé pour que les VRW puissent générer
un mur extérieur dans un cyclone moins intense. Huang et al. (2012) et Wu et al. (2012) ont confirmé,
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avec le typhon Sinlaku (2008), qu’une activité ondulatoire transitoire associée aux VRW émane du
mur principal et se propage vers I’extérieur, juste avant la formation du mur secondaire. Selon les
simulations a haute résolution de I’ouragan Katrina (Corbosiero et al. 2012), le role des VRW dans la
formation d’un mur extérieur ne serait pas d’accélérer le vent dans cette région, contrairement a ce qui
a pu étre démontré dans d’autres études, mais principalement de redistribuer le tourbillon potentiel
depuis I'intérieur vers un rayon de stagnation ou il s’accumule (avec dépot associé d’humidité).

Conclusion

Les ERC et la contraction du mur de I’ceil sont essentiellement des processus d’intensification
symétrique. L’instabilité barotrope fournit la possibilité a un vortex symétrique ayant une structure de
tourbillon potentiel en anneau d’évoluer en vortex asymétrique. A 1’inverse, les ondes de Rossby de
vortex agissent pour lisser les asymétries et faire retourner le vortex vers un mode symétrique.

2.4 PREVISION NUMERIQUE DES CYCLONES : PROGRES ET DIFFICULTES
PERSISTANTES

La prévision cyclonique consiste a anticiper a la fois les évolutions de trajectoire, mais aussi
d’intensité et de structure d’un systeme tropical (particulierement la taille du météore et la répartition
des vents en basses couches) en vue d’alerter les zones habitées des dommages potentiels a attendre
et de leur chronologie. Nous verrons qu’il existe plusieurs types de systemes de prévision numérique
(communément appelés « modeles »), dont certains seront plus adaptés a un aspect en particulier. Nous
évaluerons les performances actuelles des prévisions numériques et constaterons que si les erreurs de
trajectoire ont diminué de fagon trés satisfaisante ces derniéres décennies (30 a 40 % de baisse en 15
ans), la prévision d’intensité (et donc de précipitations, de houle cyclonique et de surcote) est loin
d’étre acceptable globalement et met en difficulté la communauté scientifique.

2.4.1 Les différents types de modeles pour la prévision cyclonique

Les modeles statistiques (climatologie et persistence)

Les premiers modeles de prévision cyclonique ont vu le jour dans les années 1960 avec I’aveéne-
ment des satellites. Il s’agissait de modeles statistiques pour prévoir la trajectoire future d’un cyclone
a partir d’observations de cyclones antérieurs (climatologie), comme le modele HURRAN (HURRIi-
cane ANalogs), développé au NHC en 1969 (Hope et Neumann 1970). La technique s’appuie sur la
recherche dans une base de données d’« analogues » i.e. d’anciens cyclones ayant des caractéristiques
proches du cyclone actuel (intensité, position, mouvement, date) pour prévoir la trajectoire la plus
probable.

La prévision par persistence consiste, elle, a considérer que le cyclone va continuer a se déplacer
a la méme vitesse et dans la méme direction que précédemment, ce qui constitue une approximation
raisonnable a court terme sachant que le flux directeur de 1’environnement évolue lentement. Ce n’est
certainement pas satisfaisant a plus long terme en raison des changements de structure du vortex et de
son interaction avec le flux de grande échelle (voir sections 2.1.3, 2.1.7 et 2.3.5).

Le modele CLIPER (CLImatology and PERsistence) utilise la persistence du déplacement ob-
servé tout en réalisant au-dela de 24 heures un ajustement sur une base de données climatologiques
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(Neumann 1972). Initialement concu pour I’ Atlantique Nord et étendu aux autres bassins cycloniques
par la suite, CLIPER fut a la hauteur des modeles de prévision dynamique jusqu’en 1980. La version
aujourd’hui opérationnelle est CLIPERS que I’on utilise uniquement comme référence. Si un modele
plus complexe de trajectoire est moins performant que CLIPERS alors on peut mettre en doute la
qualité de sa prévision. Un modele de ce type a été€ développé par la Cellule Recherche Cyclone a
Météo-France (MOCCANA, Bessafi et al. 2002) mais, bien que ses performances aient été évaluées
comme meilleures que CLIPER sur la période 1988-97, il est peu utilisé par le CMRS de La Réunion
(il est arrivé au moment ou les modeles de prévision numérique ont fortement progressé). Il existe
des versions correspondantes de ces modeles pour la prévision d’intensité cyclonique mais elles sont
principalement utilisées comme référence de base pour évaluer la performance d’autres modeles d’in-
tensité plus sophistiqués. Citons 1’exemple de SHIFORS, le frere de CLIPERS au NHC.

Les modeles dynamiques

Les modeles de prévision déterministe, d’abord globaux puis régionaux, ont été¢ développés dans
les années 1970 et sont devenus un outil fondamental pour la prévision des systemes météorologiques.
La prévision numérique repose sur un systeme d’équations physiques qui donne 1’évolution des para-
metres atmosphériques (vent, température, humidité, etc. appelées variables pronostiques du modele)
a partir d’un instant initial. Le systeme d’équations rencontré dans les modeles de prévision de tra-
jectoire cyclonique peut €tre de type barotrope, non-divergent, en eau peu profonde (shallow-water),
en équations primitives ou encore non-hydrostatique (Heming et Goerss 2010). Dans un modele de
prévision déterministe, il est crucial de représenter correctement 1’état initial (c’est I’« analyse »)
pour obtenir une prévision fiable. L’analyse est en général calculée par 1’assimilation d’observations
dans une prévision du passé (on parle d’ébauche ou de « guess »). Aux tropiques le réseau de base
d’observations de surface et d’altitude est peu dense en raison de la grande couverture océanique et
d’un moindre développement des pays. Les données satellitaires y sont la premiere source d’obser-
vations mais sont loin d’€tre la panacée. Par exemple les satellites défilants en orbite héliosynchrone
ne passent que deux fois par jour au dessus d’une méme région, et on ne sait pas encore exploiter
en totalité les mesures de radiance en conditions cycloniques (cas de la contamination par la pluie).
La prévision numérique s’appuie également sur des paramétrisations physiques pour représenter 1’in-
fluence des processus physiques (rayonnement, microphysique, processus de surface) et du transport
sous-maille (turbulence, convection, ondes de gravité) sur I’évolution des variables pronostiques du
modele. Enfin, les modeles de prévision utilisent divers schémas numériques pour résoudre les équa-
tions non analytiques. Certains résolvent les équations dans I’espace physique des points de grille
(points répartis régulicrement selon une maille fixe ou variable). D’autres, les modeles globaux dits
« spectraux », décomposent le signal atmosphérique en harmoniques sphériques. Du fait du cofit nu-
mérique, on tronque la série de Fourier en ne retenant que les coefficients jusqu’a un certain rang
appelé « troncature » (notée T par la suite). Avec une troncature de plus en plus élevée, un modele est
capable de représenter des phénomenes atmosphériques d’échelle de plus en plus fine. La troncature
T du modele donne directement la plus petite longueur d’onde décrite dans les champs du modele.
Une estimation réaliste de la résolution kilométrique associée (dans 1’espace physique) est donnée
par la demi-longueur d’onde de la plus petite onde zonale résolue au niveau de I’équateur (Laprise
1992) :

Ha ~ 2 (en unités de 1 000 km) (2.21)
T T
avec a le rayon terrestre. La terminologie usuelle adoptée pour décrire les caractéristiques d’un mo-
dele spectral est « TXLYCc » ou X représente la troncature, Y le nombre de niveaux verticaux, et ¢
désigne le facteur d’étirement de la grille quand elle n’est pas uniforme.
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Les modeles globaux utilisés pour la prévision cyclonique n’ont pas été développés spécifique-
ment pour les cyclones. Ce sont des modeles de prévision générale du temps présentant des procédures
sophistiquées d’initialisation qui reposent le plus souvent sur un systéme d’assimilation d’observa-
tions. Un tel systeme consiste a trouver un état de I’atmosphere analysé qui soit le meilleur compromis
entre les sources d’informations disponibles, en adoptant une approche de correction d’une prévision
provenant d’un instant récent par les observations. En combinant de fagcon théoriquement optimale
les observations et I’ébauche du modele, un systeme d’assimilation de données est con¢u pour mi-
nimiser les erreurs dans les conditions initiales ; les matrices de covariances d’erreur d’observation
et de prévision jouant un role fondamental dans les algorithmes actuels. Les méthodes utilisées pour
I’analyse objective incluent I’assimilation variationnelle tridimensionnelle (3D-Var) ou quadridimen-
sionnelle (4D-Var) si I’on ajoute la dimension temporelle (les observations n’étant pas toutes réalisées
a I’heure de I’analyse). Avec des résolutions horizontales de 15 a 60 km et plusieurs dizaines de ni-
veaux verticaux, les modeles globaux sont capables de représenter correctement le flux synoptique
environnemental et la structure de grande échelle des cyclones et sont donc aptes a prévoir leur tra-
jectoire notamment a de longues échéances. On peut citer les modeles les plus connus qui produisent,
jusqu’a plusieurs jours d’échéance, des prévisions sur le globe : le modele IFS du CEPMMT (Shun
1992, Ritchie et al. 1995) qui permet une bonne représentation des cyclones avec son excellente réso-
lution spatiale de 25 km en T799 jusqu’en janvier 2010 (16 km depuis en T1279), le modele du United
Kingdom Meteorological Office - UKMO ou Met Office - (Radford 1994, Radford et al. 1995), les
modeles américains GFS du NCEP et NOGAPS (Fiorino et al. 1993), le modele a maille variable
ARPEGE de Météo-France (détaillé en section 4.3.1) développé en parallele d’IFS avec une version
adaptée aux tropiques jusqu’en 2010 (Pailleux et al. 2000, Yessad 2011), et le modele ACCESS-G
en Australie (Puri et al. 2010) en T144 (80km) L50 jusqu’en 2011, T320 (40km) L70 depuis, et
bientdt TH512 (25 km) L90. ACCESS est développé conjointement par le BoM et le CSIRO au sein
du CAWCR, leur unité mixte de recherche. Un résumé succinct des caractéristiques des principaux
modeles utilisés pour la prévision cyclonique est disponible en table 2.3.

Malgré I’augmentation continue de leur résolution spatiale, les modeles planétaires représentent
encore incorrectement la structure interne des cyclones et sont donc peu performants pour la prévi-
sion d’intensité. C’est pourquoi des modeles régionaux ont été développés spécifiquement pour la
prévision cyclonique. Ils nécessitent de se « coupler » a un modele global (ou de plus grande échelle)
qui leur fournit les valeurs des champs atmosphériques prévus (apres diverses interpolations) sur la
frontiere du domaine a chaque pas de temps. La fréquence de couplage est I’intervalle de temps régu-
lier choisi pour le rafraichissement des champs aux bords (aussi appelés conditions limites latérales).
Si la prévision sur une zone limitée permet d’augmenter la résolution du modele, les erreurs induites
par le couplage impliquent que les modeles régionaux ont des échéances de prévision plus courtes.
La plupart du temps ces modeles possedent 2 a 3 domaines imbriqués (« grid-nesting ») de résolution
horizontale croissante et que 1’on peut centrer sur la position initiale du systeme tropical (domaines
mobiles). Les procédu<ns1:XMLFault xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat"><ns1:faultstring xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat">java.lang.OutOfMemoryError: Java heap space</ns1:faultstring></ns1:XMLFault>