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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 1’1le
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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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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(a) SOOI (b) Pacifique Nord-Ouest
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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 =25ms

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 / / WWw.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 | Iair refroidi en altitude st
L (Zones sans nuages) ; = Syaclé vers 'axtérienr ou
= ) - alimente le flux formant
gl - I'e=il du cyclone

=

. airchaud et humide
{nuages 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
on 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)

—
er

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).
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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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wogn| i
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= b Strength
? 20 |'[ . __._/Ghange
. nge
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Profile ————
1 2 3 4 5 6 7 =
Radius ("Lat)

Hodland and Merrill 1984, RMetS

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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(@) 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

19



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 + r2/2 rre— —
= Loriolis parameter
£ - | = 2Qsin(latitude)
10 - 1 gy ‘\‘“: -
N M 1 é‘;\ I"‘ar:’,’;,
v=—-——fr Sl
. r 2 = o’
M conserved ik R
- § ] :"f —— -
A e . -
0 / 50 100 v=M/fr-rff2 =) Ifrdecreases, vincreases!

/ r km
M not conserved

f— 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).

20



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.

200+
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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 2010) permettant d’utili-
ser plusieurs extensions de vent a diverses distances du centre du cyclone. Dans le modele australien
TC-LAPS, la technique d’initialisation du vortex est plus complexe et sera présentée dans les cha-
pitres 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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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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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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16-Sep-95 224500 UTC 1R |

Fi1G. 2.14 — Exemple d’identification des
structures nuageuses du CDO, des bandes
spiralées et de I’eeil d’un cyclone sur une
image infrarouge colorée a partir de la
1 technique de Dvorak. Source : le pro-
noan gramme COMET.

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
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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).

e |

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 Flow

v
» 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

e Ews o 1 [ 2 |3 ][4

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.
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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 1I’air troposphérique
et I’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) 2pnynTy

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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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).
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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
T convection induites par cisaillement et par déplace-
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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).
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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.

Dwerlem:e 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

équatoriale, le thalweg renforce la convec-
ascant

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

F1G. 2.31 - Schéma illustrant comment une anoma-
lie de tourbillon potentiel (PV) humide d’altitude

East peut induire une anomalie de vent de surface. La
S Y Su‘rf‘?cg \i / o fleche depuis la haute troposphére jusqu’a la surface
win indique que I’anomalie de tourbillon potentiel pro-
i 1 sl __—0Ocean : ‘ :
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gulaire. Source : figure 9 de Nong et Emanuel (2003).

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)

1 1
- —PV 39h = —PV 44h
——FPV 50h ——PV 54h

- —dPV/dr 44h
-+——dPV/dr 54h

- —dPV/dr 39h| 44,
-+——dPV/dr 50h '

0.8

0.6

0.41

02/
0
-0.2
-0.4 . ; ,
o 05 1 15 2 0 0.5 1 15 2
RADIUS (DEGREES) RADIUS (DEGREES)

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,

[agrv]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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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 procédures d’initialisation des modeles régionaux peuvent étre classées en deux catégo-
ries distinctes. Un modele régional peut avoir son propre systeme d’assimilation de données (et donc
calculer sa propre analyse a pleine résolution) ; il peut aussi utiliser les champs initiaux du modele
coupleur de grande échelle. Dans les deux cas, des techniques dites de « bogussing » permettent d’ini-
tialiser avec plus de détails la structure du cyclone, qui est généralement mal représentée a I’analyse.
Cette problématique sera abordée en section 2.4.3.

Une premiere approche a été de mettre en ceuvre des modeles a aire limitée barotropes (un seul
niveau ou uni-couche) qui partent du principe que le cisaillement de vent est généralement faible sous
les tropiques (nous avons vu cependant en section 2.3.3 que ce parametre a son importance pour la pré-
vision d’intensité). Encore utilisés, ces modeles permettent une treés bonne résolution spatiale comme
VICBAR (DeMaria et al. 1992) remplacé par LBAR, qui prévoit les trajectoires cycloniques 4 fois
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Table 1.

Summary of main operational NWP models used in tropical cyclone prediction.

Numerical model

Assimilation method

Model type and resolution

Model schedule

GFS (USA)

NOGAPS (USA)

Met Office (UK)

GSM (Japan)

ECMWF
GEM (Canada)

ARPEGE (France)

NCMRWF (India)

GRAPES-TCM
(China)

GDAPS (Korea)

GFDL (USA)

HWRF (USA)

ALADIN (France)
LBAR
QLM (India)

ORSM (Hong
Kong, China)

RDAPS (Korea)

3D-Var with TC vortex
relocation

4D-Var with synthetic TC
observations

4D-Var with synthetic TC
observations

4D-Var with synthetic TC
observations

4D-Var, no TC initialisation
4D-Var, no TC initialisation

4D-Var

3D-Var

3D-Var with synthetic TC
observations

3D-Var with synthetic TC
observations

GFS analysis with TC
vortex replacement

GF'S analysis (3D-Var being
developed)

3D-Var with synthetic TC
observations
GFS analysis

NCMRWF analysis with
idealised TC vortex
Optimal interpolation

3D-Var with synthetic TC
observations

Global spectral
T382L64 to 180 hours
T190L64 to 384 hours

Global spectral T239L42

Global grid-point
0.5625° x 0.375°, 70 levels

Global spectral
T959L.60

Global spectral
T799L91

Global grid-point
0.3° x 0.45°, 58 levels

Global spectral
Variable T1291L60 to
T2241.60

Global spectral
T2541.64
Regional spectral
17km, 31 levels
Global spectral
T4261.40
Regional grid-point
triply nested: 0.5° x 0.5°,
0.167° x 0.167° and
0.083° x 0.083°,
42 levels
Regional grid-point doubly
nested 0.25° x 0.25° and
0.1° x0.1°, 42 levels
Regional spectral
10km and 60 levels
Regional spectral
triply nested
Regional grid- point
40km and 16 levels
Regional spectral
doubly nested — 20 km
inner mesh, 42 levels
Regional spectral
30km, 10 km and 5km
and 33 levels

0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 384 hours

0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 180 hours
0000 and 1200 UTC to
144 hours, 0600 and
1800 UTC to 48 hours
0000, 0600, 1800 UTC to
84 hours and 1200 UTC
to 216 hours
0000 and 1200 UTC to
240 hours
0000 UTC to 240 hours,
1200 UTC to 144 hours
0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 102, 72,
84 and 60 hours
respectively
0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 168 hours
0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 72 hours
0000 and 1200 UTC to
240 hours
0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 126 hours

0000, 0600, 1200 and
1800 UTC to 126 hours

Four times per day. 0000 and
1200 UTC to 84 hours
Four times per day

0000 and 1200 UTC to
72 hours

Four times per day to
72 hours

66 hours

TAB. 2.3 — Liste des principaux modeles numériques utilisés pour la prévision des cyclones dans le monde.

Les caractéristiques principales de chaque modele en début d’année 2010 sont résumées en colonne, par ca-
tégorie, avec de gauche a droite : initialisation (méthode d’assimilation), type de modele (global ou régional,
spectral ou en points de grille) et résolution (horizontale et verticale), échéances et réseaux de production.
A noter, courant 2010, le changement de résolution horizontale dans le modéle IFS de '’ECMWF (T1279 ou
16 km), dans le modele du Met Office (0,35° x 0,23° ou 25 km) et dans le modele ARPEGE de Météo-France
(T798L70C2.4 en remplacement de TH38L60C2.4). Source : tableau 1 de Heming et Goerss (2010).
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par jour au NHC. Aujourd’hui, la majorité des modeles a aire limitée opérationnels sont en équations
primitives ou sont non-hydrostatiques et représentent donc la structure verticale de 1’atmosphere. A
titre d’exemple, citons le modele hydrostatique ACCESS-TC du BoM (ancien TC-LAPS, Davidson
et Weber 2000) que nous utiliserons dans les chapitres 4.3.2 et 6 avec une sous-grille actionnable pour
la recherche a 5 km de résolution. De la méme facon, les versions opérationnelles des modeles amé-
ricains GFDL ? initialisé par GFS et développé au Laboratoire Géophysique de Fluides Dynamiques
(Bender et al. 1993, Kurihara et al. 1995, Bender et al. 2007), et HWRF développé au NCEP en 2007
qui reprend la physique de GFDL (Bender et al. 2007) avec un cceur dynamique non-hydrostatique
(Gopalakrishnan et al. 2010) ont une résolution proche de 9 km pour la grille la plus fine. Ce n’est pas
le cas du modele hydrostatique a aire limitée ALADIN-Réunion de Météo-France (Montroty et al.
2008, Faure et al. 2008) opérationnel sur le bassin SOOI et couplé & ARPEGE puisqu’il présente une
unique grille horizontale de 8 km de résolution et sa propre assimilation variationnelle tridimension-
nelle (3D-Var). Il sera détaillé en section 4.3.1.

Les modeles statistico-dynamiques

Les modeles statistico-dynamiques allient les avantages des deux techniques de prévision pré-
cédente. Ils utilisent des régressions linéaires multiples combinant données climatologiques et para-
metres dynamiques. Ces derniers, appelés « prédicteurs », permettent d’intégrer 1’influence du flux
synoptique environnemental dans la prévision de trajectoire. Ils sont issus de 1’analyse de champs
synoptiques des modeles numériques. L’ utilisation des prédicteurs dynamiques améliore de 10 a 15 %
la prévision d’intensité par rapport a un modele de pure climatologie et persistence (DeMaria et Ka-
plan 1994). Les modeles statistico-dynamiques se contentent néanmoins de prédire le comportement
moyen d’un cyclone dans une situation donnée, rendant difficile la prévision des situations extrémes
comme le creusement explosif de Wilma dans I’ Atlantique Nord en 2005, qui est passé du stade de
tempéte tropicale (975 hPa) au stade d’ouragan de catégorie 5 (882 hPa) en seulement 24 heures !

On peut citer le modele tres performant du NHC (NHCO98, une version améliorée de NHC90,
McAdie 1991) qui fournit une prévision de trajectoire 4 fois par jour a partir de la trajectoire de
CLIPER et des analyses et prévisions de géopotentiel a diverses altitudes. Le modele SHIPS (DeMaria
et Kaplan 1994, DeMaria et al. 2005) est également utilis€ au NHC et se base sur des prédicteurs
de grande échelle fournis par les prévisions dynamiques et les observations satellitaires (force et
asymétrie de la convection sur les images IR, contenu énergétique de I’océan superficiel, température
de surface de la mer). Depuis son existence, la performance de SHIPS pour la prévision d’intensité a
dépassé celle de la plupart des modeles dynamiques, dont GFS qui fournit les prédicteurs dynamiques
a SHIPS. Kaplan et DeMaria (2003) et Kaplan et al. (2010) ont continué a examiner les conditions de
grande échelle associées aux cas de RI et de non RI afin d’identifier au mieux les indices prédicteurs
d’intensification. Jusqu’ici, ceux qui influencent le plus significativement la prévision sont pour le
bassin Atlantique Nord :

— le changement d’intensité des 12 heures précédentes,
— la divergence d’altitude,

— le cisaillement vertical de vent,

— et la température de la tropopause.

Pour le Pacifique Nord-Est, les prédicteurs qui ont le plus de poids sont les suivants :

— le changement d’intensité des 12 h précédentes,

2. aussi connu sous une version nommée GFDN, développée par le FNMOC et initialisée a partir des analyses du
modele NOGAPS. Les différences opérationnelles sont énumérées dans Dickerman (2006).
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— la symétrie de la convection au cceur du systeme,

— et la différence entre intensité actuelle et intensité potentielle maximale (IPM) qui integre le
contenu énergétique de I’océan superficiel.

Un indice pour la prévision rapide a été développé (SHIPS-Rapid Intensity Index, Kaplan et al. 2010)
mais il connait un succes moyen, probablement parce que la base de données climatologiques est trop
restreinte. D’autres modeles utilisent les mémes prédicteurs que SHIPS mais une approche statis-
tique plus sophistiquée comme 1’équation logistique de croissance pour le modele LGEM (DeMaria
2009) pour lier I’évolution d’intensité du cyclone avec les parametres environnementaux dans lequel
il se trouve. Enfin, notons qu’un modele de prévision statistico-dynamique d’intensité avec recherche
d’analogues a été congu a la Cellule Recherche Cyclone mais il est resté dans sa version « étude et
développement » (MOCCANA-Intensité, Barbary 2000, Drevon 2001, Belleudy 2005).

Les prévisions d’ensemble

Plus récemment, les techniques de prévision d’ensemble et de consensus de modeles se sont
ajoutées a la panoplie des outils a disposition du prévisionniste cyclone. Hormis les erreurs de modé-
lisation, la raison principale de la qualité incertaine d’une prévision météorologique est la sensibilité
de la prévision aux conditions initiales due 2 la nature chaotique de I’atmosphére (Lorenz 1963). Evi-
demment, nos systemes d’observation et d’assimilation des données ne nous fourniront jamais des
conditions initiales parfaites. L’état initial d’'un modele de prévision déterministe sera donc toujours
entaché d’une erreur par rapport a la « vérité ». La prévision déterministe finira par s’écarter de la
réalité a cause de ces erreurs initiales.

La prévision d’ensemble est une méthode de prévision numérique qui vise a appréhender et
quantifier de facon objective I’incertitude inhérente a toute prévision météorologique. Cela consiste
a réaliser une dizaine de simulations par perturbation d’'une méme analyse. Les états initiaux sont
construits de facon a échantillonner au mieux I’incertitude sur la connaissance de I’état de 1’atmo-
sphere (Plu 2008). L’ensemble de prévisions est généralement réalisé a une résolution dégradée (par
rapport a la prévision déterministe) compte-tenu du cotit numérique. On peut alors estimer 1’incerti-
tude de la prévision par la dispersion des prévisions membres de 1I’ensemble (i.e. les écarts entre les
différents scénarios prévus). Pour une échéance de prévision donnée, plus la dispersion est impor-
tante plus I’incertitude sur 1’état futur de 1’atmosphere est grande. La taille de I’ensemble et le choix
des perturbations des conditions initiales sont des facteurs importants pour la qualité du systeme. Ci-
tons deux types de calcul des perturbations initiales : les techniques qui cherchent a échantillonner la
distribution d’erreur d’analyse (ex : filtre de Kalman par transformée d’ensemble, méthode nommée
ETKF et décrite dans Wang et Bishop 2003) et celles qui recherchent les directions favorables de
croissance d’erreur apres 1’instant initial (vecteurs singuliers, ex : Molteni et al. 1996). Une prise en
compte des erreurs de modélisation liées au systeme de prévision utilisé est également possible par
diverses techniques. Au final, une prévision d’ensemble permet :

— d’établir un ensemble de prévisions possibles et de repérer des scénarios extrémes,

— de fournir une information probabiliste sur la survenue d’un événement (dépassement de
seuils. . .),

— d’essayer de mesurer objectivement 1’incertitude de la prévision.

On citera en exemple les prévisions d’ensemble EPS du CEPMMT avec 51 membres a 40 km
de résolution, celles de GEFS du NCEP (Etats-Unis) basées sur le modele GFS avec 21 membres a
100 km de résolution, celles de MOGREPS du Met Office avec 24 membres a 60 km de résolution, et
le systeme de Prévision d’Ensemble ARPege (PEARP) a Météo-France, constitué de 35 membres en
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T538L65C2.4 (environ 15 km de résolution sur la France, 50 km dans I’océan Indien). Les prévisions
EPS sont utilisées quotidiennement par le CMRS de La Réunion pendant la saison cyclonique. Elles
fournissent la probabilité d’occurrence d’un systeme dans le bassin pour les 10 prochains jours, mais
surtout I’incertitude de la prévision de trajectoire pour un systeme donné (panaches de probabilité).
Une méthode originale a récemment été développée par Dupont et al. (2011) pour tracer des cones
d’incertitude autour de la trajectoire officielle du CMRS pour le SOOI. La surface de ces cones est
variable (a contrario de cdnes climatologiques) car elle est basée sur la prévision d’ensemble du
CEPMMT (i.e. sur I’incertitude de la prévision de trajectoire estimée par I’ensemble).

Les consensus de modéles

Les consensus de modeles existent depuis 2000. Ils sont une combinaison linéaire des prévisions
de plusieurs modeles déterministes distincts et dépassent en performance moyenne les prévisions in-
dividuelles des différents membres qu’ils utilisent (Jeffries et Fukada 2002, Goerss 2007). En effet,
combiner différents modeles permet en général de lisser leurs erreurs respectives. De plus, la disper-
sion entre les multiples modeles permet d’évaluer I’incertitude de la prévision.

2.4.2 Performance de quelques modeles opérationnels

Les méthodes de calcul de la performance d’un modele numérique peuvent varier et rendre dif-
ficile une intercomparaison entre plusieurs centres météorologiques. Il est plus simple d’évaluer la
prévision opérationnelle d’un CMRS en calculant I’erreur absolue d’intensité et de trajectoire par rap-
port a la Best track. La figure 2.35 relate par exemple 1’évolution de I’erreur de trajectoire moyenne
annuelle pour la prévision opérationnelle du CMRS de La Réunion. Sur la période 1990-2008, on
constate que les erreurs de position du centre de la circulation cyclonique ont été réduites de 50 a
30 km environ dans les analyses ; les erreurs de prévision de trajectoire a 48 heures ont, elles, diminué
de 60 %. Des graphiques semblables sont disponibles pour les autres CMRS, comme celui du NHC
(Fig. 2.36(a)).

Plusieurs similitudes sont notables sur les graphiques 2.35 et 2.36(a). Les performances varient
d’une saison cyclonique a une autre, vraisemblablement par variabilité interannuelle (différences de
prévisibilité de 1’atmosphere) et (ou) a cause des changements de modeles de prévision et de sys-
temes d’observation. L’ augmentation progressive de la résolution, de la représentation des processus
physiques et dynamiques, le nombre croissant de données d’observation (en provenance principale
des satellites) et I’avancée des techniques d’assimilation pour ingérer toujours davantage d’observa-
tions ont permis d’améliorer continuellement la prévision numérique de la trajectoire des cyclones ces
deux dernieres décennies. Ceci a été possible du fait de la relative simplicité des mécanismes contro-
lant la trajectoire d’un cyclone (décrits en section 2.1.7). Notons qu’il n’en va pas de méme pour la
prévision d’intensité qui reste précaire et inconstante (Fig. 2.36(b)). Une évaluation de la prévision
d’intensité dans le bassin SOOI sur les 8 dernicres années est fournie en annexe A.2, pour le CMRS
de La Réunion et 3 des modeles couramment utilisés par les prévisionnistes.

Aujourd’hui on estime étre capable de prévoir la position d’un cyclone 24 h a I’avance avec une
erreur de 100 km en moyenne. Un débat existe pour savoir si les modeles sont encore capables de
s’améliorer sur la prévision de trajectoire suite aux travaux de Fiorino (2009) qui a montré que le
modele IFS du CEPMMT aurait atteint la limite de prévisibilité intrinseque (limite théorique de la
prévision pour une situation météorologique donnée). Plu (2011) a employé une autre méthode pour
calculer cette limite qui ne serait en réalité pas encore atteinte par le modele IFS. Un des objets de
la section 6 sera de prouver qu’il existe encore des perspectives d’amélioration pour la prévision de
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F1G. 2.35 — Tendance de la prévision opérationnelle de trajectoire du CMRS de La Réunion sur le SOOI de
1990 a 2011. Les erreurs moyennes annuelles de trajectoire (en km) sont tracées pour différentes échéances de
prévision (figurant en légende). Source : CMRS de La Réunion.

trajectoire qui passent par une meilleure représentation de la structure initiale du vortex afin d’appré-
hender correctement I’évolution du cyclone au sein de son environnement (1’effet beta notamment).

2.4.3 Techniques pour affiner les conditions initiales : bogus et assimilation de
données

Nécessité du bogus

Il est difficile d’initialiser correctement le vortex cyclonique en entrée des modeles de prévision,
que ce soit en localisation ou en intensité. Le plus souvent, le vortex est mal localisé dans I’analyse,
avec une intensité trop faible et une extension horizontale trop grande. Les erreurs initiales peuvent
étre conséquentes et avoir un impact majeur sur la prévision cyclonique (Heming 2009). Dans le
cas des modeles globaux, cette déficience provient avant tout de leur faible résolution (horizontale
et verticale). Pour les modeles a aire limitée avec assimilation propre, la paramétrisation des phé-
nomenes sous-maille ou encore une mauvaise compréhension des interactions multi-échelles au sein
d’un systeme tropical peuvent étre incriminées. Dans tous les cas, la faible densité des observations
conventionnelles au-dessus des océans, et la difficulté d’assimiler des observations satellitaires en
conditions pluvieuses jusqu’a récemment, ne permet pas d’affiner la structure du vortex dans le mo-
dele. La partie la plus active du cyclone (ceil, mur) est inadéquatement représentée voire absente,
entratnant des erreurs de prévision de trajectoire, mais surtout de structure et a fortiori d’intensité. Ce
constat a rendu nécessaire 1’utilisation de schémas d’initialisation spécifiques pour les cyclones, que
I’on appelle couramment « bogus », terme anglais signifiant « artificiel », car la méthode consiste a
introduire un vortex pseudo-réaliste dans I’analyse. De tels schémas (ex : Kurihara et al. 1993, Kwon
et al. 2002) ont été concus de facon pragmatique pour initialiser le modele par des détails importants
relatifs a la structure dynamique, thermique, et verticale de la circulation interne du systeme. Ils sont
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F1G. 2.36 — Tendance de la prévision opérationnelle du NHC sur I’Atlantique Nord de 1990 a 2009. Sont
tracées les erreurs moyennes annuelles de prévision de (a) la trajectoire (km) et (b) 'intensité (nceuds). Source :
site internet du NHC (Franklin 2008).

aujourd’hui une composante clé pour la prévision de trajectoire et d’intensité et nous présenterons
en section suivante les derniers développements réalisés dans ce domaine. Pour I'initialisation des
cyclones, I’'information en vent a plus d’impact que I’information contenue par le champ de pression
de surface (Pu et Braun 2001, Wu et al. 2006). La construction d’un champ de vent tridimensionnel
(ou bogus de vent) nécessite une représentation paramétrique (notion introduite en section 2.1.5) du
profil radial de vent axisymétrique ainsi que quelques parametres de structure du cyclone pour adap-
ter le profil au cyclone considéré. Les parametres de structure (rayons de vent, vent maximal) sont
disponibles dans les bulletins cycloniques grace a I’estimation satellitaire qui en est faite par les pré-
visionnistes (voir section 2.1.6). La position et le mouvement du systeme sont aussi nécessaires pour
repositionner correctement le vortex dans I’analyse et ajouter le vecteur déplacement des dernieres
heures au vent tangentiel axisymétrique, en vue de reconstituer 1’asymétrie des vents.

On dénombre deux techniques distinctes de « bogussing » pour insérer le vortex artificiel dans
I’analyse du modele. Une premiere, appelée filtrage-bogussing et notée « TC vortex replacement »
ou « TC vortex relocation » dans le tableau 2.3, a été introduite par Kurihara et al. (1993) pour le
modele GFDL. Elle consiste a définir le vortex faible de 1’analyse comme une perturbation de I’en-
vironnement, soustraire cette perturbation de facon a récupérer le champ environnemental de vents
et y superposer un vortex analytique équilibré, qui est construit a partir d’un profil analytique et
des observations de reconnaissance aérienne et (ou) de la Best track. Une méthode lisse d’insertion
du bogus dans le champ d’analyse de grande échelle est utilisée pour minimiser, aux zones fron-
tieres de I’insertion, les discontinuités entre le cceur du systeme et son environnement. La technique
de filtrage-bogussing s’accompagne généralement d’un repositionnement du vortex selon la position
analysée par les prévisionnistes, comme cela est réalisé dans le modele GFS (Heming et Goerss 2010).
Dans la seconde méthode, le pseudo-vortex tridimensionnel est utilisé pour générer un jeu de pseudo-
observations qui est assimilé comme toute autre observation (radiosondages, données bateaux, vents
issus des diffusiometres, radiances satellitaires, données des sondeurs embarqués sur satellites). Cette
deuxieme procédure d’initialisation, qui est répandue, est intitulée « synthetic TC observations » dans
le tableau 2.3. Dans cette technique, 1’assimilation de pseudo-observations de vent permet d’inclure
de maniere plus souple et plus propre un vortex cyclonique équilibré dans le modele, sans modifier
pour autant la circulation de grande échelle (a I’inverse de la méthode de filtrage-bogussing qui ne
peut retirer parfaitement la circulation cyclonique sans modifier une partie du signal associé a la cir-
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culation de grande échelle). L’équilibre de la structure cyclonique repose alors sur les propriétés du
systeme d’assimilation (matrice de covariances d’erreur d’ébauche).

Dans le présent travail de these, deux bogus distincts attachés a deux modeles numériques diffé-
rents ont été utilisés. Nous présentons ci-apres la technique implémentée dans le modele ALADIN-
Réunion car elle donne un bon apercu de la philosophie générale du bogus. Une méthode d’initiali-
sation plus complexe, utilisée par le modele australien TC-LAPS, sera détaillée en section 4.3.1 avec
les caractéristiques de ce modele.

Bogus de vent dans ALADIN-Réunion

Dans ALADIN-Réunion (Montroty et al. 2008, Faure et al. 2008), c’est la seconde méthode de
bogussing décrite au paragraphe précédent qui est employée. Le schéma d’assimilation variationnelle
3D-Var d’ALADIN permet d’introduire de maniere souple un vortex cyclonique équilibré dans le
modele sans avoir a passer par une étape de filtrage du vortex initial vu par ’analyse du modele, ce
qui permet de ne pas perturber la circulation de grande échelle. L’ algorithme d’assimilation utilise des
valeurs ponctuelles d’un bogus de vent tridimensionnel (profil de Holland défini par 1’équation 2.13,
page 22). Les pseudo-observations de vent extraites du bogus 3D sont régulierement réparties autour
du centre cyclonique sur des cercles concentriques. Elles sont produites a la surface ainsi qu’aux ni-
veaux isobares 850, 700 et 500 hPa, sur deux cercles de rayons 100 et 200 km. Chaque cercle contient
8 vecteurs vents répartis régulicrement a partir du 0 trigonométrique (Fig. 2.37). Un facteur d’atté-
nuation permet de réduire les vents en altitude lors de la construction du vortex en trois dimensions
(Andersson et Hollingsworth 1988). Ce facteur a été déterminé empiriquement pour des cyclones ma-
tures par McBride (1981) : il vaut 1,0 a 10 m ainsi qu’a 850 hPa, 0,95 a 700 hPa, et 0,85 a 500 hPa.
Les pseudo-observations de vent a la surface sont de plus défléchies d’un angle de convergence de
12° pour prendre en compte, de fagon simplifiée, les effets de friction dans la couche limite de surface
(Heming et al. 1995). La localisation des pseudo-observations autour du centre cyclonique ainsi que
les facteurs de décroissance sur la verticale sont constants et ne s’adaptent pas au cyclone considéré,
faute notamment de campagnes de mesures dans I’océan Indien. Nous imaginons bien que cela peut
avoir des conséquences au vu de la variabilité naturelle des cyclones. Par exemple, 1’analyse de vent
opérationnelle d’ ALADIN-Réunion apres assimilation du bogus n’était pas assez creuse pour le sys-
teme Funso (2012) qui présentait un ceil tres petit avec un RVM inférieur a 20 km. Avec un profil de
vent 2 décroissance radiale exponentielle, les vents assimilés 2 100 km n’étaient que de 10 m.s~* pour
une intensité maximale de 56 m.s~! !

Contrairement a toutes les autres observations disponibles pour 1’analyse 3D-Var, les pseudo-
observations de vents sont « forcées » dans 1’assimilation de sorte d’imposer une circulation au mo-
dele. Ceci évite leur rejet par le contrdle qualité du modele. L’algorithme qui vérifie la cohérence des
observations verrait en effet comme aberrantes les fortes différences d’intensité et de position entre
ébauche et observations, qui sont fréquentes en situation cyclonique.
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2.4.4 Perspectives d’amélioration pour la prévision d’intensité

Si la prévision de trajectoire s’est constamment améliorée, la prévision d’intensité cyclo-
nique reste problématique comme le prouvent les faibles avancées des deux dernieres décennies
(Figs. 2.36(b) et A.1(a)). La prévision d’intensité est certainement plus complexe. En premier lieu,
elle est tributaire de la prévision de trajectoire qui doit étre correcte pour reproduire convenablement
I’interaction du cyclone avec son environnement. Nous verrons en section 6 a quel point la prévision
de trajectoire peut étre sensible a la taille du systeme cyclonique, notamment au rayon de vent maxi-
mal, pour un méme flux directeur de grande échelle. D’autre part, la prévision d’intensité dépend de
détails supplémentaires de structure du cyclone tels que la distribution de la convection profonde et
du tourbillon, tous deux jouant un réle dans les processus internes énumérés en section 2.3.5. Or les
systemes de prévision dynamique opérationnels sont encore incapables de représenter correctement
la structure du vortex et donc de simuler les processus internes qui se déroulent en son sein. Méme si
la résolution horizontale d’un petit nombre de modeles régionaux aujourd’hui (GFDL, HWRF, ALA-
DIN-Réunion), et prochainement du modele global du CEPMMT (10 km a I’horizon 2015), devient
suffisante pour commencer a simuler le cceur du systeéme cyclonique, I’initialisation du vortex reste
grossiere. Il manque des observations de vent, de température, et d’humidité dans le cceur du cy-
clone et son proche environnement pour contraindre la structure initiale et I’intensité du systeme dans
le modele. L’absence de « convection explicite » est aussi un facteur de difficulté pour la prévision
des changements brusques d’intensité. Les modeles dynamiques ont donc aujourd’hui peu d’aptitude
a prévoir les changements d’intensité cyclonique, tout comme les modeles statistiques qu’ils com-
mencent a rejoindre en performance. Mais notre incapacité a prévoir I’intensification rapide est aussi
tributaire de notre compréhension limitée des processus physiques pilotant les changements d’inten-
sité des cyclones en général (sections 2.3.2 et 2.3.5). C’est dans ce contexte que ’OMM a formulé une
action prioritaire pour la recherche lors des deux derniers ateliers internationaux de prévision cyclo-
nique (WMO 2006; 2010) : « mieux comprendre et prévoir les changements d’intensité des cyclones,
et plus particulierement les creusements rapides ».
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Les modeles de recherche ont I’avantage d’avoir une résolution spatiale et temporelle plus fine,
au prix d’un colit numérique plus important. Leur but est d’améliorer les modeles opérationnels en
affinant entre autres les paramétrisations physiques pour les adapter au mieux a I’environnement des
cyclones. Ils permettent d’étudier les processus de méso-échelle (dont la dynamique interne du vor-
tex), de mieux représenter les échanges énergétiques entre 1’océan et 1’atmosphere, et pour certains
de résoudre explicitement la convection. La plupart des recherches sur la modélisation numérique
méso-échelle des cyclones sont réalisées aujourd’hui avec HWREF (a résolution plus fine que le mo-
dele opérationnel) et les deux modeles de recherche suivants, non-hydrostatiques : MMS5 du NCAR
(Dudhia 1993, Grell et al. 1994, Kwon et al. 2002) qui est un modele en équations primitives en co-
ordonnées sigma, et Méso-NH (Lafore et al. 1998), développé conjointement depuis 1992 par le La-
boratoire d’ Aérologie et le CNRM, dont les caractéristiques seront détaillées au chapitre 4.3. L’étude
récente de Gadoury et Yau (2012) sur I’ouragan Wilma (2005) a montré qu’une résolution minimale
de 2 km est indispensable pour prévoir la formation d’un mur de I’ceil secondaire (ERC) avec un mo-
dele numérique comme HWRF. La résolution horizontale affecte la prévision du gradient radial de
tourbillon potentiel au cceur du cyclone, et donc la propagation des VRW. Huang et al. (2012) et Wu
et al. (2012), qui ont examiné les processus associés au cycle de remplacement du mur de I’ceil du
typhon Sinlaku (2008), ont de plus suggéré que le schéma de couche limite et son couplage au flux
radial du cyclone doivent étre correctement représentés dans un modele numérique pour améliorer la
prévision des ERC (évolution et position) et la compréhension des processus dynamiques en jeu dans
ces changements de structure.

Pour s’attaquer a la totalité du probleme de prévision d’intensité cyclonique, il faut dans un
proche futur :

a) augmenter les résolutions horizontale et verticale des modeles opérationnels et formuler des
paramétrisations physiques (phénomenes convectifs, microphysique et turbulence) adaptées aux
environnements cycloniques,

b) enrichir les conditions initiales qui permettront de spécifier une structure du vortex plus réaliste
au départ pour minimiser les erreurs (techniques de bogussing, nombre d’observations crois-
santes au voisinage des cyclones, perfectionnement des schémas d’assimilation de données),

¢) mieux comprendre les processus physiques responsables des creusements et comblements ra-
pides,

d) mieux spécifier (Komaromi et al. 2011) et prévoir (Bender et al. 1993, Davidson et al. 2006)
I’environnement de grande échelle.

Le gain en prévision se fera non seulement sur le plan de la trajectoire et de I’intensité mais aussi en
matiere de structure (distribution des précipitations, du vent, de la houle).

Concernant le point (b), les données satellitaires sont aujourd’hui, comme nous I’avons men-
tionné, un des atouts les plus précieux des prévisionnistes aux tropiques, au vu de la faible densité
du réseau d’observations (ex : radars). Fin 2011, le satellite franco-indien Megha-Tropiques (Viltard
2012) a embarqué a son bord une panoplie d’instruments dont I’imageur micro-ondes MADRAS
principalement destiné a 1’étude des précipitations et des propriétés des nuages. Son orbite faiblement
inclinée (20 degrés au-dessus de I’équateur) lui permet de repasser tres fréquemment au-dessus de la
ceinture tropicale (jusqu’a six observations par jour). La NOAA prévoit le développement d’une nou-
velle génération de satellites en orbite polaire (NPOESS) et géostationnaire (GOES) dans la prochaine
décennie. Le satellite NPP, déja en orbite, fournira des 2013 des mesures dans I’IR et le visible a la ré-
solution de 375 m ! Les nouveaux sondeurs a hautes résolutions horizontale et verticale fourniront des
profils de température et d’humidité bien plus précis qu’aujourd’hui. Bien entendu, le déploiement
de capteurs diffusiométriques permettant de mesurer la circulation de vent cyclonique en surface, et
éventuellement le champ de vent tridimensionnel, bénéficiera grandement aux prévisionnistes et aux
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modeles de prévision numérique. Il en est de méme des autres procédés futuristes en cours d’investi-
gation (comme les systemes aériens sans pilote).

Bien entendu, il faudra savoir en parallele développer des schémas d’assimilation permettant
d’intégrer un nombre croissant et varié de mesures satellitaires, et notamment les radiances micro-
ondes en conditions pluvieuses et nuageuses. Les récents développements dans ce domaine incluent :
I’initialisation du vortex a partir de données du capteur micro-ondes AMSU-A (Zhu et al. 2002),
I’assimilation variationnelle de données dérivées de mesures satellitaires (Xiao et al. 2000, Liu et Li
2010) comme le contenu intégré en vapeur d’eau déduit des mesures micro-ondes de I’instrument
SSM/I dans les zones nuageuses et pluvieuses (Montroty et al. 2008), I’assimilation variationnelle
de données de bogus en 3D-Var (Zou et Xiao 2000) ou 4D-Var (Pu et Braun 2001, Wu et al. 2006),
I’utilisation du systeme d’assimilation de données EnKF (filtre d’ensemble de Kalman, ex : Wu et al.
2010). Des développements viennent d’€tre réalisés dans le systeme d’assimilation de HWRF pour
permettre d’intégrer en temps réel les données du radar Doppler embarqué sur les avions instrumen-
tés de la NOAA (Aksoy et al. 2012). Linitialisation de la structure du vortex en 3 dimensions devrait
s’avérer bénéfique a la prévision d’intensité et de structure. Les méthodes variationnelles profite-
ront aussi de la future prise en compte de covariances d’erreur d’ébauche adaptées a 1’écoulement
(Montmerle et Berre 2010) avec des statistiques d’erreur d’é€bauche qui dépendent de la structure du
cyclone.

[’addition de capteurs fournissant en routine le contenu énergétique de 1’océan ainsi que les
conditions marines de surface et des couches peu profondes devraient aussi procurer des informa-
tions précieuses (Mainelli et al. 2008). Les efforts récents pour développer des systemes de prévision
numérique couplés océan-atmosphere ont confirmé 1’'importance d’une représentation réaliste des
échanges complexes a I’interface air-mer (exemple de GFDL, Bender et al. 2007, et HWRF) pour
obtenir une prévision d’intensité plus fiable. La rétroaction d’un cyclone sur ’océan a été modéli-
sée a haute résolution par Samson (2009), avec le modele Méso-NH couplé a un modele océanique
unidimensionnel, et par Vincent (2011), avec le modele global de circulation océanique NEMO (Ma-
dec 2006) forcé par des vents cycloniques en surface. Bien qu’indispensables, les modeles couplés
océan-atmosphere-vagues, ou la modélisation explicite de I’océan a haute résolution, demeurent pour
I’instant des solutions particulierement coliteuses pour un modele opérationnel.

Rappelons que le cadre de cette these s’inscrit dans les points b) et ¢) énoncés ci-dessus : amélio-
rer la spécification de la structure des cyclones tropicaux a I’instant initial de la prévision et progresser
dans la compréhension des mécanismes d’intensification rapide.
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Chapitre 3

Climatologie de I’intensification des systéemes
tropicaux dans le bassin SOOI
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C E chapitre présente une étude climatologique réalisée dans le SOOI a partir de données Météo-
France couvrant la période 1981-2009. Le but est d’analyser la distribution spatiale des systemes
tropicaux dans le bassin, d’identifier un seuil climatologique pour I’intensification rapide ainsi que les
zones favorables a I’intensification, tout en examinant les configurations privilégi€es pour 1’intensi-
fication cyclonique en lien avec les déferlements d’onde de Rossby. Dans un deuxieéme temps, nous
tenterons de distinguer sur la période 2006-2010 les différentes configurations d’interaction cyclone-
thalweg d’altitude favorisant une intensification cyclonique. Parmi ces cas d’interaction favorable,
nous en choisirons un en particulier sur lequel porter notre étude de processus.
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3.1. Etude climatologique

3.1 ETUDE CLIMATOLOGIQUE

L’objet de cette étude est de représenter et analyser la distribution spatiale des intensifications
cycloniques sur le bassin SOOI. Les données utilisées proviennent de la Best track du CMRS de La
Réunion. Cette base contient I’ensemble des 308 systemes tropicaux formés entre septembre 1981 et
aolt 2009 sur le domaine [35° — 100°E ; 0° — 40°S]. C’est le coefficient CI, estimé par la technique
de Dvorak, qui fournit I’intensité d’un systeme dans la base. Ses valeurs varient entre 1, pour une
perturbation tropicale, et 8 pour un cyclone tres intense (voir Fig. 2.16). On se doit d’interpréter ce
parametre avec prudence car il manque d’homogénéité temporelle. Par exemple, I’estimation du CI
était moins fiable avant 1999 faute de satellite géostationnaire au-dessus du bassin. Aussi, I’intervalle
de temps entre deux observations consécutives d’'un méme cyclone s’échelonne entre 6 h (pour les
systemes récents) et 24 h, sachant qu’une intensification rapide peut durer entre 6 heures et plus de
24 heures. Afin de ne pas attribuer plus de poids aux données récentes, une interpolation de la base
originelle B0 vers un pas de temps constant de 6 h est réalisée. Cette interpolation fait apparaitre des
valeurs de CI non physiquement observées (plus précises que 1’écart usuel de 0,5). La base B1 ainsi
créée contient 8 776 points (latitude, longitude) pour 308 systemes distincts et les statistiques ne sont
pas significativement modifiées par rapport a la base originelle non interpolée.

La valeur maximale du CI relevée vaut 7, bien qu'un cyclone puisse en théorie s’intensifier
jusqu’a un coefficient de 8 ou plus. La moyenne des CI est égale a 3,6 avec un écart-type de 1,6 et
une médiane de 3,5. Le dernier quartile (Q75) vaut 4,875.

3.1.1 Distribution des systemes tropicaux par coefficient d’intensité

En premier lieu, la série de données est analysée par catégorie de CI a partir du seuil C'/ = 2
pour lequel le CMRS de La Réunion suit officiellement un systeme tropical. Pour constituer cette
base B2, 883 points associés a 186 systemes sont écartés de la base B1. La distribution de fréquences
pour chaque valeur observée de CI est donnée en figure 3.1 avec un histogramme divisant la série
de données en 3 catégories : perturbations tropicales PT (CI = 2) et dépressions tropicales DT
(CT = 2,5), tempétes tropicales, et cyclones. Les valeurs sont détaillées en table 3.1.

Type de systeme | Catégorie CI | Nombre de systemes | Nombre de points | %
PT & DT [2-2,5] 297 3170 40,2
Tempétes tropicales [3-4] 244 3037 38,5
Cyclones tropicaux [4,5-7] 139 1686 21,3
| Total | 2-11 | 308 \ 7893 | 100 |

TAB. 3.1 — Distribution de fréquences des systemes tropicaux par catégorie de CI. Sont indiqués dans chaque
catégorie le nombre de systemes tropicaux distincts et le nombre d’observations (points géographiques).

Des cartes de densité sur le bassin, pour chacune des 3 catégories de systemes, sont illustrées en
figure 3.2. La densité représente le nombre de points géographiques associés a une catégorie donnée
par carré de 1° x 1° (longitude, latitude). Ces cartes font apparaitre plusieurs résultats :

— les systemes transitent vers le sud au fur et a mesure de leur intensification, conformément a la
théorie énoncée en section 2.1.7,

— les perturbations et dépressions tropicales sont réparties plutot uniformément en longitude dans
le SOOI,
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DANS LE BASSIN SOOI
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F1G. 3.1 — Distribution de fréquences pour chaque valeur de C1 > 2 (haut) et répartition en 3 catégories

(bas).
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3.1. Etude climatologique

(a) Perturbations tropicales de C'I > 2 & DT

Densité des perturbations et dépressions tropicales (Cl = 2.0 et 2.5) en nombre par carré de 1 degré

(b) Tempétes

Densité des tempétes tropicales ( Cl dans [3.0 ; 4.0] ) en nombre par carré de 1 degré

(c) Cyclones

Densité des cyclones tropicaux (Cl >= a 4.5) en nombre par carré de 1 degré

2

0

F1G. 3.2 — Densité dans le bassin SOOI des (a) perturbations et dépressions tropicales, (b) tempétes tropicales
et (c) cyclones tropicaux. La densité est le nombre d’occurrence d’une classe par carré de 1° x 1° (longitude,
latitude).
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CHAPITRE 3. CLIMATOLOGIE DE L’ INTENSIFICATION DES SYSTEMES TROPICAUX
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— il existe des longitudes privilégiées d’occurrence des tempétes et des cyclones dans le bassin;
ces longitudes different selon le type de systeme.

3.1.2 Distribution des intensifications (tous systémes tropicaux)

Pour analyser I’intensification des systemes sur le bassin, on calcule la variation de leur CI sur 6 h
(notée AC'Iyg,) a partir de la base B1 (8 776 points, tous CI confondus). Tous les systémes tropicaux
sont considérés ici, par analogie avec les précédentes études statistiques réalisées dans 1’ Atlantique
Nord ou le Pacifique Nord-Est (Kaplan et DeMaria 2003, Kaplan et al. 2010). Dans ces bassins,
le terme « dépression tropicale » regroupe en effet I’ensemble des dépressions et « perturbations », la
derniere dénomination étant spécifique au SOOI (voir tableau 2.1). La base obtenue B3 contient 8 432
valeurs de AC' [y, associées a 304 systemes distincts. La moyenne des AC'Iyg, > 0 vaut 0,5. Les
valeurs extrémes de 1,5 et —1,5 ne sont atteintes que pour 1 et 3 points respectivement. Les valeurs
les plus fréquentes sont 0 (5561 points), 0,5 (1437 points) et —0,5 (1 102 points). Les autres ont une
fréquence inférieure a 0,6 % et sont donc marginales. Une seule division de 1’échantillon en 3 classes
semble alors acceptable pour définir I’intensification rapide, avec une unique borne possible de 0,5.

5 . . L Nombre de | Nombre de
Type d’intensification Catégorie AC I yg, systemes points %0
Comblement Rapide (CR) [-1,5;-0,5] 258 1172 13,9
Intensité quasi-stationnaire 1-0,5; 0,5 300 5776 68,5
Intensification Rapide (RI) [0,5; 1,5] 271 1484 17,6
| Total \ [-1,5; 1,5] | 304 | 8432 | 100 |

TAB. 3.2 — Distribution de fréquences des systemes tropicaux par catégorie de AClygp. Sont indiqués dans
chaque catégorie le nombre de systemes tropicaux distincts et le nombre d’observations (points géographiques).

(@) ACIpgn (b) ACI 24

ition en 3 d ification sur 06h Fréquence épartition en 3 catégories d'i ification sur 12h

HTous systémes ETous systémes
90%
70% mCyclones mCyclones

20%
N 1 1 -

CR[-15;-05] 1-05;05[ RI[05;1,5] [-27;-05[ CR [-1,5;-0,5[ [-05;05] 105;25] R 105;1,5]
Catégorie de deltaCl 06h Catégorie de deltaCl 12h

F1G. 3.3 — Distribution de fréquences des taux d’intensification (a) sur 6 heures (AClygp,) et (b) sur 12 heures
(AC I op) répartis en 3 catégories : Comblement Rapide (CR), intensité quasi-stationnaire, Intensification
Rapide (RI). La couleur bleue concerne ’ensemble des systemes tropicaux pour lesquels les valeurs extrémes
de AC1y9p, atteignent —2.7 et 2,5; la couleur bordeaux est réservée a I’échantillon ne comprenant que les
cyclones pour lesquels les valeurs de AC 1145, ne vont pas au-dela de +/—1,5.

La série de valeurs est donc divisée en 3 catégories : les intensifications ou comblements rapides
pour lesquels le CI croit en valeur absolue de 0,5 ou plus sur 6 h et les systemes plus fréquents dont
le taux d’intensification (AC'Iyg,) est nul ou proche de 0, que 1’on pourrait qualifier de systémes
d’intensité « quasi-stationnaire ». Les 3 catégories sont distribuées suivant 1’histogramme bleu de la
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3.1. Etude climatologique

(a) Comblement rapide

Systemes a comblement rapide (deltaCl_06h <= a —0.5) en nombre par carré de 1 degré

8
6
4
2
0
(b) Intensité quasi-stationnaire
Systemes de deltaCl_06h faible ( dans ]-0.5 ; 0.5[ ) en nombre par carré de 1 degré
e — :
24
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(c) Intensification rapide
Systemes a intensification rapide (deltaCl_06h >= a 0.5) en nombre par carré de 1 degré
24
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F1G. 3.4 — Densité des systemes tropicaux dans le bassin SOOI (en nombre d’occurrence par carré de 1° x 1°)
pour les 3 classes d’intensification sur 6 heures. Systemes (a) a comblement rapide, (b) d’intensité quasi-
stationnaire et (c) a intensification rapide.
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figure 3.3(a), avec les valeurs détaillées en table 3.2. Le seuil de 0,5 retenu pour définir une RI sur
6 h correspond au 83°™¢ percentile de tous les changements d’intensité observés sur 6 h dans les
systemes tropicaux du bassin SOOI de 1981 a 2009, a partir du stade de perturbation tropicale.
Cette définition de I’intensification rapide differe donc de la définition trouvée dans la littérature pour
I’ Atlantique Nord et le Pacifique Nord-Est (Kaplan et al. 2010, voir section 2.3.1) sur trois aspects :

— elle est basée sur les coefficients d’intensité de Dvorak et non sur les vents maximaux,

— le seuil de RI est statistiquement atteint par 17% des données de la base, contre respectivement
6% et 8% pour la RI dans 1’ Atlantique Nord et le Pacifique Nord-Est,

— elle se rapporte a une variation d’intensité du cyclone sur 6 heures et non pas sur 24 heures.

Notons que méme si les définitions de RI portaient sur le méme intervalle de temps (ex : 24 heures) et
se basaient sur un méme percentile (ex : 94°™¢), elles ne seraient pas comparables. En effet, il n’existe
pas de relation linéaire entre la variation du CI et celle du vent maximum : la correspondance entre
un ACT et un Avy,,, varie en fonction de I’intensité du systeme (voir Fig. 2.16).

Les fréquences associées a chacune des 3 classes d’intensification retenue (Fig. 3.3(a)) per-
mettent d’élaborer des cartes de densité pour dissocier les caractéristiques géographiques de chaque
catégorie (Fig. 3.4). Les comblements rapides sont répartis de facon plutdt homogene sur le bassin
jusqu’a des latitudes septentrionales ou les cyclones rencontrent des conditions défavorables (mer
plus froide, cisaillement de vent élevé, etc.). A I’inverse, les intensifications rapides apparaissent plus
fréquentes dans les bandes de latitude [10°-15°S], pour I’océan Indien, et [15°-25°S], au niveau du
canal du Mozambique, avec des disparités en longitude. Ces irrégularités zonales pourraient bien
étre la manifestation des surfzones et des interactions entre systemes tropicaux et thalwegs d’altitude
propices ou non a I’intensification.

Un traitement similaire de la base de données pour calculer des taux d’intensification sur 12 h
(AC'I5p) permet d’exclure la borne 0.5 de la catégorie « RI » et d’utiliser une fréquence cumulée
analogue a celle de Kaplan et al. (2010) pour caractériser la RI (Fig. 3.3(b)) dans le bassin. On peut
ainsi également définir I’intensification rapide dans le SOOI par le 94°™¢ percentile de tous les chan-
gements d’intensité observés sur 12 h pour les systemes tropicaux de 1981 a 2009, a partir du stade
de perturbation tropicale. La RI correspondrait & une augmentation du coefficient de Dvorak stricte-
ment supérieure a 0,5 en I’espace de 12 h. En revanche, les fréquences associées aux classes extrémes
deviennent désormais insuffisantes pour tracer des cartes de densité sur le bassin. La moyenne des
ACT5, > 0 vaut 0,6 et celle des taux d’intensification sur 24 heures (AC' o4, > 0) vaut 0,8. Elle se
rapproche de la valeur climatologique de 1 définie par la méthode de Dvorak (1975) qui a été calibrée
sur I’ Atlantique Nord.

3.1.3 Distribution des intensifications cycloniques

L’étude précédente est renouvelée en se restreignant cette fois aux 139 cyclones tropicaux. Pour
ce faire, on supprime de la base B1 tous les systemes pour lesquels C'/ < 4,5 pour garder 1699
valeurs de CI par pas de 6 h. L’échantillon des AC'Iy;,, nommé B4, est constitué de 130 systemes
cycloniques distincts formant 1 546 valeurs de AC'Ijg,. La moyenne des AC yg, > 0 vaut 0,5 (écart-
type de 0,14). Les valeurs extrémes se situent a —1,5 et 1,5 et ne sont atteintes que pour 1 point. Les
valeurs les plus fréquentes sont 0 (1 017 points), 0,5 (252 points), —0,5 (221 points), 1 (11 points) et
—1 (13 points).

Le méme seuil que précédemment s’impose pour classifier I’échantillon en 3 catégories : les
intensifications (resp. comblements) rapides, pour lesquels le CI augmente (resp. diminue) de 0,5
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3.1. Etude climatologique

Type d’intensification Catégorie AC'Iyg;, | Nombre de cyclones | Nombre de points | %
Comblement Rapide (CR) [-1,5;-0,5] 96 235 15,2
Intensité quasi-stationnaire 1-0,5; 0,5[ 129 1047 67,7
Intensification Rapide (RI) [0,5;1,5] 102 264 17,1

| Total | [L5;15] | 130 1546 | 100 |

TAB. 3.3 — Répartition en 3 catégories des AClygy, des cyclones tropicaux avec nombre de points géogra-
phiques et de cyclones distincts associés.

ou plus en 6 heures, et les intensifications et comblements plus fréquents qualifiables de « quasi-
stationnaires » ayant un AC'[yg, nul ou proche de 0. L’histogramme bordeaux de la figure 3.3(a)
illustre la répartition des cyclones selon les 3 catégories d’intensification. Cette distribution de fré-
quences est tres peu différente de celle obtenue pour tous les systemes confondus (histogramme bleu).
Les valeurs de la table 3.3 justifient le tracé de cartes de densité sur le bassin. En effet, 102 cyclones
(soit la majorité des cas) subissent au moins une phase d’intensification rapide sur 6 h dans leur cycle
de vie. Il serait donc intéressant de savoir s’il existe d’éventuelles zones géographiques favorables
aux RI dans le SOOL.

La distribution géographique des cyclones pour chaque type d’intensification est illustrée en
Fig. 3.5. Bien qu’il devienne difficile d’interpréter les cartes (a) et (c) sachant le petit nombre d’ob-
servations dans ces catégories (235 et 264 points respectivement), leur comparaison fait apparaitre
plusieurs résultats :

— Aucune longitude ni latitude privilégiée ne se dégage pour les comblements rapides des cy-
clones tropicaux (Fig. 3.5(a)), ce qui est semblable aux comblements rapides pour 1’ensemble
des systemes tropicaux (Fig. 3.4(a)).

— 3 ou 4 zones locales dans le bassin pourraient étre considérées comme favorables a I’intensifi-
cation rapide, notamment la zone autour de 15°S-60°E (Fig. 3.5(c)). La présence de ces zones
suggerent I’existence en ces lieux d’un environnement externe plus favorable, tels des gyres
océaniques chauds ou des déferlements d’onde de Rossby plus fréquents.

— Les cyclones subissent leur intensification rapide autour de 15°S (Fig. 3.5(c)) et rarement au-
dela de 20°S (sauf dans le canal du Mozambique), latitude a laquelle le signal de comblement
rapide (Fig. 3.5(a)) ou d’intensité stationnaire (Fig. 3.5(b)) devient prépondérant.

— D’intensité des cyclones varie plus faiblement dans une vaste zone autour de [15°-20°S]x
[65°-T0°E] (Fig. 3.5(b)).

Enfin, les taux d’intensification des cyclones tropicaux calculés sur une période de 12 heures
sont semblables a ceux obtenus pour I’ensemble des systémes tropicaux (comparer les histogrammes
de couleur bleue et bordeaux en figure 3.3(b)). La moyenne des taux d’intensification sur 24 heures
(AC 54, > 0) vaut 0,77. Elle est 1égerement inférieure a la valeur calculée précédemment pour I’en-
semble des systemes tropicaux (0,8) suggérant qu'un systeme loin de son IPM a plus de chance de
s’intensifier rapidement.
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(a) Comblement rapide

Cyclones a comblement rapide (deltaCl_06h <= a —0.5) en nombre par carré de 1 degré

(b) Intensité quasi-stationnaire

Cyclones de deltaCl_06h faible ( dans ]-0.5 ; 0.5[ ) en nombre par carré de 1 degré

(c) Intensification rapide

Cyclones a intensification rapide (deltaCl_06h >= a 0.5) en nombre par carré de 1 degré

F1G. 3.5 — Similaire a la figure 3.4 mais pour les cyclones tropicaux.
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3.1. Etude climatologique

3.1.4 Lien déferlements d’onde de Rossby - intensification rapide des cyclones

Déferlements au voisinage des cyclones en phase de RI

Pour les systemes ayant subi au stade de cyclone tropical une (ou plusieurs) phase(s) d’inten-
sification rapide sur une période de 6 h, on €tudie la proximité autour du cyclone d’un déferlement
d’onde de Rossby (RWB) a la date initiale de chaque phase de RI. L’échantillon se limite aux 88
cyclones distincts s’étant intensifiés rapidement apres le 1¢" janvier 1989, date a partir de laquelle les
réanalyses ERA-Interim du CEPMMT sont disponibles au moment de la présente étude. La taille de
I’échantillon, égale a 137, correspond au nombre de fois ou les 88 cyclones entrent en phase de RI.
Les champs de tourbillon potentiel sont extraits a ces échéances sur I’isobare 200 hPa et un algorithme
est construit pour détecter les déferlements a cette altitude. Un déferlement est localisé a chaque créte
(latitude, longitude) de I’isoligne —1,5 PVU correspondant a un déferlement vers I’équateur (le tour-
billon potentiel doit étre plus élevé au nord, a I’est et a I’ouest du point retenu, ex : Fig. 3.6). Pour
chaque cyclone, on calcule la densité des déferlements entourant le centre du systeme, sans critere de
distance relative. Il suffit qu’un déferlement apparaisse dans une configuration possible d’interaction
avec le cyclone (critere subjectif) pour étre retenu. Des cartes de densité sont alors tracées en super-
posant sur I’ensemble du bassin SOOI les densités de déferlement calculées au voisinage de chaque
cyclone en phase de RI (avec une distance de lissage de 500 km). La densité s’exprime en nombre de
RWB sur la période étudiée (1989-2009).
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F1G. 3.6 — Exemple illustrant la détection d’un déferlement sur l'isoligne —1,5 PVU (en bleu) a 200 hPa. Le
centre du cyclone concerné est indiqué par une croix. Les deux croix rouges sont comptées comme centres de
déferlement.

La densité des déferlements illustrée en figure 3.7 montre que :

— Entre 50 et 58°E, les déferlements a proximité des cyclones en phase de RI sont fréquents et
remontent a des latitudes atteignant 17°S, c’est-a-dire a I’extrémité sud de la bande ou évoluent
les systémes cycloniques. La zone de RI privilégiée que nous avions identifiée en Fig. 3.5 vers
15°S-60°E semble ainsi co-localisée avec les déferlements d’onde de Rossby plus fréquents et
de plus grande extension méridienne qui y regnent.

— Les déferlements dans le canal du Mozambique remontent également a des latitudes plus tropi-
cales qu’a I’est du bassin (60-90°E) ou les déferlements sont rares au-dessus de 20°S.
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F1G. 3.7 — Densité des déferlements d’onde de Rossby a 200 hPa situés a proximité de cyclones en début

d’intensification rapide entre 1989 et 2009 (bassin SOOI). Les contours indiquent le nombre de déferlements
qui sont comptabilisés par carré de 2° x 2°, de 0 (blanc) a 14 (gris foncé).

Configuration favorable pour I’intensification cyclonique

Une carte composite de densité est tracée afin de situer les déferlements par rapport a chaque
cyclone (Fig. 3.8), que I’on positionne a I’origine d’un repere en longitude-latitude. Les centres des
déferlements y sont matérialisés par des symboles blancs. On les regroupe en 3 catégories suivant leur
position relative au centre du cyclone a la date de début de RI : au sud-ouest (classe 1), au sud (classe
2) ou au sud-est (classe 3).
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F1G. 3.8 — Composite de la densité des déferlements d’onde de Rossby autour du centre cyclonique a l'instant
initial d’intensification rapide. Le centre du cyclone composite est localisé en (0,0) et matérialisé par une
croix. Abscisse et ordonnée sont les distances relatives au centre cyclonique mesurées en degrés de longitude
et latitude. Les contours indiquent le nombre de déferlements comptabilisés par carré de 2° x 2°, de 0 (blanc)
a 14 (gris foncé). Les différents symboles blancs matérialisent les centres des déferlements dans chacune des 3
classes identifiées (symbole 4+ pour un thalweg au sud-ouest, ® au sud, x au sud-est).

Pour chacune des classes 1, 2, et 3, des cartes composites de champs de tourbillon potentiel
et de vent sur I'isobare 200 hPa sont illustrées pendant la période entourant I’instant de début de
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RI (de H-24 a H+12 par pas de 12 heures) en figures 3.9, 3.10 et 3.11 respectivement. Le but est
d’identifier les configurations favorables aux intensifications lors des interactions thalweg-cyclone.
On constate que dans chacune des classes, le jet de haute troposphere associé au thalweg force un
canal d’évacuation cyclonique c6té polaire (renforcement des vents de nord-ouest en classe 1 et 2,
et de sud-ouest en classe 3). Ce résultat confirme le role prépondérant d’un thalweg d’altitude situé
a proximité d’une tempéte ou d’un cyclone tropical. En forcant un jet d’évacuation dans le secteur
sud-est du systeme dépressionnaire, le thalweg permet d’organiser la divergence d’altitude en une
puissante branche permettant au cyclone de s’intensifier en évacuant davantage de masse ascendante.
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F1G. 3.9 — Cartes composites des déferlements en classe 1, lorsque le thalweg est situé au sud-ouest du centre
cyclonique au moment de I’intensification. Le centre du cyclone composite est localisé en (0,0) et matérialisé
par une croix. Abscisse et ordonnée sont les distances relatives au centre cyclonique mesurées en degrés de
longitude et latitude. Le champ de tourbillon potentiel sur la 200 hPa est en couleurs grisées (échelle a droite,
en unité de PVU) et les vents a 200 hPa sont indiqués par des fleches. Les cartes sont affichées a différents
instants entourant le début de la phase d’intensification rapide : 24 h avant (RI-24), 12 h avant (RI-12), a
Uinstant initial d’intensification (RI) et 12 h apres (RI+12). La grande fleche noire matérialise le renforcement
du canal d’évacuation coté polaire du cyclone par le thalweg d’altitude.
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F1G. 3.10 — Cartes composites des déferlements en classe 2, lorsque le thalweg est situé au sud du centre
cyclonique au moment de 'intensification (t=RI). Méme légende qu’en figure 3.9.
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F1G. 3.11 — Cartes composites des déferlements en classe 3, lorsque le thalweg est situé au sud-est du centre
cyclonique au moment de l'intensification (t=RI). Méme légende qu’en figure 3.9.
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3.2 ANALYSE DES CONFIGURATIONS D’INTERACTION CYCLONE-THALWEG
D’ALTITUDE

3.2.1 Meéthodologie et données utilisées

En parallele de I’étude climatologique précédente, nous voulons identifier des cas particuliers de
cyclones sur lesquels mener notre étude de processus. Pour cela, les configurations d’interaction entre
un cyclone et une structure d’altitude dans le bassin sont examinées de fagcon semblable a 1’étude
de Hanley et al. (2001). Nous analysons I’évolution du tourbillon potentiel sur diverses surfaces iso-
bares (entre 400 hPa et 200 hPa) et diverses surfaces isentropes (entre 330 K et 370 K). Les champs de
géopotentiel a 925 hPa et 200 hPa sont respectivement utilisés pour identifier la circulation de basses
couches associée au cyclone ainsi que le thalweg ou cut-off d’altitude. Les champs sont extraits des
réanalyses ERA-Interim du CEPMMT (Dee et coll. 2011) couvrant les 4 saisons cycloniques 2006-
2007 a 2009-2010. La qualité de ces réanalyses est une aide précieuse pour capturer les structures
cohérentes d’altitude et le flux environnant de grande échelle. La restriction temporelle sur la période
2006-2010 nous permettra, en section 4, d’utiliser les analyses opérationnelles du CEPMMT qui bé-
néficient du gain en résolution survenu en février 2006 (passage a la troncature T799, soit environ
25 km de résolution horizontale). Ces analyses seront en effet utilisées en conditions initiales et aux
bords de notre modele a aire limitée dans I’étude de processus. Par ailleurs, nous focalisons nos re-
cherches sur les systemes tropicaux qui se sont creusés en deca d’une pression de 960 hPa, avec une
chute minimale de 45 hPa en 72 h (ou 15 hPa en 18 h) qui est équivalente aux seuils de RI définis pour
le vent (Kaplan et al. 2010) ou le CI (section 3.1). En tout 15 cyclones répondent a I’ensemble de ces
criteres.

La figure 3.12(b) est commentée ici a titre d’illustration. Le tourbillon potentiel d’altitude sur
I’isentrope 350 K (plages de couleur entre —6 PVU en bleu et 1 PVU en rouge par pas de 0,2PVU)
marque les intrusions d’air stratosphérique dans la troposphere tropicale (le tourbillon potentiel est
conservé pour une particule en mouvement adiabatique et sans frottement sur une surface isentrope).
Les bas géopotentiels a 925 hPa (en trait plein ou pointillé bleu) permettent d’identifier la circulation
cyclonique de basses couches, tandis que les hauts géopotentiels a 925 hPa (en trait plein ou pointillé
rouge) matérialisent I’anticyclone subtropical de basses couches au milieu du bassin.

3.2.2 Configurations d’interaction et identification d’un cas d’étude

L’analyse subjective des cartes permet d’isoler deux configurations types présentes au moment
des intensifications rapides, et qui sont similaires aux interactions identifiées par Hanley et al. (2001) :

a) Dans la premiere, le cyclone s’intensifie tandis qu'un thalweg de grande échelle évolue a
quelques milliers de kilometres au sud (> 10°) : éventuelle « interaction a distance », pour
laquelle I’intensification pourrait se produire griace a I’augmentation de la divergence d’altitude
(Hanley et al. 2001).

b) Dans la seconde, un noyau de tourbillon potentiel de petite échelle associée a un thalweg ou un
cut-off s’approche a courte distance du cyclone (< 10°) pour éventuellement se superposer au
systéme : configuration qualifiée par la suite de possible « interaction proche ».

Dans la configuration « interaction a distance » (7 cas : Bondo, Indlala, Kamba, Ivan, Jaya, Cléo
et Hondo), on retrouve en général 1’anticyclone subtropical de basse troposphere positionné au centre
du bassin, surmonté en altitude par une ou deux langues de tourbillon potentiel issues de déferlements
et situées a plus de 10° au sud du systeme (Fig. 3.12). Ces langues ont une orientation zonale (ou peu

91



CHAPITRE 3. CLIMATOLOGIE DE L’ INTENSIFICATION DES SYSTEMES TROPICAUX
DANS LE BASSIN SOOI

ondulante) et sont trés étendues (elles traversent au moins la demi-largeur du bassin). En général,
une langue principale est localisée vers 40°S dans le flux perturbé des moyennes latitudes au sud
de I’anticyclone de basses couches et est associée a un tourbillon potentiel fortement négatif ; une
éventuelle deuxieme zone de tourbillon potentiel cyclonique est localisée au nord ou au centre de ce
méme anticyclone (entre 20°S et 30°S) et a des valeurs de tourbillon potentiel moins importantes car
plus tropicales (le diabatisme a eu le temps d’éroder ces anciens RWB). Dans cette configuration, une
grande majorité des cyclones ont un déplacement zonal vers I’ouest, le long de la fagade nord de 1’an-
ticyclone ; le systeme se comble systématiquement si le thalweg se rapproche davantage. Les cyclones
Bondo, Indlala, Kamba, Ivan et Jaya, qui évoluaient a distance d’un ou plusieurs RWB en début de
creusement rapide et qui entrent tous dans la configuration composite décrite ci-dessus, sont illustrés
en figure 3.12. Un seul des 7 cyclones de cette catégorie (Cléo) bénéficiait de conditions océaniques
dites favorables durant son intensification (a savoir des valeurs d’OHC supérieures a 50kJ.cm~?),
ce qui laisse supposer que le thalweg exercait bien un role « a distance » dans ’intensification d’au
moins 6 des 7 cyclones de cette catégorie (en for¢ant un canal d’évacuation c6té polaire par exemple
comme nous 1’avons vu en section 3.1).

Dans la configuration « possible interaction proche » (5 cas : Dora, Gamede, Humba, Edzani, et
Gael), le flux est plus rapide, 1’anticyclone de basses couches évolue rapidement, les ondes de Rossby
déferlent du sud-est vers le nord-ouest ; les thalwegs sont plus profonds et circulent plus rapidement.
Les déferlements sont fréquents mais davantage morcelés. Ils donnent naissance a des bulles isolées
de tourbillon potentiel qui vont a la rencontre des cyclones en franchissant le parallele 20°S tout en
conservant de fortes valeurs de tourbillon négatives, parfois présentes jusqu’en moyenne troposphere
au-dela de 400 hPa. De telles structures semblent ensuite aspirées par la circulation cyclonique de
moyenne troposphere pour se mélanger aux fortes valeurs de tourbillon potentiel présentes au coeur
du systeéme, comme pour Dora (Figs. 3.13(a) et (b)), tandis que le tourbillon potentiel en altitude
est rapidement érodé par la circulation anticyclonique (vraisemblablement par diabatisme). D’autres
exemples de cyclones évoluant a proximité d’un ou plusieurs RWB pendant leur creusement (Humba,
Gamede) sont donnés en figure 3.13 pour illustrer cette deuxieéme configuration. Soulignons qu’hor-
mis Dora et Gamede, les variations d’intensité (creusement puis comblement postérieur) des 3 autres
cyclones de la catégorie semblent étroitement corrélées aux conditions océaniques qui font apparaitre
des valeurs d’OHC supérieures a 50 kJ.cm~2 durant la phase d’intensification (non illustré).

3.3 BILAN CLIMATOLOGIQUE

On retiendra de cette étude climatologique les éléments suivants :

— Une définition statistique de la RI a été donnée pour le bassin SOOI comme une augmentation
du coefficient de Dvorak supérieure ou égale a 0,5 en I’espace de 6 h. Ce seuil correspond
au 83°™¢ percentile de tous les changements d’intensité observés sur 6 h dans les systémes
tropicaux du bassin de 1981 a 2009, a partir du stade de perturbation tropicale.

— Parmi les 308 systemes tropicaux ayant évolué dans le bassin SOOI entre septembre 1981 et
aotit 2009, 79% des tempétes tropicales et 73% des cyclones tropicaux ont subi au moins une
fois dans leur cycle de vie une intensification rapide sur 6 heures telle qu’elle a été définie
ci-dessus.

— Une zone privilégiée pour I’intensification rapide des cyclones existe dans le bassin SOOI vers
15°S-60°E ; elle est co-localisée avec les déferlements d’onde de Rossby plus fréquents et de
plus grande extension méridienne qui y régnent.
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F1G. 3.12 — Exemples de cyclones dans la configuration « interaction possible a distance avec un thalweg
d’altitude » en début d’intensification rapide. Champ de tourbillon potentiel sur la surface isentrope 350 K
(plages de couleur entre —6 PVU en bleu et 1 PVU en rouge par pas de 0,2 PVU) superposé au géopotentiel
des surfaces 925 hPa (traits fins bleus et rouges, mgp) et 200 hPa (traits noirs, mgp). Les champs sont extraits
des réanalyses ERA-Interim du CEPMMT a environ 80 km de résolution. Dans [’ordre les cyclones : (a) Bondo
le 19/12/2006 a 0000 UTC, (b) Indlala le 13/03 /2007 a 0000 UTC, (c) Kamba le 09/03 /2008 a 1200 UTC, (d)
Ivan le 14/02/2008 a 1200 UTC et (¢e) Jaya le 31/03/2007 a 0000 UTC. Le nom des cyclones est indiqué en
haut a gauche de chaque systeme.
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F1G. 3.13 — Similaire a la figure 3.12 mais pour des cyclones dans la configuration « possible interaction
proche » en début d’intensification rapide avec, quand une signature existe, les champs de tourbillon potentiel
sur la surface 370 K également. Dans ’ordre : (a) et (b) cyclone Dora le 01/02/2007 a 0000 UTC sur les
isentropes 350K et 370 K respectivement, cyclone Gaméde sur I'isentrope 350K le (c) 22/02/2007 a 1200
UTC et le (d) 23/02/2007 a 0000 UTC et cyclone Humba le 24/02/2007 a (e) 0000 UTC sur l’isentrope 350 K
et a (f) 1200 UTC sur lisentrope 370 K. Le mot « PV » désigne le déferlement (ou son résidu) qui advecte du
tourbillon potentiel (PV) a proximité du cyclone. Humba est situé a l’est de Gamede dans les figures (e) a (d).
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— La contribution positive d’un thalweg a I’intensification rapide d’un cyclone dans le bassin
provient entre autres du for¢age du canal d’évacuation cyclonique coté polaire, associé a un
renforcement de la divergence d’altitude.

— Sur la période 2006-2010, deux systemes cycloniques Dora et Gamede paraissent particulie-
rement intéressants pour rechercher les autres facteurs thermodynamiques liés a un thalweg
d’altitude qui pourraient €tre responsables de I’intensification rapide d’un cyclone.
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Observation et modélisation d’un cas d’étude
du SOOI
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D ANS ce chapitre, nous présentons le cyclone Dora retenu pour 1’étude de processus ainsi que
les outils numériques utilisés pour conduire les simulations. Nous énoncerons les diverses ca-
ractéristiques du cyclone qui font de Dora un cas d’étude trés intéressant avant d’évaluer la qualité
des analyses du CEPMMT choisies pour initialiser les simulations numériques. Les outils numériques
qui nous ont permis d’aboutir a une simulation de référence seront présentés en parallele des diverses
expériences conduites.
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4.1. Le cyclone Dora

4.1 LE CYCLONE DORA

Cette section s’appuie sur la figure 4.1 qui présente la trajectoire (a) et I’intensité (b) du systéme
Dora sur toute sa durée de vie. L’analyse synoptique qui suit s’inspire de la documentation fournie
par les prévisionnistes du CMRS de La Réunion a I’issue de la saison cyclonique 2006-2007 (Caroff
et al. 2008).

4.1.1 Cyclogenese

Dora est le premier cyclone tropical de 1’année 2007. Il se forme apres une longue période d’in-
activité convective sur le bassin, en lien avec une phase seche de la MJO. Les 24-25 janvier, le flux
de mousson se rétablit sur une majeure partie du SOOI. Le 26, 1’activité convective se renforce sur la
face équatoriale du thalweg de mousson, au voisinage de 05°S et entre 60 et 80°E. Un minimum de
pression s’esquisse a 400 km a I’ouest de Diego-Garcia. Les jours suivants, la convergence de basses
couches devient favorable avec les alizés se renforcant au sud. Le minimum dépressionnaire se décale
lentement vers 1’ ouest sud-ouest, transite en cours de journée du 28 au voisinage d’une récente bouée
Atlas ancrée par 8°S-67°E, puis accélere 2 5 m.s~! pour faire route vers le sud. Le systeme est classé
en dépression tropicale en début de journée du 29 janvier, tandis qu’il franchit le parallele 10°S et
pénetre dans une zone ou le cisaillement vertical de vent est faible et la divergence d’altitude tres
favorable.

4.1.2 Intensification et trajectoire

Dans un environnement propice, le systeme s’intensifie successivement au stade de tempéte puis
de forte tempéte tropicale, ce qui lui vaut d’€tre baptisé Dora dans 1’aprés-midi du 29 janvier. Il
ralentit sa progression en fin de journée tandis qu’un ceil apparait sur I’image micro-ondes en cours
de nuit. En début de journée du 30 janvier, Dora vire soudainement au sud-est. Ce changement de
trajectoire est lié a I’arrivée par le sud d’un thalweg de moyenne et de haute troposphere issu des
latitudes subtropicales qui a pu éroder la dorsale de moyenne troposphere présente au nord-est de
Dora et qui en dictait le flux directeur. La progression de Dora en direction du sud-est est néanmoins
ralentie par une dorsale de basse troposphere issue de I’anticyclone subtropical, qui est présente a
I’avant de la trajectoire, sous le thalweg d’altitude. La décélération du systeme est associée a un
arrét de son intensification (autour de 60 nceuds soit 30,9 m.s~1) deés le 30 janvier au soir et durant
toute la journée du 31. Non loin au sud de Dora, un axe de cirrus s’étirant sur plusieurs centaines de
kilometres est visible (Fig. 4.2) et met en évidence la présence d’un jet d’altitude circulant a 1I’avant
du thalweg. Ce jet favorise 1’évacuation du flux sortant d’altitude de Dora coté polaire. Cependant
ses vents forts empietent sur le systeme nuageux de la tempéte. Avec le rapprochement du thalweg,
le cisaillement vertical de vent croit fortement en journée du 31 pour atteindre, en début de journée
du 01 février, des valeurs comprises entre 20 et 30 nceuds (soit 10 2 15 m.s~1) d’apres les données du
CIMSS (Fig. 4.2(b)). Une telle contrainte d’altitude se signale par un arc de cirrus présent au vent du
flux (soit a I’ouest-sud-ouest de Dora).

Dans un cisaillement de vent encore fort, le systeme tropical reprend son intensification en fin
de journée du 31 et le stade de cyclone tropical est atteint le lendemain matin. Dora entame ainsi
une 1°7¢ phase d’intensification rapide, qui dure du 31 janvier 1800 UTC au 01 février 1800 UTC,
pendant laquelle les vents moyens maximaux sur 10 minutes accélerent de 60 a 85 nceuds (soit de
30,9 2 43,7m.s™1) et le CI augmente de 4 2 5,5. En premiére moitié de journée du 02 février, Dora
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F1G. 4.1 — Données Best track Météo-France pour le cyclone Dora (27 janvier -13 février 2007) : (a) trajectoire
du systeme dans le bassin et (b) intensité du 27 janvier 0000 UTC au 08 février 1200 UTC par pas de 6 heures.
Les lignes vertes horizontales en (a) (resp. verticales en (b)) délimitent la période de simulation retenue. La
pression au ceeur du systéeme (courbe noire, en hPa) chute brutalement de 50 hPa entre le 31 janvier 1800
UTC et le 03 février 0000 UTC (période encadrée en rouge et notée Rl). Le creusement est associé a une
augmentation des vents moyens maximaux sur 10 minutes (courbe bleue, en m.s~'). Un cycle de remplacement
du mur de ’ceil ralentit temporairement l’intensification (période encadrée en cyan et notée ERC).
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(a) 31 janvier 0000 UTC (b) 01 février 0000 UTC

F1G. 4.2 — Amplitude du cisaillement vertical de vent (contours jaunes, en neeuds) dans ’océan Indien Sud
superposé aux images satellitaires Météosat 7 dans le canal vapeur d’eau, du (a) 31/01/2007 a 0000 UTC
au (d) 03/02/2007 a 0000 UTC, par pas de 24 h. Ces analyses sont produites par le CIMSS a partir des vecteurs
déplacements atmosphériques déduits des observations satellitaires. Le vecteur cisaillement est déterminé en
calculant, pour chaque composante zonale et méridienne du vent, la différence de la valeur moyenne du vent sur
une couche mince de haute troposphére (niveaux 150, 200, 250, et 300 hPa) et de basse troposphére (niveaux
700, 775, 850, et 925 hPa). Les lignes de flux (en orange) indiquent la direction du cisaillement. Le domaine est
maintenu constant en longitude et s’étend sur [55°-85°E] avec les iles Maurice et Réunion a I’extréme gauche ;
il couvre 25° de latitude mais ses bornes sont variables pour suivre la progression du systeme vers le sud ; le
parallele 20°S se trouve juste au nord des 2 iles. La grille est tracée tous les 5° de latitude-longitude.

101



CHAPITRE 4. OBSERVATION ET MODELISATION D’UN CAS D’ETUDE DU SOOI

incurve sa trajectoire en direction du sud-ouest tout en s’affaiblissant (de 85 a 80 nceuds, soit de 43,7
a41,2m.s~1) en corrélation avec la fin d’un cycle de remplacement du mur de I’ ceil (voir paragraphe
suivant 4.1.4). Le systéme entame ensuite une 2°™¢ période d’intensification rapide du 02 février a
0600 UTC au 03 février a 0000 UTC, sous un cisaillement vertical plus faible. Dora ralentit durant cet
intervalle (seulement 2m.s~! d’allure moyenne) et infléchit sa course vers I’ ouest-sud-ouest. Le flux
directeur est en effet dicté par deux effets opposés : une zone équatoriale de hauts géopotentiels de
moyenne troposphére située au nord-est du systéme, et une dorsale au sud-ouest. Pendant cette 2°™¢
période de RI, les vents maximaux augmentent de 80 a 105 nceuds soit de 41,2 a 54,0m.s~! (CI de 5
a 6) conférant a Dora le statut de cyclone tropical intense. L’intensité maximale est ainsi atteinte en
début de journée du 03 février avec des vents moyens sur 10 minutes approchant les 200 km.h™!.

Le systeme se comble dans 1’apres-midi du 03 février, avec un début d’érosion de I’ceil dans
le secteur ouest a sud-ouest, aggravée dans la nuit suivante a tout le demi-cercle au vent du flux
d’altitude. Il semble que la destruction de la convection dans le secteur ouest soit le résultat de 1’action
conjuguée d’une ventilation accrue et d’une intrusion d’air sec dans les couches moyennes supérieures
(voir paragraphe suivant 4.1.7). Par ailleurs, Dora a épuisé le contenu énergétique de 1’océan au cours
de cette seconde phase d’intensification a vitesse quasi-stationnaire. Enfin, le systéme continue de
ralentir (1 m.s™!) en journée du 03 février aprés avoir atteint une zone d’eaux plus fraiches (voir
paragraphe 4.1.6). L’ensemble de ces €léments aboutissent a un comblement progressif de Dora qui
est rétrogradé au stade de tempéte en fin de journée du 04 février. Le cisaillement de vent empéchera
ultérieurement la convection de se reformer au-dessus du centre de la circulation. Bien qu’étant le
systeme de plus longue durée de vie de la saison 2006-2007, Dora n’aura pas eu d’impact majeur sur
les terres habitées (le systeme passe au plus pres a 130 km au sud-est de 1’ile Rodrigues le 06 février).
La transition extra-tropicale du systeme s’effectue en journée du 08, dans une trajectoire plein sud.

4.1.3 Mesures aéroportées

Dora fut le 1" cyclone tropical sondé par un Aéroclipper, systeéme
de mesures aéroporté validé en janvier - février 2007 durant la campagne
VASCO (Duvel et al. 2008) sur I’océan Indien. Cet instrument, constitué
d’une nacelle océanique et d’un ballon stabilisé entre 20 et 40 m au des-
sus de la surface, se déplace selon une trajectoire quasi-lagrangienne et a
pour but de mesurer plusieurs parametres physiques a 1’interface océan-
atmosphere pour en déduire les flux turbulents de chaleur latente, de chaleur
sensible et de moment. Tandis qu’une nacelle océanique mesure la tempé-
rature de surface et la salinité de la mer, les instruments sous le ballon me-
surent les parametres atmosphériques (pression, température, vent, humi-
dité relative). L’ Aéroclipper permettrait a I’avenir d’investiguer a moindre
colt les changements d’intensité dans les cyclones tropicaux, particulie- FIG. 4.3 — Aéroclipper
rement dans les zones dépourvues de reconnaissance aérienne comme le ©CNES/LMD
sud-ouest de I’océan Indien.

Deux Aéroclippers ont convergé dans le centre de Dora durant son développement pour y rester
piégés plusieurs jours. Malheureusement, aucune donnée n’a été transmise car le logiciel de bord avait
par inadvertence ét€ commuté sur une mauvaise position avant le lacher. Les vents ont néanmoins pu
étre déduits du déplacement de 1’ Aéroclipper (position GPS) a partir des calibrations en conditions de
vent fort (supérieures a 25 m.s~1) obtenues par deux autres Aéroclippers a proximité du cyclone Favio
(février 2007). Les vents maximaux ont ainsi été estimés a 39.4m.s~* 2 20 km du centre de Dora le

30 janvier 2 1015 UTC (avec un second maximum de vent relatif autour de 125km) et 2 45m.s~! a
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4.1. Le cyclone Dora

une distance de 30 km du centre le 31 janvier a 2145 UTC. Ces valeurs sont 40 a 50% supérieures aux
estimations obtenues par les prévisionnistes a partir de la technique de Dvorak (Fig. 4.1(b)).

4.1.4 Cycle de remplacement du mur de I’ceil

Comme illustré en figure 4.1(b), I'intensification rapide de Dora est scindée en 2 périodes. Le
responsable de cette transition est un cycle de remplacement du mur de 1’ceil qui débute en fin de
journée du 1¢" février pour s’achever le 02 février vers 0600 UTC. Le changement de structure associé
est bien visible sur I’imagerie micro-ondes (Fig. 4.4) : dans I’aprés-midi du 1" février, des bandes
externes de convection s’enroulent autour du mur de I’ceil interne initial (images (b) et (c)); ces
bandes se regroupent en un anneau fermé qui se resserre (d) conduisant a 1’effondrement du mur
interne : il est évanescent le 02 février a 0300 UTC (e). Le nouveau mur de I’ceil est plus large (65 km
de diametre) et associé a un anneau de convection important de 50 a 60 km d’épaisseur radiale (f).

mil/sat. Naval Research Lab wwy nr: navy mil/sat_products. hmu l!aval Research 1ab iy nr navy mil/sat_products. ntml
850 Brlghtne anpvy(xelv/ln) gE 89H Brightness Ymnpw(xm /1 n) 850 Brlghtness anpvy(xm 7S

260

(d) (e) ®

e

.
85H Brightnass

F1G. 4.4 — Cycle de remplacement du mur de I’eil de Dora vu par 'imagerie satellitaire (radiometres micro-
ondes AMSR-E 89 GHz, SSMIS 91 GHz et capteur embarqué sur TRMM). Les températures de brillance (en K)
sont illustrées autour des instants : (a) 0600 UTC, (b) 0900 UTC, (c) 1600 UTC et (d) 2100 UTC le 01 fé-
vrier; (e) 0300 UTC et (f) 1600 UTC le 02 février 2007. La grille est tracée tous les 2° de latitude-longitude.
Source : images du NRL disponibles en ligne : http : / /www.nrlmry.navy.mil /tc_pages/tc_home.html

103



CHAPITRE 4. OBSERVATION ET MODELISATION D’UN CAS D’ETUDE DU SOOI

4.1.5 Structure annulaire

Des le 02 février a 1200 UTC, soit juste apres ’ERC, la structure nuageuse de Dora devient
symétrique en forme d’anneau. Cette structure annulaire est bien illustrée sur I’image micro-ondes du
02 février a 1600 UTC (Fig. 4.4(f)) ou sur les images déja présentées en figure 2.18. La composition
colorée du 03 février a 0500 UTC (Fig. 2.18(c)) montre I’ceil large et extrémement évasé de Dora
(plus de 80 km de diametre en altitude - moins de 60 km en surface).

Dora conserve cette structure annulaire jusqu’au 03 février a 1800 UTC, soit durant 30 heures
environ. La structure nuageuse perd ensuite sa symétrie et un début d’érosion de 1’ceil est visible sur
I’imagerie micro-ondes (non illustré). Notons en figure 2.18(c) la 1égere inclinaison du vortex vers
Iest (« tilt ») en date du 03 février a 0500 UTC sous ’effet du cisaillement d’ouest modéré.

Curieusement, une seule des conditions environnementales favorables a une telle structure annu-
laire (Knaff et al. 2003) est réunie pour Dora. Les deux derniers criteres énumérées en section 2.1.6
ne sont pas vérifiés. Pendant la période ot Dora a été annulaire, le cisaillement vertical de vent était
effectivement relativement faible mais d’ouest a sud-ouest (au lieu d’est a nord-est dans I’hémisphere
sud) tandis que les vents a 200 hPa étaient de nord-ouest a I’avant du thalweg et de sud-ouest a I’ arriere
(mais en aucun cas d’est). Par conséquent, nous suspectons que I’interaction de Dora avec le thalweg
d’altitude pourrait avoir joué un role dans les processus de formation de cette structure annulaire assez
rare.

4.1.6 Environnement océanique

Les eaux de surface sur lesquelles Dora évolue pendant sa phase d’intensification ne sont que
modérément chaudes avec des valeurs avoisinant les 28 °C (cf. Fig. 4.5), bien inférieures aux gyres an-
ticycloniques chauds que 1’on retrouve dans les cas d’intensification rapide (zones rouges en Fig. 4.5).
Les estimations du contenu énergétique de 1’océan sont visibles en figure 4.6, pour les journées du
28 et du 30 janvier 2007. Au dela du 30 janvier 0000 UTC, ’OHC descend en deca du seuil de
50kJ.cm~2 favorable au creusement rapide (Shay et al. 2000).

deg.C

F1G. 4.5 — Températures de
surface de la mer sur une
partie du SOOI le 31 jan-
vier a 0600 UTC, soit 12 h
avant le début de l'intensifica-
tion rapide de Dora. La po-
sition du systeme, qui se dé-
place vers le sud, est matéria-
lisée par des croix toutes les
6 h du 31 janvier a 0600 UTC
au 03 février 2007 a 1200
UTC (données Best track).
Ces champs proviennent de
I’analyse de surface CANARI
d’ALADIN-Réunion (détaillée
en section 4.3.1)
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F1G6. 4.6 — Estimation du contenu énergétique de 'océan (OHC en klem™2) le (a) 28 janvier a
1800 UTC et le (b) 30 janvier 2007 a 0600 UTC. La trajectoire prévue par le JTWC est superpo-
sée a ces images pour référence (par pas de 12 h jusque 48 h d’échéance). La résolution est de
0,2° de latitude-longitude. Source : images du Regional and Mesoscale Meteorology Branch (RAMMB)
http : | /rammb.cira.colostate.edu/products/tc_realtime/storm.asp?storm_identifier = SH102007

4.1.7 Interaction avec une structure d’altitude

Anomalie de tourbillon potentiel

A partir du 31 janvier, Dora est approché a son sud-est par un thalweg d’altitude issu d’un défer-
lement d’onde de Rossby. En début d’intensification rapide le 01/02/2007 a 0000 UTC, une anoma-
lie fortement négative de tourbillon potentiel, associée a la foliation de tropopause, a été clairement
identifiée au sud du cyclone sur les réanalyses ERA-Interim (voir les cartes de tourbillon potentiel
sur les isentropes 350 K en Fig. 3.13(a) et 370 K en Fig. 3.13(b)). Il semble que la foliation de tro-
popause soit profonde et que I’anomalie d’altitude ait une forte épaisseur puisqu’elle conserve une
signature en moyenne troposphere (voir les champs de tourbillon potentiel a 330 K, Fig. 4.7). A cette
altitude, I’anomalie parait se détacher du thalweg dans la journée du 1" février pour €tre advectée
vers I’anomalie cyclonique de tourbillon potentiel de moyenne troposphere associée au ceeur de Dora
(Figs. 4.7(a) et (b)). Un mélange de tourbillon s’ensuit autour de 1200 UTC et 1800 UTC entre les 2
anomalies cycloniques d’intensité comparable (Figs. 4.7(c) et (d)).

Air sec associé a la foliation de tropopause

Les images satellitaires de Dora mettent bien en évidence la signature du thalweg d’altitude dans
le canal vapeur d’eau (Figs. 4.2 et 4.8) et son interaction avec le cyclone. La foliation de tropopause
est associée a une intrusion d’air sec (Fig. 4.8, zone bleue) jusqu’en moyenne troposphere ; cet air sec
déferle vers les tropiques a 1’ouest de Dora du 31 janvier au 04 février, est happé par la circulation
cyclonique et vient s’enrouler autour du systeme. Des le 02 février, 1’air sec isole la convection au
nord de Dora (zone orange) et sépare le cyclone de ses bandes spiralées externes (Fig. 4.8(e)). Un tel
mécanisme pourrait étre responsable de la structure annulaire observée en fin d’échéance.
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(@) (b)

10°S

20°S

30°s |

20°S

50°E 60°E 70°E 80°E 50°E 60°E 70°E 80°E

F1G. 4.7 — Similaire a la Fig. 3.12 mais pour les analyses opérationnelles du CEPMMT a 25 km de résolution
sur lisentrope 330 K, durant la 1°"¢ phase d’intensification rapide de Dora : du (a) 01/02/2007 a 0000 UTC
au (d) 01/02/2007 a 1800 UTC, par pas de 6 heures. La croix représente la position du minimum dépression-
naire de surface selon la Best track.
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F1G. 4.8 — Températures de brillance dans le canal vapeur d’eau de Météosat 7 du 31 janvier 0000 UTC au 04
février 2007 0000 UTC, par pas de 12 heures. Ces images mettent en évidence l’intrusion d’air sec associée a
la foliation de tropopause (zones seches en bleu) qui s’enroule autour de Dora (zones convectives en orange).
Les lignes sont quadrillées tous les 2° de latitude-longitude. Source : images disponibles en ligne sur le site du
Naval Research Laboratory : hitp : [/ /www.nrimry.navy.mil /tc_pages/tc_home.html
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4.1.8 Conclusion : un cas d’étude approprié

Selon les estimations des prévisionnistes, la pression au sein de Dora a chuté de 975 a 925 hPa
en I’espace de 54 heures, du 31 janvier 1800 UTC au 03 février 0000 UTC (Fig. 4.1(b)), classant le
systeme dans les cas d’intensification rapide. Les nombreuses caractéristiques du systeme illustrées
précédemment laissent présager des complexes interactions possibles entre un cyclone tropical et une
structure cohérente d’altitude associée a un déferlement d’onde de Rossby. En outre, ce cas d’étude
présente des spécificités particulierement intéressantes :

1. L’intensification se produit tandis que du tourbillon potentiel cyclonique est advecté au ceeur du
cyclone jusqu’en moyenne troposphere (profonde foliation de tropopause).

2. Un ERC se produit en milieu de RI, apres le début du mélange en moyenne troposphere des
anomalies de tourbillon potentiel associées respectivement au thalweg et au cyclone.

3. Le cyclone adopte une structure annulaire en fin de RI, juste apres I’ERC, tandis que de I’air sec
associée a la foliation de tropopause s’enroule autour du systeéme par I’ouest puis le nord-ouest.

4. Le contenu énergétique de I’océan n’est pas suffisant pour expliquer cette intensification rapide.

5. Le cyclone s’intensifie malgré un fort cisaillement de vent qui augmente jusqu’a des valeurs
proches de 15m.s~* en 1°¢ phase de RI.

6. Des Aeroclippers ont permis d’estimer le vent de surface au centre du systeme et ainsi d’obtenir
des renseignements sur la structure du cyclone en début de RI.
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4.2 QUALITE DES ANALYSES DU CEPMMT

Nous souhaitons ici évaluer la qualité et la pertinence des analyses du CEPMMT sur le cas de
Dora avant d’envisager leur utilisation dans nos expériences numériques. Pour cela les divers champs
de grande échelle des analyses opérationnelles IFS (résolution de 25 km ou T799) et (ou) des réana-
lyses globales ERA-Interim (résolution d’environ 80 km ou T255) sont confrontés aux images satel-
litaires observées dans le canal vapeur d’eau. Leur pertinence est estimée durant la période d’intensi-
fication rapide de Dora. La plupart des aspects de cette section seront illustrés a I’aide des réanalyses
ERA-Interim dont les champs sont plus lisses.

(a) 31 janvier 0600 UTC (b) 01 février 0600 UTC

(c) 02 février 0600 UTC (d) 03 février 0600 UTC

F1G. 4.9 — Humidité relative a 400 hPa (contours en %) dans les analyses ERA-Interim, superposée aux images
satellitaires Météosat 7 dans le canal vapeur d’eau, du (a) 31/01/2007 a 0600 UTC au (d) 03/02/2007 a 0600
UTC par pas de 24 h. Le trait jaune délimite I’isoligne 50 % ; les valeurs inférieures sont en pointillé bleu ; les
valeurs supérieures en traits roses ; l'isoligne 80 % est renforcée en rouge. Le domaine couvre la zone [2°-32°S]
X [35°-95°E] de I’océan Indien Sud.

Le champ d’humidité relative a 400 hPa est relativement bien corrélé a I’environnement de grande
échelle observé par satellite (Fig. 4.9). L’isoligne jaune (humidité égale a 50 %) délimite la zone d’air
sec de moyenne a haute troposphere (en noir dans le canal vapeur d’eau) originaire des moyennes lati-
tudes et qui encercle progressivement Dora par I’ouest. Cet air sec est bien d’origine stratosphérique :
il est associé a de fortes valeurs d’ozone a 200 hPa dans toute la moitié€ est de la zone noire, et dans
I’ensemble de cette zone a 400 hPa avec une concentration moindre (non illustré). L’isoligne rouge en
figure 4.9, qui délimite les zones d’humidité supérieure a 80 % a 400 hPa, rend compte de fagon moins
précise des régions de forte convection (qui apparaissent en blanc sur I’'image vapeur d’eau). Ces der-
nicres peuvent également étre associées a de I’humidité de basses couches qui se trouve effectivement
représentée dans les champs modeles (non illustré).

En revanche, la corrélation usuelle entre vapeur d’eau et tourbillon potentiel (ou enfoncement
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(a) 31 janvier 0600 UTC (b) 01 février 0600 UTC
(¢) 01 février 1200 UTC (d) 01 février 1800 UTC
(e) 02 février 0000 UTC (f) 02 février 0600 UTC

F1G. 4.10 - Similaire a la figure 4.9 mais pour le champ de tourbillon potentiel a 400 hPa (contours en PVU)
du (a) 31/01/2007 a 0600 UTC au (f) 02/02/2007 a 0600 UTC, aux dates précisées en haut de chaque figure
avec un domaine rogné a 55°E a l’ouest. Les isolignes —0,4 PVU, —0,2 PVU et O PVU sont dessinées en trait
pointillé rouge ; les valeurs inférieures ou égales a —0,7 PVU sont tracées en vert par pas de 0,3 PVU avec des

pointillés toutes les 4 isolignes (—0,7 PVU et —1,9 PVU).
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vertical de tropopause) que 1’on trouve dans les profondes foliations aux moyennes latitudes se res-
treint ici au ceeur de I’intrusion (Fig. 4.10). Tandis qu’avec le temps la zone noire s’étend vers le nord
pour atteindre les tropiques, le vortex cyclonique associé au cut-off reste cantonné dans 1’extréme sud-
est ou il continue de s’amplifier tout en s’approchant du cyclone par le sud (Fig. 4.10(b)). A 400 hPa,
I’anomalie de tourbillon potentiel cyclonique progresse sous la zone nuageuse d’altitude associée au
cyclone (Figs. 4.10(b) a (d)). En haute troposphere, le cut-off est associé a une anomalie froide, iden-
tifiée par les isentropes tracées sur la tropopause dynamique —2 PVU ; ce vortex froid reste en marge
sud-est de I’intrusion d’air sec (Fig. 4.11(b)). La partie ouest de la zone noire devient relativement
chaude a cette altitude au fur et a mesure de la progression de 1’air en direction des tropiques et des
moyennes couches. Il existe effectivement une large zone de faible subsidence a 500 hPa (vitesse ver-
ticale comprise entre 0 et 0,2 Pa.s~1) relativement bien corrélée a la région noire de I’image satellitaire
(Fig. 4.12). L’'image vapeur d’eau reflete donc, en marge de 1’anomalie, les déplacements verticaux
(subsidence) induits par la progression de I’intrusion, comme suggéré par Wirth et al. (1997).

En ce qui concerne le tourbillon potentiel, on note une certaine corrélation en bordure sud du
cyclone : la zone ol I’anomalie de tourbillon potentiel associée au thalweg s’étire en direction du
cyclone et fusionne avec le tourbillon cyclonique de Dora correspond exactement a la zone périphé-
rique du cyclone qui devient noire en imagerie vapeur d’eau (Figs. 4.10(c) a (e)). Ceci confirme que la
structure cohérente d’altitude associée au thalweg empiete sur le systeme nuageux de Dora. Quant a la
vitesse verticale en moyenne troposphere, un noyau de fortes ascendances a 500 hPa dans les analyses
(zone rouge) coincide relativement bien avec la région convective du cyclone (Figs. 4.12(a) a (c)). A
compter du 01 février a 0600 UTC (Fig. 4.12(c)), la subsidence sous I’anomalie de tropopause se ren-
force (contours bleus) tandis qu’une zone de forcage dynamique apparait en amont (contours rouges)
dans la direction de déplacement de I’anomalie de tourbillon potentiel. Un fort noyau d’ascendances
associées se renforce dans les échéances suivantes en marge sud de Dora, juste a I’extérieur du coeur
du systeme (Figs. 4.12(d) et (e)); la convection y explose quelques heures apres, le 02/02/2007 a
0000 UTC (Fig. 4.12(f), zone blanche).

(a) 31 janvier 0000 UTC (b) 01 février 0000 UTC

F1G. 4.11 - Similaire a la Fig. 4.10 mais pour le champ de température potentielle © sur la surface —2 PVU
(contours en K) le (a) 31/01/2007 a 0000 UTC et le (b) 01/02/2007 a 0000 UTC. Les isolignes sont tracées
par pas de 5 K ; en noir la 350 K ; en trait plein bleu les valeurs inférieures, avec des pointillés pour la 325 K ;
en pointillés rouges les valeurs supérieures, avec un trait continu pour la 375 K.

En basses couches, le centre de la circulation cyclonique de Dora apparait décalé a I’ouest d’une
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(a) 31 janvier 0600 UTC (b) 31 février 1800 UTC
(c) 01 février 0600 UTC (d) 01 février 1200 UTC
(e) 01 février 1800 UTC (f) 02 février 0000 UTC

FIG. 4.12 - Similaire a la figure 4.10 mais pour le champ de vitesse verticale a 500 hPa (contours en Pa.s™!)
du (a) 31/01/2007 a 0600 UTC au (f) 02/02/2007 a 0000 UTC, aux dates précisées en haut de chaque figure.
Le contour de vitesse nulle est de couleur jaune ; les subsidences (omega positif) sont indiquées en trait pointillé
bleu par pas de 0,2 Pa.s™' ; les ascendances (omega négatif) sont tracées en rose par pas de 0,2 Pa.s™1, avec
le contour —2 Pa.s™! renforcé par un trait pointillé rouge.

112




4.2. Qualité des analyses du CEPMMT

centaine de kilometres dans les analyses, comparé aux masses nuageuses associées au systéme (voir
le champ de géopotentiel a 925 hPa, Fig. 4.13(a)). Ce décalage se résorbe néanmoins a compter du
01 février a 0000 UTC (Fig. 4.13(b)). On identifie clairement sur ces figures 1’anticyclone subtropical
évoluant au sud de Dora, sous le thalweg d’altitude, qui ralentit la progression du systeme en direction
du sud-est comme indiqué en section 4.1.2.

(a) 31 janvier 0600 UTC (b) 01 février 0000 UTC

F1G. 4.13 — Similaire a la Fig. 4.10 mais pour le champ de géopotentiel a 925 hPa (contours en mgp) dans
les analyses opérationnelles IFS du (a) 31/01/2007 a 0600 UTC et du (b) 01/02/2007 a 0000 UTC. Le trait
noir marque l’isoligne 770 mgp ; les valeurs inférieures (zone dépressionnaire) sont tracées en bleu par pas de
10mgp ; les valeurs supérieures (zone anticyclonique) sont tracées en rouge par pas de 10 mgp.

En conclusion, I’environnement de grande échelle est bien capturé par les analyses du CEPMMT,
en particulier en terme d’humidité. En basses couches cependant il existe un décalage de la circulation
cyclonique de Dora sur la journée du 31/01/2007 pendant les 12 premieres heures de 1’étude.

Les champs modeles et les images satellitaires présentés suggerent que la zone noire dans le canal
vapeur d’eau représente essentiellement I’intrusion d’air sec en moyenne troposphere, caractérisée
par des valeurs d’humidité relative inférieures a 10 % selon les analyses ERA-Interim (Fig. 4.9).
La foliation de tropopause avec intrusion de fort tourbillon potentiel d’origine stratosphérique est
confinée a la partie sud-est en haute troposphere, mais déborde en direction de Dora a 400 hPa. Elle
est donc inclinée vers les tropiques. D’apres les diverses figures présentées, il semble que la structure
cohérente de tourbillon potentiel ait déclenché de la convection a I’extérieur du mur de I’ ceil de Dora,
tandis que de I’air sec s’introduisait en moyenne troposphere, en périphérie du cceur. Pour I’instant,
aucune conclusion ne peut étre émise quant aux effets dynamiques et thermodynamiques responsables
de I’intensification rapide du cyclone. Les expériences numériques tenteront d’élucider cet aspect.
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4.3 EXPERIENCES NUMERIQUES

4.3.1 Meéthodologie et outils numériques

Dans un premier temps, 1’objectif principal est d’obtenir des simulations numériques réalistes de
I’évolution (trajectoire et intensité) du cyclone Dora. La simulation de référence choisie sera le point
de départ pour analyser les effets du thalweg d’altitude sur I’évolution de I’intensité et de la structure
interne du systeme (section 5). Les simulations reposent sur des modeles et outils numériques qui ont
été développés a Météo-France, au CEPMMT, et au Laboratoire d’ Aérologie.

Méthode

La période d’intérét est du 31 janvier 1800 UTC au 03 février 0000 UTC durant laquelle Dora
subit deux phases consécutives d’intensification rapide (Fig. 4.1(b)) et interagit de pres avec une
structure cohérente d’altitude (Fig. 4.7). Les prévisions débutent le 31 janvier a 0600 UTC (resp. 1200
UTC) alors que I’anomalie de tourbillon potentiel associée au thalweg est encore a environ 1 300 km
du cyclone, afin de laisser le temps au vortex de s’équilibrer (spin-up du modele). Elles durent 78
heures (resp. 72 h) pour s’arréter le 03 février a 1200 UTC, quelques heures apres la fin de 1’intensi-
fication. Pour la période retenue, la figure 4.14 compare 1’évolution de la pression et de la trajectoire
observée de Dora (Best track en noir) a celle des analyses (lignes pointillées) et prévisions (lignes
continues) de trois modeles opérationnels en 2007 sur le bassin : les systeémes globaux IFS et AR-
PEGE-Tropiques et le modele a aire limitée ALADIN-Réunion. Ce dernier ne bénéficiait pas encore
al’époque d’un bogus de vent mais assimilait, tout comme son modele coupleur ARPEGE-Tropiques,
la valeur estimée de la pression mer au centre du systeéme (une seule observation forcée). Un aspect
prometteur pour ce cas d’étude est la capacité des modeles IFS et ALADIN a voir le recourbement en
direction du sud-ouest (Fig. 4.14(a)), signe que les ingrédients principaux du flux de grande échelle
sont correctement représentés. Néanmoins, le 31 janvier a 0600 UTC, la forte tempéte tropicale Dora
d’intensité 60 nceuds (soit 31 m.s~!) est décalée a 1’ouest comparé a la réalité (Fig. 4.14(b), pointillés
étoilés versus Best track en noir). Dans le cas des analyses IFS, ce décalage atteint 180 km a 0600
et 1200 UTC (ou 110km a 1800 UTC) avec également une intensité de la tempéte fortement sous-
estimée a ces dates (Fig. 4.14(a)). Une telle erreur initiale impacte de facon notable la prévision de
trajectoire qui se trouve translatée a 1’ouest dans les premieres échéances. Bien entendu, sachant la
faible intensité initiale du systeme et la faible résolution horizontale des modeles globaux, I’intensité
finale prévue est pareillement insatisfaisante (Fig. 4.14(a)). A noter tout de méme un potentiel d’in-
tensification remarquable pour IFS. Il est donc nécessaire de conduire des simulations numériques a
posteriori en vue d’obtenir des prévisions plus réalistes.

Pour profiter d’une résolution fine permettant de simuler au mieux la structure interne de Dora,
nous réalisons des expériences numériques a aire limitée. Elles nécessitent de se coupler a un modele
global ou a un modele de plus grande grille pour fournir les valeurs des champs atmosphériques sur la
frontiere du domaine a chaque pas de temps. Des champs analysés (au lieu de champs prévus) peuvent
étre utilisés dans le contexte post-opérationnel. Le choix du modele coupleur se porte sur IFS pour
exploiter la résolution de 25 km (T799) des analyses opérationnelles de 2007 ; c’étaient les analyses
les plus fines sur le bassin a cette époque. Les champs de grande échelle de ces analyses ont montré
leur pertinence pour représenter Dora et le thalweg d’altitude qui 1’approche (section 4.2). Nous avons
vu néanmoins que durant la journée du 31 janvier, la dépression de basses couches est positionnée a
I’ouest par rapport a I’observation (voir aussi Fig. 4.14(b)).
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F1G. 4.14 — Prévision et analyse de (a) la pression centrale (en hPa) et de (b) la trajectoire de Dora, sur les
78 heures de 1’étude, pour trois modeles opérationnels en 2007 (voir légende) : IFS du CEPMMT en rouge
(25 km de résolution), ARPEGE-Tropiques en vert clair, et ALADIN-Réunion en marron, initialisé et couplé
par ARPEGE-Tropiques. La date de prévision ou d’analyse figure en abscisse du haut dans le graphe (a). Les
analyses correspondent aux courbes pointillées avec des étoiles ; les réseaux disponibles (0600 ou 1200 UTC)
varient selon le modeéle. Les prévisions sont tracées en traits continus. La Best track est représentée en noir
pour comparaison.

Lutilisation d’un bogus se révele donc indispensable pour relocaliser le systeme tropical et amé-
liorer sa structure et son intensité a la date initiale. C’est le bogus de vent d’ALADIN-Réunion qui est
retenu ici pour calculer des états initiaux (divers parametres du bogus ont été testés, voir section 4.3.3)
a partir desquels des prévisions sont effectuées a 1’aide des modeles Méso-NH (section 4.3.4) ou
ALADIN (section 4.3.5). Samson (2009) fut le premier a utiliser ALADIN-Ré&union pour initiali-
ser des simulations Méso-NH. Cette démarche permet de s’affranchir de la procédure fastidieuse
de filtrage-bogussing des champs initiaux de Méso-NH décrite dans Jolivet (2008). Cette derniere
consiste a remplacer la circulation cyclonique initiale extraite des champs d’analyse de grande échelle
par un vortex analytique équilibré, qui est construit a partir de données in-situ radar (Nuissier et al.
2005) ou de la Best track. Méso-NH, fortement perturbé par cette étape, nécessite une phase de « spin-
up » de 6 a 24 h pour adapter et rééquilibrer les champs, pendant laquelle le cyclone simulé subit un
affaiblissement avant de parvenir a un état d’équilibre. Samson (2009) a montré dans le cas du cyclone
Ivan (2008) que le temps d’adaptation de Méso-NH aux champs initiaux de I’analyse ALADIN est
rapide, rendant les simulations exploitables des 12 heures d’échéance.

Le schéma 4.15 récapitule la stratégie de modélisation adoptée pour conduire les expériences
numériques. En résumé, les champs de grande échelle sont corrects dans les analyses IFS mais il faut
corriger la position et I’intensité du cyclone a I'instant initial de la prévision. Pour cela, une ana-
lyse IFS est interpolée sur la grille ALADIN pour initialiser une prévision a 6 heures d’échéance qui
fournit une ébauche dans laquelle sont assimilées uniquement les pseudo-observations de vent. Cette
analyse ALADIN avec bogus fournit les conditions initiales pour des simulations Méso-NH ou ALA-
DIN-Réunion. C’est la premiere fois qu'un tel protocole est réalisé (champ initial IFS, assimilation
non cyclée) et les résultats sont incertains a priori.

Nous détaillons ci-apres les caractéristiques physiques et dynamiques des trois modeles utilisés
pour réaliser les simulations de Dora, Méso-NH et ALADIN-Réunion étant les deux modeles privi-
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F1G. 4.15 — Schémas récapitulant la stratégie de modélisation pour les deux modeles de simulation ALADIN-
Réunion (a gauche) et Méso-NH (a droite). L’état initial apparait en rouge et le(s) modele(s) coupleur en vert.

1égiés dans la stratégie de modélisation. Ensuite, nous détaillons le protocole original mis en place
pour initialiser ALADIN-Ré&union et présentons les bogus utilisés ainsi que quelques-uns des résultats
obtenus. Les prévisions d’intensité et de trajectoire sont évaluées par comparaison a la Best track qui
integre les mesures aéroportées (pour la trajectoire). La structure simulée du cyclone est, quant a elle,
comparée aux observations satellitaires dans divers canaux ainsi qu’aux mesures ou estimations du
rayon de vent maximal.

Le modeéle ALADIN-Réunion

Le modele atmosphérique ALADIN, développé au sein d’un consortium regroupant 16 pays
partenaires, est la version a aire limitée du modele global ARPEGE de Météo-France. De résolution
uniforme sur son domaine, il partage I’essentiel des routines dynamiques et physiques d’ARPEGE
auquel il est généralement couplé, bien qu’IFS puisse aussi etre utilisé pour fournir les champs aux
bords.

ARPEGE est un modele global en équations primitives avec une troncature spectrale triangulaire
sur ’horizontale, une résolution horizontale variable (facteur d’étirement de 2,4), une représenta-
tion en éléments finis sur la verticale et une coordonnée verticale hybride « pression-sigma » qui
suit le relief (Pailleux et al. 2000). Il utilise un schéma temporel semi-lagrangien a deux niveaux,
semi-implicite (c’est-a-dire traitant les termes d’advection de facon lagrangienne et seuls les termes
générateurs des ondes de gravité de facon implicite). Depuis avril 2010, ARPEGE possede la réso-
lution T798L70C2.4 (en remplacement de TH38L60C2.4 depuis février 2008) avec un pas de temps
égal a 600 secondes. Cette configuration lui donne une résolution horizontale de 1’ordre de 11 km
sur une vaste région couvrant I’Europe et le proche Atlantique, 32km a La Réunion, entre 25 et
37km sur le bassin cyclonique SOOI, et environ 60 km aux antipodes de la France métropolitaine.
Ses 70 niveaux verticaux sont répartis entre 17 metres et 70 km d’altitude. Il possede un systeme
d’assimilation 4D-Var. Les variables pronostiques du modele sont, pour la partie atmosphérique, les
composantes horizontales du vent, la température, les humidités spécifiques de la vapeur d’eau et de
quatre autres catégories d’hydrométéores (gouttelettes liquides, cristaux de glace, pluie, neige), ainsi
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que I’énergie cinétique turbulente. ARPEGE-Tropiques, opérationnel jusqu’en novembre 2010, était
une version non-étirée de ARPEGE avec une résolution uniforme en T359L.46, d’environ 56 km en
points de grille sur tout le globe (selon I’équation 2.21), puis en TH38L60 apres juin 2008 (arrét de
I’assimilation 4D-Var propre et initialisation par I’analyse d’ ARPEGE étiré). Avant février 2008, AR-
PEGE-Tropiques présentait une meilleure résolution sur le SOOI que la version étirée ; c’est donc
lui qui fournissait les conditions aux bords du domaine d’ALADIN-Réunion. ARPEGE-Tropiques
utilisait une pseudo-observation forcée de pression mer au centre du cyclone, tout comme ALADIN-
Réunion a cette époque (Faure et al. 2008).
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>
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e
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(=] c
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205 B o é 20s F1G.4.16 — Carte d’une partie
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408 e 2a “eunion 408 Le point bleu dans un cercle cible
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90E 60E 90E CMRS opéré par Météo-France.

Le modele ALADIN-RéEunion (Faure et al. 2008) fournit, depuis octobre 2006, des prévisions a
méso-échelle sur la quasi-totalité de la zone de responsabilité cyclonique du CMRS (Fig. 4.16). Dé-
veloppé par le LACy et le CNRM, il adopte I’intégralité des paramétrisations physiques d’ALADIN-
France. Le schéma d’intégration numérique semi-lagrangien avec traitement semi-implicite des ondes
de gravité lui permet de bénéficier d’un long pas de temps (actuellement 450 s pour 8 km de résolu-
tion). Il dispose aussi de sa propre assimilation 3D-Var, avec ses propres extractions d’observations
(Fischer et al. 2005; 2006). Ceci implique qu’il n’a besoin des valeurs de son modele coupleur qu’aux
limites latérales de son domaine et qu’il est autonome pour les points a I'intérieur du domaine. A
I’inverse du 4D-Var, la minimisation se fait avec le modele a pleine résolution et I’incrément analysé
est ajouté a I’ébauche pour obtenir 1’analyse finale. Depuis sa mise en place, le modele a enregistré
plusieurs améliorations. Depuis avril 2010, il integre les 70 niveaux verticaux d’ARPEGE (les 60 pre-
miers niveaux sont illustrés en cyan en figure A.4) et fournit des prévisions jusqu’a 84 h d’échéance
a 8 km de résolution horizontale. Le modele est couplé toutes les 3 heures aux prévisions du modele
ARPEGE étiré, aujourd’hui a la résolution de 35km en moyenne sur le bassin SOOI (dans nos si-
mulations numériques en revanche les analyses IFS de meilleure résolution seront utilisées comme
conditions aux bords avec une fréquence de couplage de 6 heures). L’analyse de surface résultait
d’une interpolation spatiale de I’analyse de surface ARPEGE jusqu’en février 2009, mais le modele
dispose désormais de sa propre analyse de surface a la résolution du modele (analyse CANARI basée
sur I’interpolation optimale).

La grande majorité du domaine d’intégration (Fig. 4.16) se situant sur 1’océan (loin de tout point
de mesure conventionnel) et en zone tropicale, ALADIN-Ré&union présente quelques spécificités par
rapport a la version d’ALADIN-France :
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— Le 3D-Var dispose de statistiques d’erreur d’ébauche calculées spécifiquement pour le domaine
retenu.

— Il n’assimile pas les radiances satellitaires SEVIRI, puisque ce capteur de Météosat Seconde
Génération ne scanne que la bordure ouest du domaine.

— Il utilise depuis décembre 2007 des pseudo-observations tridimensionnelles de vent pour
contraindre la position et I'intensité du vortex cyclonique (modele analytique de Holland dé-
taillé en section 2.4.3).

— Une projection de Mercator, davantage adaptée aux latitudes tropicales, a été choisie.

L’ensemble des paramétrisations physiques du modele ALADIN est disponible dans le manuscrit
de these de Montroty (2008). Soulignons depuis février 2009 I’utilisation, comme pour ARPEGE, de
la paramétrisation ECUME (Weill et al. 2003) pour calculer les flux turbulents a I’interface océan-
atmosphere dans ALADIN-Réunion. Le champ de température de surface de la mer, qui résume a
lui seul dans le modele le réservoir d’énergie disponible pour les systemes tropicaux, n’évolue pas
au cours d’une prévision. Devant le peu d’observations conventionnelles, un rappel climatologique
est mis en ceuvre pour que les zones sans observation dans 1’analyse de surface CANARI reviennent
progressivement vers 1’analyse globale de température de surface de la mer OSTIA du Met Office
(Stark et al. 2007).

Grace a sa résolution spatiale de 10 km puis 8 km (depuis avril 2010), a la fois en assimilation et
en prévision, ALADIN-Réunion apporte une plus-value sur la prévision d’intensité par rapport aux
modeles globaux sur le SOOI dont son propre modele coupleur ARPEGE (voir annexe A.2). Le bogus,
présenté en section 2.4.3, permet aussi un repositionnement du systeme a I’analyse réduisant I’erreur
moyenne de position initiale de 75 a 30 km. Les performances du modele et de plus amples détails sur
son fonctionnement sont fournies par Faure et al. (2008). Les versions d’ALADIN-Ré&union utilisées
dans le cadre de cette these seront précisées en section 4.3.3, en méme temps que le protocole original
de création des champs initiaux pour la prévision.

Les prévisions ALADIN-Réunion sont interpolées sur une grille horizontale de post-traitement,
dite grille BDAP (Base de Données Analysées et Prévues) au format Grib, et sur des niveaux verticaux
variés (pression, hauteur, isentropes, etc.). Nommée MASCAOI, la grille horizontale est réguliére en
latitude-longitude a 0,1° de résolution et couvre la zone [0°-32°S] x [31,5°-88,5°E] déja présentée en
figure 4.16.

Le modele Méso-NH

Dans un premier temps, des simulations haute-résolution de Dora ont été réalisées avec le mo-
dele Méso-NH (Lafore et al. 1998). Les caractéristiques et équations de ce modele sont détaillées
dans Jolivet (2008) ou Bresson (2007). Nous résumons ci-apres les points principaux au regard de la
présente étude.

Méso-NH est un modele en points de grille non-hydrostatique et anélastique, conjointement dé-
veloppé depuis 1992 par Météo-France et le Laboratoire d’ Aérologie de I’ Observatoire Midi-Pyrénées
pour des applications de recherche. Il contient des paramétrisations physiques adaptées a toutes les
échelles, et permet d’utiliser la technique de grid-nesting (grilles emboitées de résolution horizon-
tale croissante) pour simuler des phénomenes atmosphériques réels ou idéalisés sur une large gamme
d’échelles spatiales (du metre au millier de kilometres). Les variables pronostiques du modele sont
les trois composantes du vent, la température potentielle, les rapports de mélange de la vapeur d’eau
et de cinq autres catégories d’hydrométéores (gouttelettes liquides, cristaux de glace, pluie, neige et
graupel) et I’énergie cinétique turbulente. De nombreuses études ont démontré la capacité du modele
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a (i) simuler la structure dynamique et thermodynamique d’un cyclone mature (ex : Jolivet 2008,
Nuissier et al. 2005) et (ii) reproduire I’intensification d’une tempéte tropicale en cyclone en condi-
tions idéalisées (Samson 2006, Bresson 2007) ou réelles (Samson 2009, Ibrahim 2011). Le caractére
non-hydrostatique permet de prendre en compte les variations d’accélération verticale au sein de
cellules convectives de meso-échelle. L’approximation anélastique permet de filtrer les ondes acous-
tiques tres rapides et de garantir des solutions numériques stables avec le schéma temporel explicite
centré. L’inconvénient de Méso-NH et a fortiori la raison pour laquelle on ne peut utiliser ce modele
en opérationnel est son temps de calcul coliteux, dii au schéma temporel explicite et a un schéma
d’advection eulérien. A la résolution d’AROME (2,5 km) par exemple, il sera nécessaire d’utiliser un
pas de temps de 10 secondes dans Méso-NH contre 60 secondes dans AROME (semi-implicite semi-
lagrangien). Notons que le pas de temps de Méso-NH a récemment augmenté d’un facteur 4 grice au
nouveau schéma d’advection pour le vent (voir chapitre 7 de Chaboureau 201 1a).

Méso-NH utilise un systeme de coordonnées curvilignes dont la coordonnée verticale est du type
Gal-Chen et Sommerville (1975) pour suivre le relief (Chaboureau 2011b). Dans la suite du manuscrit,
nous utiliserons des coordonnées verticales transformées en altitude z ou en pression P. Une couche
d’absorption (ou couche « tampon ») se situe en sommet de grille pour éviter la réflexion des ondes
vers le bas (grace a la relaxation vers les champs de grande échelle). Des tests de sensibilité a la grille
verticale et a la couche tampon seront conduits. La méthode de relaxation est appliquée aux conditions
limites latérales avec la technique du grid-nesting qui permet de faire tourner en méme temps plusieurs
modeles imbriqués de résolution différente, tout en laissant les échanges d’information se faire du pere
vers le fils (« one-way ») ou dans les deux sens (« two-way »). Pour les mailles dépassant 4 km, la
convection ne sera pas résolue explicitement par le modele mais paramétrée suivant le schéma en flux
de masse de Kain et Fritsch (1993) qui donne une bonne représentation de la convection profonde et
peu profonde dans les applications a méso et grande échelle (Chaboureau 2011c¢). Les flux de surface
au-dessus de I’océan (dont les flux de chaleurs latente et sensible) sont représentés par la formule de
Charnock avec une température de surface de la mer constante. Le schéma de turbulence est quasi-
unidimensionnel sur la verticale avec les longueurs d’échelle de Bougeault et Lacarrere (1989). Pour
conduire les simulations de Dora, ce sont les dernieres versions MASDEV4_8 (Chaboureau 2008;
2011b;c) et MASDEV4_9 (Chaboureau 201 1a) qui ont été employées (voir sections 4.3.2 et 4.3.4).

Le modéle TC-LAPS

Le modele TC-LAPS du BoM (désormais ACCESS-TC) est une des versions a aire limitée
(LAPS) du modele global Australien GASP, récemment remplacé par ACCESS-G (Puri et al. 2010)
lui-méme basé sur le modele du Met Office (Unified Model). TC-LAPS hérite des routines dyna-
miques et physiques du modele global GASP (Seaman et al. 1995, Bourke et al. 1995). Tout comme
ARPEGE, GASP est en équations primitives avec une troncature spectrale sur I’horizontale (T239 soit
environ 80 km) et un schéma temporel semi-implicite semi-lagrangien. Il utilise une discrétisation par
différences finies sur la verticale et une coordonnée sigma (m%m). Son pas de temps d’inté-
gration est d’environ 300 secondes (en 2008). Les paramétrisations physiques sont documentées par
Hart et al. (1990), dont le schéma de convection en flux de masse de Tiedtke (1989). GASP bénéficie
d’une assimilation 3D-Var, tandis que son successeur ACCESS-G a hérité du schéma 4D-Var du Met

Office (Rawlins et al. 2007).

Les versions a aire limitée LAPS sont décrites en détail dans Puri et al. (1998) tandis que I’article
de Davidson et Weber (2000) documente plus spécifiquement la configuration « cyclones », nommée
TC-LAPS. Ce dernier modele a été opérationnel sur la région de 1’ Australie et du Pacifique Nord-
Ouest de 1999 a 2010. II était tout a fait compétitif par rapport aux autres modeles opérationnels avec
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des erreurs moyennes a 48 h d’échéance de 261 km pour la trajectoire, et 22 hPa pour I’intensité (Da-
vidson et al. 2006). Si la qualité d’une prévision pouvait étre treés bonne, la performance du modele
restait fluctuante d’un cyclone a un autre. Des erreurs dans la spécification de la structure initiale du
cyclone ou encore de son environnement de grande échelle en étaient la cause majeure. La section 6
présentera ce premier aspect sur un cas d’étude du Pacifique Nord-Ouest. Dans la version opération-
nelle de TC-LAPS, les analyses et prévisions du modele sont effectuées sur 2 domaines emboités
qui communiquent en « one-way ». Un grand domaine pere de résolution 0,37° en latitude-longitude,
centré sur la région australienne, entoure une grille de 0,15° de résolution (approximativement 15 km)
sur un domaine de 45° x 45° (soit 300 x 300 points). Les niveaux verticaux sigma sont au nombre
de 29 (contre 50 pour ACCESS-TC). Le modele de grille la plus lache utilise les prévisions de GASP
comme conditions limites latérales. Pour la recherche, des analyses sont préférablement utilisées pour
le couplage. Aussi, une sous-grille est actionnable a 0,05° de résolution sur un domaine de 20° x 20°
(soit 400 x 400 points) et les 3 domaines sont mobiles.

Une composante essentielle de TC-LAPS, et sa qualité principale, est sa procédure sophistiquée
d’initialisation qui differe de celle d’ ALADIN-Réunion. Le modele utilise une méthode hybride de fil-
trage et d’assimilation de pseudo-observations (deux techniques présentées en section 2.4.3), détaillée
par Davidson et Weber (2000) et résumée ci-apres. Une analyse (et prévision) a 0,37° de résolution
est obtenue par filtrage du vortex faible dans les champs d’analyse de grande échelle (GASP) puis
assimilation variationnelle de pseudo-observations et d’observations conventionnelles et satellitaires
sur une fenétre de 12 heures. Le déplacement passé du cyclone est ajouté pour recréer les asymétries.
Cette étape permet de relocaliser le cyclone selon la position diagnostiquée par les prévisionnistes.
Le bogus tridimensionnel est construit, dans ce manuscrit, a 1’aide d’une version améliorée du profil
original de pression de surface de Fujita (1952), qui est décrite dans Ma et al. (2012) et Leroux et al.
(2012a) ; d’autres profils paramétriques sont néanmoins utilisables (Ma et al. 2012). Pour cette ana-
lyse a 0,37° de résolution, les pseudo-observations sont extraites sur des cercles distants de 200 km
a partir du centre avec 8 observations par cercle. Pour initialiser le modele a 0,15° (resp. 0,05°) de
résolution, les pseudo-observations sont extraites a des intervalles plus fins, selon des cercles dis-
tants de 25 km (resp. 12km) a partir du centre avec 8 (resp. 12) observations par cercle. Une analyse
objective par interpolation optimale univariée (pas de couplage entre les incréments de masse et de
vent) est conduite pour assimiler ces pseudo-observations, combinées aux autres observations, dans
I’analyse bogussée précédemment obtenue a 0,37° de résolution (qui sert d’ébauche). Cette étape est
répétée toutes les 6 heures sur une période de 24 heures. Le pseudo-vortex axisymétrique généré par la
technique de bogussing est équilibré par 1’équation thermique mais ne reproduit pas la circulation se-
condaire présente dans le cyclone. Par conséquent, une initialisation diabatique utilise le modele pour
équilibrer les champs de masse et de vent, mais aussi construire la circulation secondaire et les asy-
métries convectives en accord avec I’'imagerie satellitaire. Dans les régions de convection profonde, le
modele est forcé par un profil convectif dont la température en altitude est spécifiée par les radiances
satellitaires (Davidson et Weber 2000). Pour les nuages dont les températures observées au sommet
sont inférieures a 230 K, un taux de chauffage maximum de 200 K par jour est utilisé. Le modele crée
des ascendances pour éliminer ces sources de chauffage par refroidissement adiabatique. De cette fa-
con, des ascendances se développent au niveau des régions ou de la convection profonde est observée
sur satellite. Cette procédure d’initialisation dynamique se déroule durant les 24 h précédant la date
initiale de prévision retenue (Davidson et Puri 1992). Pendant ces 24 h de spin-up, le modele fait
une prévision dont les champs sont rappelés toutes les 6 i vers les analyses objectives précédemment
obtenues a moyenne résolution qui incluent le vortex analytique (technique de « nudging »). Cela
laisse le temps au vortex de s’équilibrer en s’adaptant a la résolution, la dynamique et la physique du
modele, tout en incorporant de 1’information sur la distribution nuageuse observée. Un modele fils a
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0,05° de résolution peut €tre activé pour la recherche, et reprend la derniere étape précédente a partir
des analyses du modele a 0,15° de résolution en assimilant davantage de pseudo-observations.

En conclusion, I’environnement du cyclone ainsi que sa circulation interne et ses asymétries
nuageuses sont recréés avec qualité a I’instant initial de la prévision, grice aux phases de filtrage,
d’assimilation de données, et d’initialisation. C’est la configuration du modele décrite ci-dessus que
nous utiliserons au chapitre 6. Pour le cas de Dora, une version simplifiée ne comprenant que les deux
modeles de plus fine résolution sera employée en section suivante ; les champs initiaux et aux bords du
domaine pour la simulation a 0,15° de résolution proviennent des analyses ERA-Interim interpolées
et c’est le modele a 0,05° de résolution qui est initialisé par un bogus.

4.3.2 Simulations TC-LAPS de Dora

Quelques résultats préliminaires sont obtenus avec TC-LAPS pour étre comparés aux toutes
premieres simulations Méso-NH initialisées le 31 janvier a 1200 UTC. Employé€ a 15 km de résolu-
tion et couplé et initialisé par les analyses ERA-Interim, TC-LAPS fournit une prévision d’intensité
équivalente au modele IFS de résolution 25 km (comparer les courbes de couleur kaki et rouge en
Fig. 4.17(a)). Le réseau initial est ici celui de 1200 UTC (le 31 janvier). La prévision de trajectoire
en revanche est nettement dégradée pour TC-LAPS avec un recourbement prématuré d’environ 30 h
(Fig. 4.17(b)). Ce biais dans le déplacement du cyclone est en partie tributaire de la position fortement
décalée du centre du vortex dans les analyses ERA-Interim a I’instant initial (150 km trop a I’ouest)
ainsi que des conditions latérales imposées au modele (modification du flux environnemental). Une
simulation partant du méme réseau est réalisée avec le modele Méso-NH dans une configuration équi-
valente : grille a 12 km emboitée dans un modele pere, de 24 km de résolution, initialisé et couplé par
les analyses IFS de résolution plus fine qu’ERA-Interim (courbe bleue). Pendant les 36 premieres
heures, Méso-NH creuse la tempéte de facon semblable aux 2 modeles précédents. Au-dela de 36 h
néanmoins I’intensité stagne, donnant une pression finale a 72 h d’échéance de 985 hPa contre 965 hPa
pour les deux autres modeles. Comparé a TC-LAPS, la trajectoire prévue par Méso-NH se rapproche
en revanche de la Best track, un meilleur résultat que 1’on peut attribuer au modele ou aux différentes
conditions latérales utilisées (analyses opérationnelles contre réanalyses ERA-Interim) qui procurent
les ingrédients principaux du flux de grande échelle.

Une deuxieme simulation TC-LAPS a 5km de résolution emboitée dans le run précédent et
initialisée par un bogus modifié de Fujita (Ma et al. 2012) donne une évolution d’intensité tres correcte
et une trajectoire certes toujours trop a 1’ouest mais recourbant de facon cohérente le systeme par
rapport a la Best track (courbe grise en Fig. 4.17). Cette nette amélioration des performances du
modele avec 'utilisation d’un bogus et I’augmentation de résolution suggere que la structure interne
du vortex joue un rdle important dans la prévision d’intensité et de recourbement du systeme. Bien
que les deux modeles Méso-NH et TC-LAPS soient différents, la prévision Méso-NH a donc toutes
les chances d’étre compétitive, une fois la structure du systeme a I’instant initial et la résolution du
modele affinées, ce qui sera fait dans les sections suivantes.

4.3.3 Jeu de bogus de vent ALADIN

C’est la version opérationnelle d”ALADIN-Réunion précédant la bascule du 20 septembre 2011
(cycle 36t1) qui a été retenue pour cette étude. Elle bénéficie d’une résolution supérieure a la version
de 2007 ainsi que des dernieres modifications apportées au modele (a I’époque ol ont été réalisées
les simulations), comme quelques changements de microphysique, et la possibilité de produire des
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(a) Pression centrale (b) Trajectoire
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F1G. 4.17 — Prévision sur 72 h de (a) la pression centrale (en hPa) et (b) la trajectoire de Dora, pour divers
modeéles numériques figurant en légende, initialisés le 31 janvier 2007 a 1200 UTC. L’échéance de la prévision
figure en abscisse du bas et la date correspondante en abscisse du haut. En noir la Best track; en rouge
la prévision opérationnelle IFS de 2007 ; en kaki la prévision TC-LAPS a 15km de résolution sans bogus
initial initialisée et couplée par les analyses ERA-Interim ; en gris la prévision TC-LAPS a 5 km de résolution,
initialisée avec un bogus et emboitée dans le run de résolution 15 km ; en bleu la prévision Méso-NH a 12 km
de résolution emboitée dans un modele pére de résolution 24 km initialisé et couplé aux analyses IFS.

images satellitaires prévues (simulation des radiances et températures de brillance satellitaire dans
les canaux infrarouge et vapeur d’eau a partir de 1’état du modele, via le modele de transfert radiatif
RTTOV). Le cycle 35t2 (avant la bascule de novembre 2010) a aussi été utilisé dans les premieres
expériences. En outre, la configuration opérationnelle d’ALADIN-Réunion en 2007 disposait d’un
domaine plus restreint qui s’arréte a 30°.9, et qui est insuffisant pour inclure le thalweg d’altitude dans
sa totalité. La bordure est du domaine (75° F)) est également trop proche de Dora. Par conséquent, il
est impossible d’utiliser les analyses cyclées du modele ALADIN-Réunion de I’époque, bien qu’elles
soient disponibles. Sachant que le cas d’étude est un cyclone de 2007, il est difficile de faire une assi-
milation complete du bogus (sur 24 h par exemple) car les versions récentes d’ALADIN nécessitent
certains types d’observations qui n’étaient jadis pas disponibles. Des états initiaux sont donc calculés
en assimilant, par le 3D-Var, un bogus de vent dans une prévision 6 heures en adaptation dynamique
depuis I’analyse IFS du 31 janvier a 0000 UTC (interpolation des champs IFS sur la grille ALADIN).
Les outils nécessaires ont dii étre développés pour €tre exécutés sur le calculateur du CEPMMT, car
un tel protocole n’existait que pour ALADIN initialisé par ARPEGE. C’est la premiere fois qu’un état
initial d’ALADIN-Ré&union est calculé de cette fagcon (assimilation du bogus seul dans une ébauche
ALADIN initialisée par des analyses IFS interpolées).

Les pseudo-observations sont spécifiées en utilisant le profil de Holland (1980) et les parametres
estimés (P, Umaxs Tmax, latitude, longitude) avec les symboles définis en table A.1. Il nous semble
impératif d’« ajuster » le bogus assimilé par rapport a la version opérationnelle intégrée a ALADIN-
Réunion, sachant I’importance de la structure initiale d’un cyclone sur la prévision de son intensité
mais aussi de sa trajectoire, ce qui sera démontré au chapitre 6. Différents cercles d’assimilation sont
ajoutés aux deux rayons opérationnels de 100 et 200 km. Nous avons constaté qu’un rayon d’assimi-
lation supplémentaire a 300 km dégrade la prévision de trajectoire pour le cas de Dora; il n’est donc
pas retenu. Le tableau 4.1 résume les caractéristiques des 4 principaux bogus testés pour la date du
31 janvier 2007 0600 UTC et la figure 4.18 illustre les profils de vent et de pression qui leur sont
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associés. Le vortex VO possede les attributs de la prévision opérationnelle de 2007. Les bogus V1 et
V2 sont repositionnés en latitude et longitude d’apres les observations fournies par la Best track ; tous
deux assimilent des pseudo-observations de vent sur un cercle interne supplémentaire situé a 5km a
I’extérieur du RVM (pour forcer le modele avec des observations de vent plus proches de vp,.x). Le
vortex V2 est rendu plus intense (p., Umax) que dans la Best track pour tenter de diminuer la pression
initiale dans les simulations Méso-NH (voir section 4.3.4). Le RVM est également augmenté a 50 km
dans I’'idée de compenser le défaut principal du modele de Holland (1980) qui est de créer un vor-
tex trop petit, avec un vent qui décroit trop rapidement a 1’extérieur du rayon de vent maximal (voir
section 2.4.3).

Le dernier bogus retenu (Vf) a été construit en s’inspirant du profil de Holland (2010) de sorte
d’obtenir un bogus asymétrique approchant au mieux les parametres de la Best track mais aussi le
champ de vent observé par QuikSCAT (des valeurs de vent sont supprimées dans le quadrant est du
systeme, a I’endroit ou est observée une ligne de convergence dans le champ de vent QuikSCAT). La
convergence de basses couches est éliminée pour tenter de limiter la forte convergence initiale qui est
présente dans les simulations Méso-NH (voir section 4.3.4). La longueur caractéristique de relaxation
spectrale utilisée dans les balances non-linéaires du 3D-Var a en outre été réduite a 30 km (au lieu de
150 km) afin d’éviter que I'information apportée par les différents rayons de vent ne soit trop lissée.

Bogus | p. (hPa) | vy, (ms™!) | rp. (km) | Latitude | Longitude| Cercles d’assimila-
tion (km)

VO 975 32,4 30 -13,9 65,9 (100, 200)

Vi1 975 30,9 25 -13,69 65,95 (30, 100, 200)

V2 965 36,5 50 -13,69 65,95 (55, 100, 200)

Vit 975 30,9 25 -13,69 65,95 (30, 50, 100, 200)

TAB. 4.1 — Caractéristiques des 4 bogus de vent testés pour la date du 31 janvier 2007 a 0600 UTC.

Une comparaison des analyses ALADIN-Ré&union du 31 janvier 2007 a 0600 UTC obtenues avec
le bogus VO (a droite en Fig. 4.19) contre celles issues des 3 bogus personnalisés V1, V2 et VI (a
droite en Fig. 4.20) montre que le schéma d’assimilation 3D-Var d’ALADIN avec bogus de vent est
parvenu a (i) relocaliser le cyclone a sa position réelle et (i1) améliorer I’ intensité initiale du vortex et la
distribution du champ de vent (structure). Ceci devrait permettre d’améliorer les prévisions d’intensité
et de trajectoire par rapport a la version opérationnelle.
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F1G. 4.18 - Profils radiaux de pression et de vent en surface le 31 janvier 2007 a 0600 UTC pour les bogus
retenus VO, VI (ou Vf), et V2, selon la formule de Holland (1980). Le rayon varie jusque 400 km en abscisse. Les
losanges sur les courbes indiquent les rayons ou sont assimilées les pseudo-observations de vent extraites de
ces profils. Le losange vert sur la courbe noire (bogus V1) correspond au cercle d’assimilation supplémentaire
ajouté pour le bogus Vf.
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FF10m : guess FF10m : analyse
Bogus VO Bogus VO
FF(m.s-1) FF(m.s-1)
14.25 2132
P
14
18
12
- 16

0.3037 1.407

F1G. 4.19 — Ebauche et analyse du champ de vent a 10 m le 31 janvier 2007 a 0600 UTC pour le bogus ALADIN
défini par les observations en temps réel (VO). Les figures de gauche montrent les pseudo-observations de
vent (fleches) superposées a I’ébauche (guess) du champ de vent issu des analyses IFS (en m.s~%, couleurs).
Les figures de droite montrent le champ de vent aprés assimilation des pseudo-observations de vent (analyse
ALADIN). Ce bogus VO est spécifié a l’aide des estimations en temps réelles de I'intensité et de la position de
Dora, en utilisant deux cercles d’assimilation.
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FF10m : guess FF10m : analyse
Bogus V1 Bogus V1
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F1G. 4.20 - Similaire a la Fig. 4.19 mais pour les 3 bogus ALADIN améliorés V1, V2, et Vf, dont les caracté-
ristiques sont récapitulées dans le tableau 4.1. Les 3 bogus positionnent le centre cyclonique selon les données
Best track. VI (haut) et V2 (milieu) sont construits avec 3 cercles de pseudo-observations tandis que Vf (bas)
en possede 4 ; VI utilise les parametres de structure de la Best track ; I'intensité et le rayon de vent maximum

sont augmentés pour V2 ; Vf reprend les parametres de structure de la Best track mais il est dissymétrique, sans
convergence et dispose de 4 cercles d’assimilation.
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4.3.4 Jeu de simulations Méso-NH et diagnostics associés

Le but initial était de réaliser des simulations a haute résolution de Dora qui représenteraient les
processus internes gouvernant 1’évolution de la structure et de I'intensité du cyclone pendant 1’in-
teraction avec le thalweg d’altitude. Le modele Méso-NH a donc été choisi en priorité. Couplé aux
analyses IFS dans un premier temps puis a ALADIN-Réunion, le modele a été€ utilisé a des résolu-
tions variables allant de 24 a 4 km, avec ou sans grilles imbriquées. Des développements ont dii étre
réalisés car ces expériences Méso-NH étaient les toutes premieres de 1’équipe a €tre conduites via la
plate-forme web Olive. Malgré de nombreux tests, aucune simulation ne parvient a intensifier le sys-
teme Dora, bien que la trajectoire soit correctement prédite. Nous choisissons ici de n’illustrer qu’un
petit échantillon de ces simulations pour tenter en contrepartie d’expliquer la démarche scientifique
conduite et de décrire les possibles facteurs identifiés comme problématiques pour le creusement de
la tempéte.

On constate en figure 4.21(a) que Méso-NH a des difficultés pour creuser de fagcon suffisante
le systeme Dora lorsqu’il est initialisé et couplé a IFS (ex : courbe bleue foncée). L’intensification
(pente) est de I’ordre de celle de la prévision d’IFS (courbe rouge) quelle que soit la résolution de
Méso-NH (24, 12km, ou 8 km). L’utilisation de 1’état initial ALADIN avec bogus V1 permet de
creuser I’analyse Méso-NH d’environ 20 hPa (instant 0 de la courbe en vert clair). A partir de cette
analyse, ALADIN fournit une prévision de creusement et de trajectoire réaliste et proche de la Best
track (comparer les courbes en noir et en vert clair en Figs. 4.21(a) et (b)). En revanche, Méso-NH
initialisé par cette méme analyse ALADIN ne parvient pas a intensifier le systeme, et ce quelle que
soit la configuration adoptée. A titre d’exemple, en cyan et en mauve sont illustrées deux simulations
Méso-NH a grille unique et a résolution respective de 24 et 4 km initialisées par 1’analyse ALADIN
avec bogus V1 ; le modele est forcé a ses frontieres toutes les 6 h par les analyses IFS (cyan), ou par
les prévisions d’ALADIN avec bogus V1 (mauve). Soulignons en contrepartie que la prévision de
trajectoire s’améliore avec une position correcte du systeme a 1’instant initial spécifiée via le bogus
d’ALADIN (ex : comparer les courbes en bleu et en mauve en Fig. 4.21(b)), surtout a 4 km de réso-
lution. Une amélioration similaire existe dans 1’évolution du rayon de vent max au fil de la prévision
(non illustré), ce qui est normal puisque la structure interne du cyclone est désormais mieux définie.

De multiples tests de sensibilité ont été conduits sur Méso-NH pour essayer de remédier a cette
prévision d’intensité médiocre et obtenir une simulation de référence satisfaisante. Quelques simu-
lations viennent d’étre présentées en figure 4.21 ; d’autres le sont en annexe A.3, en parallele des
différents domaines de simulation et €chelles verticales utilisés. Parmi les tests de sensibilité réalisés,
on peut citer les suivants :

— utilisation de grilles emboitées a 24 et 12 km (grid-nesting) ; la résolution de 24 km permettant
de rester proche de celle du modele coupleur IFS ; le domaine de simulation a 12 km de réso-
lution étant suffisamment large (presque 3 000 km de large) pour inclure a la fois le cyclone et
I’anomalie de tourbillon potentiel qui s’en approche,

— modification de I'intensité et de la distribution de champ de vent du bogus ALADIN (voir
Fig. 4.20) pour améliorer la pression initiale prescrite a Méso-NH,

— utilisation d’une grille unique a 8 km de résolution pour éviter 1’extrapolation de 1’analyse ini-
tiale ALADIN vers une grille pere de Méso-NH de résolution supérieure, et tenter de gagner en
résolution des zones convectives,

— changement du modele coupleur avec deux types de conditions latérales utilisées : les analyses
IFS ou la prévision ALADIN issue du bogus utilisé, et ce pour diverses résolutions du modele
Méso-NH (et donc différentes interpolations des champs du modele coupleur sur la grille Méso-
NH choisie),
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F1G. 4.21 - Prévision de (a) la pression centrale (en hPa) et (b) la trajectoire de Dora, pour divers modeéles
numériques figurant en légende, initialisés le 31 janvier 2007 a 0600 ou 1200 UTC. L’échéance de la prévision

figure

en abscisse du bas et la date correspondante en abscisse du haut. En noir la Best track; en rouge la

prévision opérationnelle IFS de 2007 ; en vert la prévision ALADIN avec le bogus VI ; en bleu la prévision
Méso-NH a 8 km de résolution initialisée et couplée aux analyses IFS; en mauve la simulation Méso-NH
a 4km de résolution avec résolution explicite de la convection profonde, initialisée et couplée a la prévision
ALADIN du bogus VI ; en cyan la simulation Méso-NH a 24 km de résolution, sur un grand domaine, initialisée
par I’analyse ALADIN avec bogus V1 et couplée par les analyses IFS ; en gris avec des étoiles la prévision de
TC-LAPS a 5 km de résolution, initialisée avec un bogus et emboitée dans le run de résolution 15 km.

utilisation d’une couche tampon plus épaisse, et d’altitude différente, pour diminuer la propa-
gation des ondes de gravité a la tropopause (environ 100 hPa ou 17 km), ainsi qu’un coefficient
d’absorption des ondes plus élevé,

augmentation de la hauteur et de la résolution verticale du modele (de 46 a 75 niveaux verticaux
avec une maille de 500 km dans la troposphere libre, voir Fig. A.4 et résultats en annexe A.3),
dans le but d’améliorer la distribution verticale de 1’humidité (cf. diagnostics d’échec a suivre),

utilisation d’une version plus récente du modele Méso-NH (V4_8.4 au lieu de V4_8.3),

initialisation du modele a I’échéance 30 h (le 01 février a 1200 UTC) a partir de la prévi-
sion a 30 h d’ALADIN, i.e. avec un champ initial qui a passé I’éventuelle phase de spin-up
d’ALADIN,

extension des domaines de simulation aux résolutions de 8 et 24 km pour minimiser la dépen-
dance aux conditions latérales et s’assurer que I’environnement de grande échelle soit correcte-
ment représenté (nous nous sommes approchés du domaine d’ALADIN-Réunion ; voir Fig. A.2
et résultats en annexe A.3),

descente en résolution a 4 km (domaine unique) pour résoudre la convection profonde (excel-
lente prévision de trajectoire, voir Fig. 4.21(b)),

initialisation de la prévision douze heures plus tot (Ie 30 janvier a 1800 UTC), quand le vortex
est moins intense, afin d’autoriser une phase de spin-up plus longue (résultats en annexe A.3),
modification de divers parametres dynamiques et convectifs utilisés dans les namelists du mo-
dele, tel que la diffusion numérique ou le réglage du schéma de convection profonde (type de
schéma, fréquence d’appel et temps d’ajustement), pour vérifier la robustesse de la prévision. Le
pas de temps du modele a aussi été testé a la baisse pour vérifier le respect des conditions CFL
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(Ie nombre de Courant maximal estimé reste inférieur a 0,2 dans chaque direction, notamment
sur la verticale).

Aucune de ces expériences n’a d’impact notable sur la prévision d’intensité de Dora (la pression
minimale demeure supérieure a 970 hPa a toutes les échéances), bien que la prévision de trajectoire
soit elle modifiée par certains tests (ex : dégradation de la trajectoire lorsque la prévision est initialisée
douze heures plus tot). Une simulation avec le modele AROME (Seity et al. 2011) a été réalisée, sur un
domaine de plus petite taille que celui utilisé pour Méso-NH a 4 km de résolution (Fig. A.2). Elle est
initialisée par I’analyse ALADIN avec bogus V1 et couplée par la prévision correspondante. Méme a
2,5 km de résolution, AROME ne parvient pas mieux que Méso-NH a creuser le systeme Dora (non
illustré). La prévision de trajectoire est dégradée (cyclone trop a I’est), suggérant que le petit domaine
utilisé est insuffisant pour englober les caractéristiques du flux directeur de grande échelle pilotant le
déplacement du systeme. Une conclusion hative pourrait incriminer la physique du modele, commune
a Méso-NH et AROME pour expliquer ces difficultés de creusement ; la procédure d’initialisation
utilisée (assimilation du bogus a une échéance unique) serait également un bon candidat. Les analyses
créées ici different en effet des analyses plus classiques issues d’une configuration opérationnelle,
intégrée a un cycle d’assimilation continu. Pour le cas d’Ivan (février 2008), Samson (2009) a pu
utiliser des analyses opérationnelles ALADIN-Réunion pour forcer directement un modele Méso-NH
a 4km de résolution ; il a obtenu une intensification correcte de la tempéte en cyclone.

Pour finir, en collaboration avec plusieurs experts de Méso-NH (Jean-Pierre Pinty et Christine
Lac), le nouveau schéma d’advection pour le vent a été testé sur deux simulations de Dora. Ce schéma
d’ordre 3 nommé WENQO3, associé¢ a un schéma temporel décentré, est désormais inclus dans la
MASDEV4_9, a la place du schéma d’advection d’ordre 4 nommé CEN4TH (associé¢ au schéma
temporel centré « leap-frog »). WENQO3 étant plus diffusif, les ondes de gravité a 100 hPa ont été
efficacement réduites et lissées pour obtenir des champs similaires aux prévisions ALADIN. Néan-
moins la prévision d’intensité demeure problématique malgré un transport de grande échelle différent
(WENO). Les diagnostics effectués sur de multiples champs en sortie de modele auront grandement
profité a I’équipe Méso-NH pour I’évaluation de la nouvelle MASDEV4_9 (comparaison des schémas
CEN4TH et WENO3).

Pour guider nos recherches sur les modifications a apporter a nos simulations, divers diagnostics
sont conduits en parallele sur plusieurs champs et plusieurs niveaux verticaux. Les sorties Méso-NH
sont comparées aux analyses IFS et aux prévisions ALADIN pour tenter de comprendre pourquoi
Méso-NH éprouve des difficultés a intensifier la tempéte Dora quand d’autres modeles comme ALA-
DIN et TC-LAPS y parviennent. La différence majeure récurrente dans les simulations Méso-NH est
la convergence vers le centre de Dora d’une langue d’air treés sec préexistante en basses couches au
nord du systeme (elle préfigure dans les analyses). Au fur et a mesure de 1’intégration, la zone d’air
sec s’amplifie en intensité et s’étend de 850 hPa a 925 hPa pour pénétrer au coeur du systeme apres
24 h (Figs. 4.22(d) et (f)). Ce comportement n’apparait pas dans les prévisions ALADIN, ni dans
les analyses IFS pour lesquelles la convergence de basses couches est plus faible, permettant au cy-
clone de résister a I’afflux d’air sec et de maintenir une humidité suffisante en son cceur (Figs. 4.22(c)
et (e)). L'utilisation d’un bogus ALADIN Vf sans convergence de basses couches (tableau 4.1) ne
suffit pas pour améliorer la prévision d’intensité Méso-NH (non illustré). Il est vraisemblable que
la forte convergence de basses couches qui apparait dans les simulations Méso-NH soit induite par
le creusement brutal du systeme dans les premieres heures de simulation (voir les courbes cyan et
mauve en Fig. 4.21(a), ou les figures A.3 et A.5(a) en annexe, ou encore la courbe rouge de vent max
en figure 4.23(a)). La zone d’air sec de moyenne troposphere observée par I’imagerie satellitaire a
I’ouest du cyclone (Fig. 4.8) est également amplifiée en intensité et en extension par Méso-NH des
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les premieres heures de simulation, de sorte que cette zone d’air sec couvre une bonne partie de la
région centrale du cyclone jusqu’en basse troposphere (700 a 850 hPa) apres 24 h (Fig. 4.22(d)).

Pour illustrer de facon concise ces disparités entre modeles, la figure 4.23(a) présente 1’évolution
de I’humidité relative prévue dans la couche 925—850 hPa sur une zone moyenne entourant le cyclone.
Une telle infiltration d’air sec au sein du vortex dans la simulation Méso-NH est a méme d’expliquer
pourquoi la tempéte ne parvient pas a s’intensifier apres 24 h (voir les courbes de vent max en rouge
et humidité relative en bleu). On note que les valeurs d’humidit¢é moyenne de Méso-NH rejoignent
celles de la simulation ALADIN apres 60 h, sans toutefois conduire a une intensification ultérieure
du systeme. Ceci suggere que la couche est parvenue a se réhumidifier grace aux flux de surface mais
qu’a cette échéance d’autres ingrédients environnementaux ne sont vraisemblablement plus suffisants
pour permettre 1’intensification de la tempéte. L’humidité de la couche supérieure (850 — 700 hPa),
moyennée sur une zone annulaire excluant le vortex (Fig. 4.23(b)), confirme que I’air en périphérie du
cyclone est plus sec en moyenne dans la simulation Méso-NH que dans la prévision ALADIN, et ce
des les premieres échéances de simulation. La tempéte se situe donc dans un environnement nettement
moins favorable a I’intensification, bien que le seuil climatologique de 69,7 % d’humidité relative pour
les intensifications rapides ne soit pas franchi (seuil évalué pour les cyclones de 1’ Atlantique Nord,
Kaplan et DeMaria 2003).

Les raisons de I’amplification et de la convergence de la langue d’air sec en basses couches dans
Méso-NH ne sont pas bien élucidées. Elles sont sirement d’origine multiple : physique de Méso-
NH, état initial ALADIN-Réunion (construit a partir d’une seule assimilation de bogus), spin-up de
Méso-NH. Le comportement de Méso-NH ne doit pas €tre généralisé car il est vraisemblablement
spécifique aux états initiaux utilisés de Dora (r6le de la langue d’air sec en basses couches). On peut
quand méme conclure que Méso-NH est sensible a 1’alimentation en humidité a I’instant initial. Pour
confirmer cette hypothese, il serait judicieux de bogusser le champ d’humidité a I’instant initial. Les
résultats obtenus suggerent aussi I’importance de disposer d’une analyse cohérente avec le modele
de prévision utilisé. Pour obtenir des simulations de Dora a plus fine résolution, un systéme comme
Arome avec son schéma d’assimilation de données 3D-Var, et I’insertion de pseudo-observations de
vent, serait utile sur un domaine centré autour du cyclone.

4.3.5 Jeu de simulations ALADIN et simulation de référence retenue

Quel que soit le bogus utilisé (resp. VO, V1, V2), les prévisions de trajectoire et d’intensité
d’ALADIN-Réunion sont de bonne qualité pour le cas de Dora (resp. Figs. A.5, 4.21 et A.3(a)).
L’interaction thalweg-cyclone est également tres bien simulée par ALADIN en ce qui concerne le
champ de tourbillon potentiel (en comparaison des analyses IFS). De méme, I’intrusion d’air sec
associée a la foliation de tropopause qui s’enroule autour de Dora est correctement représentée : la
figure 4.24 compare, a deux échéances distinctes, les températures observées par Météosat 7 avec les
températures de brillance simulées, dans le canal vapeur d’eau, par 1’algorithme de transfert radiatif
RTTOV (a partir de I’état du modele). Il est donc décidé de conduire I’étude de processus a 1’aide de ce
modele. C’est la prévision issue du bogus Vf qui est retenue, malgré une pression plus élevée en début
de période. Elle répete en effet correctement dans le temps les deux phases d’intensification rapide,
notamment le court ralentissement en milieu de période (comparer la courbe noire aux courbes bleues
ou vertes en figure 4.25), suggérant que les processus physiques conduisant a I’intensification rapide
du systeme sont reproduits par la simulation. Ceci démontre qu’une structure initiale affinée du bogus
(V1) permet de prévoir une évolution plus réaliste de I’intensité du systeme, ce que nous confirmerons
au chapitre 6. Une derniere expérience avec un pas de temps de 300 s a permis de confirmer la stabilité
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4.3. Expériences numériques

(a) ALADIN - 850hPa - 08 h (b) Méso-NH - 850hPa - 08 h

LTI
S " S
i iH UK

Gy

F1G. 4.22 — Humidité relative de basses couches (plages de couleurs en %) prévue par ALADIN (a gauche)
versus Méso-NH (a droite), apres 8 h et 24 h de simulation, pour les niveaux pression 850 hPa (en haut) et
925 hPa (en bas). Les vecteurs vents sont superposés avec des fleches (enm.s™', le vecteur référence étant
dessiné en partie supérieure droite de chaque image). La position du minimum dépressionnaire de surface est
indiquée par un point encerclé (prévision) ou une croix (observation Best track disponible par pas de 6 h).
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(a) 925 — 850 hPa et 0 — 800 km (b) 850 — 700 hPa et 200 — 800 km
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F1G. 4.23 — Evolution temporelle de I’humidité relative prévue par ALADIN (courbe noire) versus Méso-NH
(courbe bleue), par pas de 6 h, au cours de la prévision a 78 h d’échéance. L’ humidité relative est moyennée (a)
sur une couche d’épaisseur 925 — 850 hPa et sur un disque de rayon 800 km centré sur la position prévue du
cyclone ; (b) sur une couche d’épaisseur 850 — 700 hPa et sur un disque compris entre les rayons 200 et 800 km
pour extraire virtuellement le vortex cyclonique. La ligne pointillée rouge (a) représente 1’évolution des vents
maximaux prévus par Méso-NH a 850 hPa (échelle de valeurs en ordonnée gauche). L’échelle d’humidité (en
noir) varie entre les deux graphes. KDO3 fait référence a l’étude de Kaplan et DeMaria (2003).

de la prévision ALADIN ; c’est la simulation retenue puisqu’elle fournit une intensité plus proche de
la Best track apres 1’échéance 60 h (non illustré).

A cette résolution de 8km, il sera possible de caractériser I’interaction cyclone-thalweg a
I’échelle synoptique. Il deviendra cependant difficile de résoudre les processus internes se dérou-
lant au cceur du vortex et susceptibles d’étre associés aux réarrangements de tourbillon potentiel qui
suivent I’interaction, ces derniers nécessitant des diagnostics a fine résolution non disponibles avec
ALADIN.

4.4 BILAN SUR LA MODELISATION DE DORA

La trajectoire de Dora est tres bien prévue par les modeles ALADIN-Réunion et Méso-NH. Les
simulations avec ALADIN reproduisent correctement les deux phases d’intensification rapide. C’est
un résultat remarquable sachant le protocole original mis en place ici pour calculer 1’état initial du
modele (assimilation unique du bogus dans une ébauche initialisée par le modele du CEPMMT).
Cette méthode pourrait présenter un intérét pour les futures applications opérationnelles du bassin.
En revanche, les simulations Méso-NH échouent aux mémes réseaux malgré de nombreux tests (ré-
solutions horizontale et verticale, schémas numériques, réglage des paramétrisations physiques, etc.).
La convergence vers le centre de Dora d’une langue d’air trés sec préexistante en basses couches au
nord du systeme semble pouvoir étre incriminée. Les raisons de cette convergence, qui n’apparait
pas dans les prévisions ALADIN, ne sont pas bien élucidées ; elles sont siirement d’origine multiple
(physique de Méso-NH, état initial ALADIN-Réunion, spin-up du modele). Ce comportement est
vraisemblablement spécifique aux états initiaux de Dora utilisés (role de la langue d’air sec en basses
couches) et ne doit pas étre généralisé. L' étude de processus en section suivante utilisera donc la si-
mulation ALADIN-Réunion avec bogus Vf dont la qualité est trés bonne. Rappelons aussi qu’une
sensibilité de la prévision d’intensité a la structure initiale du vortex (bogus) a été mise en évidence
dans ce chapitre.
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(a) Météosat 7 - 01 février a 1800 UTC (b) ALADIN échéance 36 h
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F1G. 4.24 — Températures de brillance dans le canal vapeur d’eau observées par Météosat 7 (a gauche), ou
simulées par ALADIN-Réunion (a droite) obtenues par le modeéle de transfert radiatif RTTOV, pour les dates
du 01 février a 1800 UTC (échéance 36 h) et du 02 février 2007 a 0600 UTC (échéance 48 h). La palette de
couleurs du canal vapeur d’eau de Météosat 7 a été reproduite pour tracer les images satellitaires simulées ; le
domaine est identique et les lignes sont quadrillées tous les 2° de latitude-longitude.
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(a) Pression centrale (b) Trajectoire
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F1G. 4.25 — Prévision de (a) la pression centrale (en hPa) jusqu’au 02 février 2007 a 1800 UTC et (b) la
trajectoire de Dora jusqu’au 03 février 2007 a 1200 UTC, pour divers modeéles numériques figurant en légende,
initialisés le 31 janvier 2007 a 0600 ou 1200 UTC. En noir la Best track ; en rouge la prévision opérationnelle
IFS de 2007 ; en bleu la prévision ALADIN avec bogus Vf couplée aux analyses IFS ; en vert la méme simulation
mais avec un pas de temps de 300 s (au lieu de 450 s).
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Chapitre 5

Impact d’un thalweg profond sur
Pintensification rapide de Dora :
déclenchement de processus internes par
forcage externe
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D ANS ce chapitre, nous présentons les diagnostics qui nous ont permis de quantifier 1’effet du
thalweg sur I’intensification cyclonique apres un examen minutieux de la distribution synop-
tique tridimensionnelle de tourbillon potentiel et de son évolution au cours de la simulation de réfé-
rence. La théorie des flux d’Eliassen-Palm est utilisée dans un systeéme de coordonnées cylindriques
centré sur le systeme tropical pour évaluer I’impact de la structure cohérente de tourbillon potentiel
associée au thalweg sur la circulation cyclonique. Les processus dynamiques qui ont joué un rdle
prépondérant dans I’intensification rapide de Dora par forcage externe sont détaillés dans un article
soumis au Journal of Atmospheric Sciences, qui est préalablement résumé en francais. Ces résultats
ont aussi fait I’objet d’une conférence internationale avec acte (Leroux 2012).
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5.1. But

5.1 BuT

Nous avons précédemment détaillé les caractéristiques de I’environnement dans lequel le cyclone
Dora a subi une intensification rapide (section 4.1). Une simulation numérique de référence a été
obtenue avec ALADIN-Ré&union qui reproduit correctement 1’évolution du cyclone et du thalweg des
moyennes latitudes déferlant au sud du systeme. Nous souhaitons a présent conduire des diagnostics
approfondis sur I’interaction du cyclone avec le thalweg. Les études bibliographiques (section 2.3)
ont révélé que pour considérer 1’ensemble des actions du thalweg sur le cyclone, il est primordial
de caractériser a la fois I'intensité du cisaillement vertical de vent, les flux de moment angulaire
asymétriques ainsi que 1’évolution de la circulation divergente d’altitude, de la convection, et du
tourbillon potentiel (en trois dimensions).

Plusieurs diagnostics sont présentés qui quantifient I’impact du thalweg sur I'intensification cy-
clonique de Dora. Dans un premier temps, le thalweg est décrit par son activité ondulatoire : les flux
d’Eliassen-Palm et leur divergence caractérisent les échanges entre perturbation et flux moyen en-
vironnant. Ils sont calculés dans un repere cylindrique centré sur le cyclone et dans un systeme de
coordonnées isentropes. Ces diagnostics discriminent le role respectif des flux de moment angulaire
et des flux de chaleur dans I’intensification du cyclone. Les flux de tourbillon potentiel, eux-mémes
liés a la divergence des flux d’Eliassen-Palm sont aussi évalués. Ils permettent de connaitre I’impact
d’une advection de tourbillon potentiel au cceur du systeéme cyclonique sur I’évolution de ses vents
moyens. On s’efforcera de comprendre I’échelle spatio-temporelle des mécanismes d’interaction, en
quantifiant la profondeur de I’interaction entre les deux structures de tourbillon potentiel présentes
sur une grande épaisseur de troposphere avec différentes valeurs respectives de tourbillon. On re-
gardera aussi comment les for¢ages en tourbillon potentiel peuvent jouer sur le déclenchement de la
convection locale et sur I’évolution de I'intensité. Des bilans de vent tangentiel en coordonnées iso-
bares, et de tourbillon potentiel en coordonnées isentropes, completent la description des processus
dynamiques mis en évidence.

5.2 OUTILS DIAGNOSTIQUES POUR CARACTERISER L’ INTERACTION
CYCLONE-ENVIRONNEMENT

Les études sur la dynamique des ondes de Rossby planétaires aux moyennes latitudes ont per-
mis de mettre en évidence les transports méridiens de flux de chaleur et de quantité de mouvement
associés aux fluctuations ondulatoires de la circulation générale moyenne. Ces transports, qui s’effec-
tuent perpendiculairement au flux zonal moyen, induisent des modifications de la circulation générale,
notamment au niveau des jets d’altitude. Eliassen et Palm (1961) ont mis en place une approche de-
venue classique pour étudier la réponse d’un écoulement moyen aux forcages induits par 1’activité
des fluctuations. Ces dénommés « flux d’Eliassen-Palm » ont entre autres permis de démontrer que
les structures transitoires (fluctuations temporelles) de 1’écoulement atmosphérique des moyennes
latitudes contribuent a réduire les gradients de température et a transporter chaleur et quantité de
mouvement des latitudes subtropicales vers les hautes latitudes. Des coupes latitude-pression du vec-
teur flux d’Eliassen-Palm et de sa divergence ont ensuite été proposées par Edmon et al. (1980) de
sorte d’apprécier, sur un seul et méme diagramme, la distribution spatiale ainsi que 1’amplitude rela-
tive des principaux flux de moment et de chaleur. Ces coupes sont devenues un outil standard pour
diagnostiquer la propagation des perturbations (ou fluctuations) et leur effet sur un flux zonal moyen.
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5.2.1 Flux d’Eliassen-Palm en géométrie cylindrique

Dans le cas du cyclone qui nous concerne, la théorie des flux d’Eliassen-Palm est similaire mais
adaptée a une géométrie cylindrique. Les moyennes zonales sur chaque cercle de latitude deviennent
des moyennes azimuthales sur des cercles centrés sur le cyclone. Chaque variable atmosphérique « est
décomposée en sa moyenne azimuthale (@) et une fluctuation (o) par rapport a cette valeur moyenne :

211
1
a(t,r\z) =a(trz) +d(tr\z) on atrz) = o /Oz(t,r,)\,z)d)\ (5.1
0

avec les symboles définis en table A.l1. Un thalweg d’altitude en approche induit des écarts a la
symétrie circulaire du cyclone avec un transport de moment angulaire et de chaleur en direction du
cyclone. Nous allons montrer que ce transport peut modifier la circulation tangentielle symétrique du
cyclone et donc exercer une influence sur son intensité.

Les flux d’Eliassen-Palm écrits dans un systeéme de coordonnées cylindriques et isentropes sont
particulierement adaptés a notre étude. La variable 6 prend alors la place de la coordonnée verticale z
dans I’équation 5.1. Molinari et al. (1995) ont obtenu une formulation du vecteur flux d’Eliassen-Palm
dans un tel systeme de coordonnées :

/

oA

L’indice 1, indique que 1’on se situe dans un repere relatif au centre du cyclone (la vitesse de translation
du systéme est soustraite au vecteur vent). ¥ = & + (), T est le potentiel de Montgomery avec
Cpa la capacité thermique massique de ’air sec. Les autres variables ont leur signification usuelle
(table A.1). La dérivée de la pression par rapport a la température potentielle définit la pseudo-densité :
o= —% (a ne pas confondre avec 1’habituelle coordonnée verticale sigma définie en section 4.3.1).
Les composantes radiale (F;.) et verticale (F3) du vecteur flux d’Eliassen-Palm séparent le forcage par
les fluctuations azimuthales en un flux radial de moment angulaire (F).) et un flux radial de chaleur
(F,), analogue 2 un terme 7"’ en coordonnées pression.

F. = [—r{ou)d] . p ] = [F, , F\] (5.2)

L’équation 5.2 permet d’obtenir aisément 1’expression de la divergence du vecteur flux

d’Eliassen-Palm en coordonnées cylindriques et isentropes :

= 10, g o, oV

?-F = ———(r*(our)v) + =(p'

L= g low) ) + 505

Cette quantité scalaire bi-dimensionnelle (exprimée en Pa.m?. K ~1.s72) représente la contrainte totale

exercée par les fluctuations sur la circulation tangentielle moyenne (elle est équivalente a une force
radiale sur I’état moyen).

) (5.3)

Une coupe verticale des flux d’Eliassen-Palm et de leur divergence est illustrée apres deux heures
de simulation du cyclone Dora en guise d’exemple (Fig. 5.1). En abscisse figure la distance au centre
du cyclone tandis que ¢ est la coordonnée verticale. Le vecteur Fy,, de composantes F;. et Fy, y est
représenté par des fleches et sa divergence ? . ]7; par des contours scalaires (couleurs). La divergence
montre I'intensité du forgage par les fluctuations a chaque rayon (distance au centre du cyclone) et
chaque altitude (isentrope). La direction du vecteur Fy, indique I’importance relative des flux : un
vecteur quasiment horizontal (resp. vertical) reflete une contribution dominante des flux de moment
angulaire (resp. de chaleur) et donc des processus barotropes (resp. baroclines). Une mise a 1’échelle
du vecteur flux d’Eliassen-Palm est effectuée sur le méme principe que Edmon et al. (1980) : la com-
posante radiale du flux F;. est multipliée par la longueur représentant 1 m sur la figure ; la composante
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F1G. 5.1 — Diagramme des flux d’Eliassen-Palm et de leur divergence dans un systéme de coordonnées cy-
lindriques et isentropes obtenu pour Dora apres deux heures de simulation. En abscisse figure la distance au
centre du systeme (en km) et en ordonnée les niveaux isentropes (tous les 5 K). Les fleches horizontales (resp.
verticales) représentent les composantes radiales F, en Pa.m®.K~'.s=2 (resp. verticale Fy en Pa.m®.s~2) du
vecteur flux d’Eliassen-Palm et correspondent aux flux de moment angulaire (resp. de chaleur). Les vecteurs
sont normalisés par la distance que représente 1 m (resp. 1 K) sur le graphe ; ces facteurs sont notés en haut du
graphe (« échelle radiale » et « échelle verticale »). Les contours colorés matérialisent la divergence des flux
(V - F1,) tracée par pas de 2 X 10% Pa.m?.K—1.572 (échelle de valeurs a droite) ; le bleu reflete une accélération
de la circulation cyclonique (signature du thalweg en bordure extérieure du domaine) ; le rouge est associé a
la circulation divergente d’altitude de Dora (flux anticyclonique croissant). Un trait noir matérialise I’ altitude
de la tropopause dynamique (contour —1,5 PVU) en moyenne azimuthale.

139



CHAPITRE 5. IMPACT D’UN THALWEG PROFOND SUR I’INTENSIFICATION RAPIDE DE
DORA : DECLENCHEMENT DE PROCESSUS INTERNES PAR FORCAGE EXTERNE

verticale est multipliée par la longueur représentant 1 K sur le diagramme. Le repére cylindrique est
ici construit dans le sens trigonométrique. Par définition, le vent tangentiel associé a une circula-
tion cyclonique (resp. anticyclonique) de I’hémispheére sud est donc négatif (resp. positif). Tout
comme dans I’hémisphere nord, une vitesse radiale u positive (c’est-a-dire divergente) est orientée
vers I’extérieur du cyclone. Par conséquent, F,. > 0 dirigé vers I’extérieur du systeme (fleche poin-
tant vers la droite) correspond a un flux sortant de moment angulaire cyclonique, tandis que F,. < 0
dirigé vers I’intérieur du systeme (fleche pointant vers la gauche) représente un flux entrant de
moment angulaire cyclonique. Une fleche dirigée vers le bas (F, < 0) représente un flux en-
trant de chaleur vers I’intérieur du cyclone. En centrant les flux d’Eliassen-Palm sur une tempéte
des moyennes latitudes en creusement, Molinari et al. (1995) ont montré 1’allure que prendrait un
développement barocline sur des coupes de flux d’Eliassen-Palm en géométrie cylindrique dans 1’hé-
misphere nord : le vecteur FI, est dirigé verticalement de la basse a la moyenne troposphere a faible
distance du centre de la tempéte (orientation opposée dans 1’hémisphere sud). En haute troposphere
ou les vents sont maximaux (jet), le vecteur s’oriente vers I’extérieur pour transporter vers d’autres
rayons les quantités de moment et de chaleur.

En début de simulation du cyclone Dora (Fig. 5.1), nous constatons que I’activité ondulatoire
transporte du moment angulaire cyclonique vers 1’extérieur en haute troposphere (fleches vers la
droite) sauf au niveau du thalweg en approche, encore situé a plus de 800 km du centre dépressionnaire
a cette échéance. Dans la zone du thalweg, les flux de moment angulaire gclonique sont dirigés vers
le cyclone (flux entrants). La composante verticale positive du vecteur FI, en moyenne troposphere
reflete le déplacement, dans le volume cylindrique, de I’anomalie froide présente sous le thalweg
d’altitude, et illustre la faible contribution des processus baroclines. Dans le cas de I’intensification
du cyclone Elena (1985) en présence d’un thalweg d’altitude, les vecteurs flux d’Eliassen-Palm étaient
dominés par des flux de moment angulaire a un niveau (345 K) avec des processus essentiellement
barotropes (Molinari et al. 1995). Il sera intéressant de comparer ces résultats avec le cyclone Dora.

L’intérét des flux d’Eliassen-Palm, et ce qui en fonde le cadre de travail, est le lien étroit entre
divergence du vecteur flux d’Eliassen-Palm et variation dans le temps du moment angulaire relatif.
Pour des mouvements adiabatiques et sans frottements en f-plan, Molinari et al. (1995, équation 1)
montrent que 1’évolution de la quantité r o, i.e. le moment angulaire relatif pondéré par la pseudo-
densité, obéit a I’équation suivante (dans le repere qui suit le déplacement du cyclone) :

9 )+ 2202 o) w) + (row)f = ¥ - B (5.4)

otr, ror
La circulation tangentielle moyenne du cyclone s’ajuste donc pour compenser le forcage par les fluc-
tuations azimuthales. Le fait de négliger les effets des frottements et du diabatisme se justifie aisément
puisque les interactions majeures d’un cyclone avec son environnement se produisent dans la zone de
plus faible stabilité inertielle, au niveau du flux sortant d’altitude, et loin du coeur du systeme (De-
Maria et al. 1993); le chauffage diabatique et les frottements y sont donc généralement faibles. En
revanche, pres du centre du cyclone ou le diabatisme est important, il faudra interpréter ces flux avec
prudence. Concernant 1’approximation du f-plan, Molinari et al. (1995) montrent que les termes im-
pliquant la variation du parametre de Coriolis ont des valeurs faibles dans un périmetre de 1000 km
autour du cyclone.

L’équation 5.4 permet de résumer I’effet de la divergence des flux d’Eliassen-Palm sur une cir-
culation cyclonique de I’hémisphere sud (r o, < 0) :

%
? - F, <0 <= rou;, <0 décroissant <= spin — up (accélération cyclonique)

_>
6 - FL, >0<=rou;, <0 croissant <= spin — down (affaiblissement cyclonique)
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5.2. Outils diagnostiques pour caractériser 1’interaction cyclone-environnement

Autrement dit, quand la divergence des flux d’Eliassen-Palm est positive, I’écoulement tangentiel
moyen cyclonique est ralenti par les fluctuations en cédant de 1’énergie a la perturbation. A I’inverse,
une divergence négative des flux indique que 1’onde accélere le vent tangentiel moyen cyclonique
(zones bleues en Fig. 5.1). Autrement dit, dans les couches du cyclone ou la divergence des flux
deviendra négative a I’approche du thalweg, le moment angulaire moyen sera renforcé par 1’activité
ondulatoire du thalweg.

On peut appliquer le méme type de raisonnement sur la circulation anticyclonique d’altitude
(sens trigonométrique r oo, > 0) :

%
? - FL, <0 <= raou; >0 décroissant <= spin — down (affaiblissement anticyclonique)

? - F, >0<=rou; >0 croissant <= spin — up (accélération anticyclonique)

Cette fois, une divergence positive des flux d’Eliassen-Palm est associée a une accélération de 1’écou-
lement tangentiel moyen anticyclonique (augmentation du moment angulaire anticyclonique, zones
rouges en Fig. 5.1) tandis qu’une convergence des flux affaiblit une circulation anticyclonique.

En conclusion, les flux d’Eliassen-Palm en géométrie cylindrique permettent de décrire les mé-
canismes d’interaction entre un thalweg (onde) et la circulation tangentielle moyenne d’un cyclone.
IlIs caractérisent le transport de chaleur et de quantit¢ de mouvement par les perturbations (ou asy-
métries) associées au thalweg, et leur impact sur I’intensification cyclonique. Dans ce manuscrit,
I’analyse des flux est réalisée sur des surfaces isentropes séparées de 5 K depuis 305 jusque 375 K.
L’isentrope 305K a été retenue comme niveau inférieur pour éviter les situations dans lesquelles la
surface isentrope intercepte le sol. Le niveau 375 K représente la basse stratosphere et est donc choisi
comme limite supérieure. Le repere cylindrique suit le déplacement du cyclone et son origine est le
centre du vortex. Plusieurs parametres ont été testés pour localiser le centre cyclonique a chaque ni-
veau vertical : un minimum de pression ou de géopotentiel, un minimum de vent relatif, ou encore
un maximum de tourbillon relatif. Sachant le fort cisaillement vertical de vent qui approche Dora
et incline le vortex en altitude, il nous semble plus judicieux de retenir la position « réelle » du mi-
nimum de tourbillon relatif en sommet de couche limite (800 hPa ou 310 K) plutét qu’une position
«non physique » qui résulterait d’une moyenne pondérée des centres trouvés sur la verticale. Notons
toutefois que les diagrammes d’Eliassen-Palm ne sont pas significativement modifiés par la méthode
de détection retenue.

5.2.2 Lien avec les flux asymétriques de tourbillon potentiel

On peut aussi interpréter 1’influence de fluctuations ondulatoires sur une circulation moyenne en
considérant I’équation d’évolution du tourbillon potentiel quasi-géostrophique. Dans un beta-plan et
aux latitudes tempérées, le cadre quasi-géostrophique permet de relier directement les flux d’Eliassen-
Palm aux flux de tourbillon potentiel associés aux fluctuations (cf. Edmon et al. 1980) : W = ? . ?’L .

En géométrie cylindrique adaptée aux cyclones, Molinari et al. (1995) sortent du contexte quasi-
géostrophique précédent pour obtenir une relation entre la divergence des flux d’Eliassen-Palm et les
flux de tourbillon potentiel d’Ertel dans un cadre adiabatique et sans frottement sur un f-plan :

o2

Ty =5 R -2 ) (5.5)
g oty

ou (o) = & — définit une moyenne azimuthale pondérée par la pseudo-densité et o* une fluctuation par

rapport a cette valeur moyenne. I1 est le tourbillon potentiel d’Ertel donné par : IT = g&+f +f g%.

o0
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Une combinaison des équations 5.4 et 5.5 donne, pour un mouvement adiabatique et sans frotte-
ment sur un f-plan (Molinari et al. 1995) :

o 1 9, _ 1 = 10 —
aitL(’UL) + ;<UL>§(’VUL) + <U>f = %6 . FL — g@(g 'UL) (56)
o
= ——(ur IIt 5.7
g<UL L) (5.7)

L’examen du flux radial de II constitue donc une analyse physique de I’interaction entre la cir-
culation tangentielle cyclonique et la distribution de tourbillon potentiel de 1’environnement. Dans
I’hémisphere sud, une convergence des flux d’Eliassen-Palm (V - F1, < 0) associée a une intensifica-
tion de la circulation cyclonique indique que :

— Des anomalies négatives de tourbillon potentiel (IIf < 0) sont transportées vers 1’intérieur
(uj, < 0) par les fluctuations.

— Des anomalies positives de tourbillon potentiel (IIf > 0) sont transportées vers I’extérieur
(uf, > 0) par les fluctuations.

Des diagrammes d’Hovmoller du flux radial de tourbillon potentiel —%(uf I1} ) (équation 5.7)
ont été tracés dans la simulation de Dora pour chacun des niveaux isentropes étudiés. Ils indiquent
des transports importants de tourbillon potentiel asymétrique du thalweg vers le cyclone aux niveaux
335K (moyenne troposphere) et 355 K (environ 200 hPa, pres de la tropopause) en accord avec les
diagrammes d’Hovmoller de la quantité % - F1, (équation 5.6), ce qui suggere que le terme tempo-
rel de droite dans I’équation (5.6) est petit. Les flux asymétriques de tourbillon potentiel a I’apogée
de I’interaction coincident avec 1’advection d’une bande de fort tourbillon potentiel au cceur du cy-
clone. Pour éviter toute redondance, nous privilégions d’illustrer dans 1’article le bilan de tourbillon
potentiel obtenu pour un cylindre entourant le cyclone (figure 10 de Leroux et al. 2012b). Un tel bilan
considere I’advection totale de tourbillon potentiel en direction du cyclone, a la fois par le flux radial
moyen et par les fluctuations asymétriques. Nous verrons que des anomalies négatives de tourbillon
potentiel sont effectivement amenées a I’intérieur du cylindre tandis que des anomalies positives en
sont expulsées. Un bilan de vent tangentiel (Persing et al. 2002) en coordonnées isobares permettra
ensuite de dissocier les termes d’advection de tourbillon potentiel par le flux moyen et par les fluctua-
tions et leur effet sur la circulation tangentielle moyenne (figure 14 a 16 de Leroux et al. 2012b) en
s’affranchissant d’une approximation adiabatique. Notons enfin que I’équation 5.3 permet d’écrire :

1 19, ,— 10
%3 B = —— 2 (2 owy)) + — o (F) (5.8)

En négligeant les flux de chaleur, on constate que %V - Fy, s’apparente a ’EFC relatif exprimé en
coordonnées isobares (en m.s!.jour™!) qui a été introduit en section 2.3.4 (équation 2.19 page 55).
Dans la simulation de Dora, ou les flux de chaleur sont faibles, les diagrammes temporels de flux de
tourbillon potentiel a 355 K sont donc similaires aux diagrammes temporels d’EFC a 200 hPa. Dans
I’article, c’est une illustration de I’évolution temporelle de I’EFC a 200 hPa sur un anneau compris
entre les rayons 300 et 600 km qui a été retenue pour quantifier I’interaction cyclone-thalweg (figure
4 de Leroux et al. 2012b).

5.2.3 Bilans de vent tangentiel et de tourbillon potentiel

Les formules relatives aux bilans de vent tangentiel et de tourbillon potentiel dans le cyclone sont
détaillées dans I’article scientifique. Le bilan de vent tangentiel s’effectue en coordonnées isobares ;
le bilan de tourbillon potentiel est réalisé en coordonnées isentropes sur un cylindre de 300 km de
rayon suppos€ intégrer le cyclone et son proche environnement.
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5.3. Résumé de I’article

5.3 RESUME DE L’ARTICLE

Les simulations numériques du cyclone Dora obtenues avec ALADIN-Réunion a 8 km de résolu-
tion ont permis d’examiner la complexe foliation de tropopause approchant le cyclone et sa déforma-
tion au cours du temps (Fig. 5.2). L’intrusion de tourbillon potentiel associée au déferlement d’onde
de Rossby présente une forte composante verticale des le début de la simulation et descend jusque
500 hPa environ (Fig. 5.2(a)). Le cceur de la structure cohérente se situe alors a 1 100 km environ du
cyclone (Fig. 5.1). Pendant les 24 premieres heures, 1’anticyclone situé dans la couche sortante du cy-
clone (200-300 hPa) ralentit la progression de 1’anomalie de tourbillon potentiel en altitude, causant
sa déformation dans le temps et une réduction de son échelle. Tandis qu’un fin filament de tourbillon
déferle en périphérie de 1’intrusion vers 200 hPa (noté « A » en figure 5.2(b)), le cceur de 1I’anomalie
(noté « B ») s’incline vers 1’équateur et progresse en direction de Dora en moyenne troposphere (400-
500 hPa) tout en s’étirant. L’inclinaison verticale de la foliation permet une interaction favorable. En
effet, le cyclone bénéficie des effets positifs du thalweg que sont :

— le renforcement de la divergence d’altitude et du canal d’évacuation co6té polaire,

— des flux de moments angulaires cycloniques a 200 hPa qui exceédent 10 m.s~!.jour™! sur une

longue période (20-48 h) avec un maximum de 32 m.s~ ! jour~! 242 h,

— I’advection pure de tourbillon potentiel vers le cceur du cyclone a une altitude ot les valeurs de
tourbillon dans le systeme tropical sont du méme ordre de grandeur.

Le principal effet négatif du thalweg, a savoir le cisaillement de vent vertical dans la couche la plus
sensible du systeme (Wang 2012), est de son coté atténué par I’éloignement supérieur a 500 km de la
dérive de courant jet présente en périphérie nord-est du thalweg a 200 hPa.

Les diagrammes d’Eliassen-Palm mettent en évidence des forts flux de moment angulaire et de
tourbillon potentiel en provenance du thalweg, associés a des processus d’intensification essentiel-
lement barotropes. Ces flux conduisent a I’effondrement progressif de la circulation anticyclonique
d’altitude associée a Dora puis au renforcement de la circulation cyclonique du systéme a mesure
que le thalweg continue de se rapprocher. Apres 24 heures d’échéance, le thalweg impose une cir-
culation convergente vers le centre de Dora dans un secteur qui s’étend de I’ouest vers le sud-est du
cyclone (parcouru dans le sens trigonométrique), divergente au-dela, et ce sur une grande épaisseur
de la troposphere (150-500 hPa). Cette circulation radiale hautement asymétrique contraste avec la
circulation divergente d’altitude normalement observée au coeur des cyclones. C’est elle qui permet
I’advection de tourbillon potentiel depuis la structure cohérente vers le cyclone. Cette advection se fait
en 2 phases : entre 26 heures et 37 heures dans la couche 200-300 hPa, 1a ou la stabilité inertielle du
cyclone est la plus faible, et entre 33 et 40 heures en moyenne troposphere. Au-dela de ces échéances,
le renforcement de la convection au cceur du vortex génere un fort flux divergent ; les anomalies de
tourbillon potentiel s’enroulent autour du cyclone sans pouvoir plus pénétrer en son sein.

Un bilan de tourbillon potentiel, réalisé sur un cylindre de 300 km de rayon centré sur le cy-
clone et borné par les isentropes 305 et 350 K, confirme que 1’advection de tourbillon cyclonique
en direction du vortex contribue a la tendance négative de tourbillon potentiel dans le volume, et
donc a I'intensification du systeme, jusque 36 heures. Bilan et tendance du vent tangentiel montrent
qu’une premiere phase d’intensification rapide (entre 29 et 36 h) est bien associée a la superposition
de tourbillon potentiel en provenance du thalweg. Le flux moyen de tourbillon et les flux asymétriques
(forcage par les perturbations) contribuent tous deux a accélérer la circulation cyclonique entre O et
50 km, de 150 a 600 hPa, ou de la convergence est observée en moyenne. Parallelement on observe
un renforcement temporaire des ascendances convectives a ’intérieur du mur de 1’ceil, c’est-a-dire
dans la zone ou le chauffage diabatique est le plus efficace pour produire une intensification selon
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(a) 02h (b) 18h

SurfaceE =1, PYU -= 39
o Range Rings

F1G. 5.2 — Vue tridimensionnelle de I'intrusion de tourbillon potentiel associée au thalweg approchant Dora
aprés (a) 2 h, (b) 18 h, (c) 36 h et (d) 39 h de simulation ALADIN. La surface représentée en vert est l’iso
—1PVU (10~ 5.m%.K.s~L.kg™'). La vue est d’ouest & nord-ouest avec le cyclone au centre et le thalweg a sa
droite. Les trois anneaux concentriques rouges centrés sur le cyclone sont respectivement situés a 200, 400
et 600 km de distance du minimum de pression de surface. Le domaine géographique s’étend de 8°S (bord
gauche) a 31°S (bord droit) et de 60°E (devant) a 85°E (au fond), depuis la surface jusque 14 km d’altitude.
« A » indique le filament de tourbillon qui déferle en périphérie de ’intrusion vers 200 hPa, « B » représente le
ceeur de la structure cohérente de tourbillon potentiel associée au thalweg.
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Nolan et al. (2007) et Vigh et Schubert (2009). La contraction du rayon de vent maximal entre 33 et
36 heures est associée a un pic d’intensification.

Il apparait ensuite qu’entre 36 et 40 h, I’activité ondulatoire associée au thalweg (flux asymé-
triques de tourbillon potentiel et de moment angulaire) renforce les vents a I’extérieur du mur prin-
cipal (alors situé a 40 km a 850 hPa), principalement entre 100 et 200 km du centre du systeme. Ce
processus est également visible sur les coupes radiales des flux d’Eliassen-Palm qui sont interpré-
tables sous des hypotheses adiabatiques. L’accélération de la circulation cyclonique a I’extérieur du
mur principal se produit sur toute 1’épaisseur de la troposphere, ce qui laisse suspecter la formation
d’un mur secondaire. Apres 36 heures d’échéance, on observe effectivement une rapide inclinaison
des ascendances et un renforcement des vitesses verticales a I’extérieur du mur de I’ ceil principal entre
100 et 150 km, sous le for¢age d’altitude (majoritairement dans le quadrant sud-est). Un second maxi-
mum de vent relatif apparait vers 80 km et continue de s’intensifier par advection verticale de vent
tangentiel dans les fortes vitesses verticales induites par le thalweg. Pendant la formation du second
mur de I’ceil, soit entre 36 h et 40 h, I’intensification du systeme est momentanément interrompue
(Iéger comblement). Elle reprend brusquement apres 40 h avec la contraction rapide, de 80 a 50 km,
du nouveau rayon de vent maximal. Ceci est la signature type d’un cycle de remplacement du mur
de I’eil et est en accord avec 1’évolution observée du cyclone Dora. Bien que le cycle soit plus court
dans la simulation ALADIN que dans la réalité, il se déclenche au méme moment et il est cohérent
(concomitant) avec les processus d’interaction cyclone-thalweg simulés par le modele.

La superposition de tourbillon potentiel cyclonique (bénéfique a la croissance du systeme) puis
le for¢age de processus internes par le thalweg est donc le moteur de I’intensification rapide de Dora
dans un environnement fortement cisaillé. Un schéma conceptuel en figure 5.3 résume les étapes clés
de I'interaction cyclone-thalweg pour ce cas d’étude. Un tel forcage est susceptible de se produire
pour d’autres cyclones du bassin régulierement approchés par des thalwegs d’altitude. Les résultats
suggerent qu’un modele hydrostatique de résolution modérée comme ALADIN-Ré&union qui ne résout
pas les processus convectifs est capable de simuler un cycle de remplacement du mur de I’ eil, en tout
cas lorsqu’un tel mécanisme est déclenché par un forcage externe. Les résultats démontrent aussi les
hypotheses émises par Molinari et Vollaro (1989) et confirment la théorie de Nong et Emanuel (2003)
en utilisant une distribution de tourbillon potentiel et de moment angulaire réaliste (non idéalisée).

Pour clore cette étude, il reste a enquéter sur le role éventuel joué par les ondes de Rossby de
vortex dans la mise en phase des processus internes avec le forcage externe d’altitude et ce sur toute
I’épaisseur de la troposphere. Dans les coupes verticales de I’article ou dans la figure 5.2(a), on voit
que I’anomalie de tourbillon potentiel advectée vers le cyclone en moyenne troposphere interagit avec
des zones de fort tourbillon potentiel émanant du cceur cyclonique a cette altitude. L’ « éjection » de
tourbillon cyclonique par le vortex est vraisemblablement due a la propagation d’ondes de Rossby
de vortex a contre-sens du gradient de tourbillon potentiel, sachant que la distribution radiale du
tourbillon au ceeur du cyclone adopte une structure en anneau apres 36 heures.

Des expériences numériques supplémentaires sont planifiées pour modifier la position, I’intensité
et la profondeur de la structure cohérente associée au thalweg afin d’étudier a quel point I’intensifi-
cation de Dora est modifiée. L’extraction de la structure cohérente de tourbillon potentiel pourra se
faire par un algorithme en ondelettes (Plu et al. 2008) mais d’autres approches sont possibles (filtrage
temporel par exemple).
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Approche du thalweg Intensi(fjﬁcatior au coeur Forcage mur externe Effondrement mur intérieur
u cyclone

Intensification interrompue  Contraction mur secondaire
avec reprise de l'intensification

F1G. 5.3 — Schéma conceptuel résumant les phases clés de 'interaction de Dora avec le thalweg d’altitude.
CYC représente le vortex cyclonique initialement défini par du tourbillon potentiel (PV) en basse et en moyenne
troposphere ; le mur de I’ eeil est matérialisé par deux surfaces d’égal moment angulaire ; I’apparition d’un mur
secondaire externe est renforcée en couleur orange ; la divergence d’altitude est schématisée par deux fleches
sortantes. Le thalweg est représenté par le flux radial moyen qu’il impose permettant I’advection de tourbillon
potentiel jusqu’au cceeur du cyclone, par le forcage dynamique (vitesses verticales w), ainsi que par les flux
d’Eliassen-Palm (EP) correspondant a des flux asymétriques de moment angulaire et de tourbillon potentiel.
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ABSTRACT

The rapid intensification of tropical cyclone (TC) Dora (2007, southwest Indian ocean) un-
der upper-level trough forcing is investigated. TC-trough interaction is simulated using a
limited-area operational numerical weather prediction model. The interaction between the
storm and the trough involves a coupled evolution of vertical shear and binary vortex inter-
action in the horizontal and vertical dimensions. The three-dimensional potential vorticity
structure associated with the trough undergoes strong deformation as it approaches the
storm. Potential vorticity (PV) is advected toward the tropical cyclone core over a thick
layer extending down to 500 hPa while the TC upper-level flow turns into cyclonic from the
continuous import of angular momentum fluxes.

It is found that vortex intensification first occurs inside the eyewall and results from PV
superposition in the thick aforementioned layer. The main pathway to further storm
intensification is associated with secondary eyewall formation triggered by external forcing.
Eddy angular momentum convergence and eddy PV fluxes are responsible for spinning
up an outer eyewall over the entire troposphere, while spin-down is observed within the
primary eyewall. The 8-km resolution model is able to reproduce the main features of
the eyewall replacement cycle observed for TC Dora. The outer eyewall intensifies further
through mean vertical advection under dynamically-forced upward motion. The processes

are illustrated and quantified using various diagnostics.

1. Introduction

Molinari et al. (1998) closed their study by say-
ing: “A great need exists for systematic study of
hurricane-trough interactions with a hierarchy of
numerical models that isolate the various mecha-
nisms and for observation of the upper troposphere
during such interactions.” It is obvious that the
“bad trough/good trough” (Hanley et al. 2001) is-
sue is still nowadays one of the biggest challenges
facing forecasters in the context of tropical cy-
clone (TC) rapid intensification prediction. Will
an approaching upper-tropospheric synoptic-scale
trough produce the intensification or decay of a
given TC? This is a critical question that the sci-

entific community needs to address further.

Rapid Intensification (RI) is defined for a sys-
tem beyond the depression stage, when its max-
imum sustained surface winds increase by 30 kt
(15.4 m s~1) or more in the course of 24 hours (Ka-
plan and DeMaria 2003). The main factors influ-
encing TC intensification are known to be ocean
heat fluxes (Emanuel 1986; Shay et al. 2000; Lin
et al. 2005) and environmental forcing (e.g., Moli-
nari and Vollaro 1989; Hanley et al. 2001; Ritchie
and Elsberry 2007; Davidson et al. 2008; Hen-
dricks et al. 2010). Internal processes and asym-
metries that modify the vortex structure have also
been documented to explain TC intensity changes.
They include concentric eyewall cycles (Willoughby
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et al. 1982), vortex Rossby waves (Montgomery and
Kallenbach 1997; Wang 2002), the dynamics of eye-
wall mesovortices and the mixing of potential vor-
ticity in the TC core (Schubert et al. 1999; Kossin
and Schubert 2001; Hendricks et al. 2009), as well
as vortical hot towers (Hendricks et al. 2004; Mont-
gomery et al. 2006).

Upper-level troughs (or cutoff lows) that inter-
act with tropical cyclones usually result from the
breaking of a planetary Rossby wave train originat-
ing from the mid-latitudes that propagates equa-
torward into the subtropical latitudes. Such events
are associated with an Ertel potential vorticity
(PV) coherent structure at upper levels (Plu et al.
2008), also frequently referred to as a “negative
PV anomaly” (Hoskins et al. 1985). As the upper-
to mid-level geopotential low (trough) and associ-
ated jet-stream (Thorncroft et al. 1993) approach
the tropics, vertical motion and convection may
be triggered by stronger upper-level divergence lo-
cated in the jet entrance and exit regions. A moti-
vation for the present work is that synoptic-scale
Rossby waves frequently break in the southwest
Indian Ocean (Ndarana and Waugh 2011), provid-
ing PV coherent structures that sometimes interact
with tropical cyclones.

Some observational studies (DeMaria et al. 1993;
Hanley et al. 2001) and numerical modeling of ide-
alized vortices (Montgomery and Farrell 1993) or
real storms (Molinari and Vollaro 1989, 1990; Moli-
nari et al. 1995, 1998; Bosart et al. 2000) have
documented TC-trough interaction. An interac-
tion is generally said to occur when the relative
eddy momentum flux convergence (EFC, Molinari
and Vollaro 1989) calculated at 200 hPa over a
300 — 600-km radial range around the TC center
exceeds 10 m s~! day~! for at least two consecu-
tive 12-hourly time periods (DeMaria et al. 1993;
Hanley et al. 2001). This parameter acts as a mea-
sure of the outflow layer spin-up of the TC as a
trough comes into the annulus. It also character-
izes the strength of a given interaction. Hanley
et al. (2001) described 4 categories of interaction
and introduced the “good trough/bad trough” ter-
minology to sort troughs according to TC inten-
sification. They found that RI is more likely to
occur when there is no interaction between a TC
and an upper-level trough, suggesting that external
forcing from troughs is a favorable factor for a mi-
nority of RI cases. However, favorable interactions
with troughs can occur when a storm is far from its
maximum potential intensity (DeMaria et al. 1993;
Bosart et al. 2000).

An approaching trough may have opposing ef-
fects on the environmental factors that are crucial

for TC intensification. On the one hand, it can
induce significant vertical wind shear which is usu-
ally detrimental to TC intensity (Kaplan and De-
Maria 2003). Vertical shear is known to induce
wavenumber-1 asymmetries with convection con-
centrated in the downshear quadrant, on the left
side of the shear vector for TCs in the northern
hemisphere (Frank and Ritchie 2001). On the other
hand, an approaching trough may increase upper-
level divergence and enhance outflow poleward of
the storm (Ritchie and Elsberry 2007), as well as
advect cyclonic Potential Vorticity (PV) toward
the TC core (Molinari et al. 1995, 1998; Bosart
et al. 2000) which is beneficial below the level of
the outflow anticyclone (“PV superposition princi-
ple”, Molinari et al. 1998).

So far, the proposed mechanisms for the inten-
sification of a TC interacting with an upper tro-
pospheric trough are: the import of cyclonic eddy
angular momentum at upper levels (Molinari and
Vollaro 1989, 1990), surface spin-up resulting from
enhanced convergence and vortex stretching in the
low static stability inner core (Montgomery and
Farrell 1993), a constructive interference of two cy-
clonic PV anomalies (Molinari et al. 1995, 1998),
and the excitation of an evaporation-wind feed-
back (“WISHE mode”) by the enhanced surface
circulation associated with the upper PV anomaly
(Molinari et al. 1995). Under strong vertical wind
shear conditions, the possible downshear reforma-
tion of a TC caused by the approaching-trough-
induced vertical motion has also been described
(Molinari et al. 2004). Observational studies of
rapid intensification in vertical wind shear exceed-
ing 10 m s~! (Shelton and Molinari 2009; Molinari
and Vollaro 2010; Nguyen and Molinari 2012) re-
lated strongly asymmetric structures with intense
convection (vortical hot towers) developing downs-
hear in the high-inertial-stability region inside the
radius of maximum wind. RI was suggested to
result from enhanced diabatic heating in that re-
gion of highly efficient kinetic energy production,
following the theories of Nolan et al. (2007) and
Vigh and Schubert (2009). Dry air intrusion from
the low stratosphere or the triggering of convection
by upward velocities associated with PV anomalies
(Hoskins et al. 1985) in the vicinity of the inner-
core are other interesting processes that might play
a role in TC-tough interactions.

Molinari and Vollaro (1989) also hypothesized
that an outer wind maximum could develop
through mid-level spin-up forcing associated with
eddy momentum source in the outflow layer, but
did not demonstrate it. This assumption was sup-
ported by Nong and Emanuel (2003) using an ax-
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isymmetric non-hydrostatic model forced by ideal-
ized external eddy angular momentum fluxes. The
disturbance triggered an “eyewall replacement cy-
cle” (ERC, Willoughby et al. 1982) and the surface
circulation amplified through the WISHE mecha-
nism. An ERC was also observed using a simple
axisymmetric model, provided that the lower tro-
posphere was sufficiently moist. More recently, im-
proved resolution and full-physics TC simulations
has resulted in a renewed interest for understand-
ing Secondary Eyewall Formation (SEF) and ERCs
that affect hurricane structure and therefore inten-
sity (Abarca and Corbosiero 2011; Sitkowski et al.
2012; Rozoff et al. 2012). Results indicated that
any forcing mechanism that produces sufficiently
strong and sustained latent heating outside of the
primary eyewall will promote SEF and that an
increased radial extension of strong winds makes
the vortex spin-up associated with latent heating
more efficient (Rozoff et al. 2012). The role of vor-
tex Rossby waves (VRWSs) in the dynamics of SEF
has also been emphasized (Qiu et al. 2010; Abarca
and Corbosiero 2011; Corbosiero et al. 2012). Re-
cent simulations of the eyewall replacement cycle
of Hurricane Wilma (2005) with the WRF high-
resolution model indicated that VRW propagation
is sensitive to horizontal grid resolution and that a
minimum 2-km horizontal grid spacing is required
to forecast secondary eyewall formation with a full-
physics model (Gadoury and Yau 2012).

Different plausible mechanisms and environmen-
tal parameters have been shown to capture the
essential dynamics responsible for TC intensifica-
tion in relation with trough interaction, but the
exact physical factors have not yet been identi-
fied. No conclusion was reached toward a unified
theory or conceptual model for TC-trough interac-
tion, which could provide the forecasters with suit-
able signatures to follow in the various fields pro-
duced by a numerical weather prediction system.
Also, the various possible pathways to intensifica-
tion associated with trough forcing may not have
all been solved yet or demonstrated to occur for
a real storm. The investigations required to get a
comprehensive insight into TC-trough interaction
include the exploration of the T'C inner core dur-
ing such interactions to examine whether external
forcing can excite internal processes.

The purpose of the present article is to docu-
ment and to analyze a case of TC rapid intensifica-
tion under upper-level trough forcing. It is the first
investigation of that kind in the southwest Indian
Ocean. It is also the first attempt to confirm and
extend, for a real tropical cyclone, the hypothesis
of Molinari and Vollaro (1989) and the results of

Nong and Emanuel (2003). To that purpose, an op-
erational 8-km resolution hydrostatic full-physics
model allows diagnoses in the TC core, and the
European Center for Medium-Range Weather Fore-
casts (ECMWF) analyses provide improved resolu-
tion compared to previous large-scale studies. In
section 2, TC Dora (2007) is presented along with
the numerical tools used for this study. The synop-
tic dynamical interaction of the two cyclonic circu-
lations (associated with both the TC and the ap-
proaching trough) is then analyzed using a poten-
tial vorticity approach (section 3), before diagnos-
ing the pathway to TC intensification under such
upper-level forcing (section 4). A summary and
discussion follow in section 5.

2. Data and tools
a. Tropical cyclone Dora

TC Dora developed from a low system that
was spawned on the equatorial side of the mon-
soon trough in the southwest Indian Ocean on 26
January 2007. The storm rapidly intensified two
days after it was named. The pressure fell from
975 hPa at 1800 UTC 31 January to a minimum
of 925 hPa at 0000 UTC 3 February 2007 (Fig. 1,
solid curve). During this 54-h interval, the storm
motion recurved from southeastward to southwest-
ward with an average speed of 2.5 m s~ while
the system underwent distinct periods of inten-
sity change: (S1) from 1800 UTC 31 January to
1800 UTC 01 February, 10-min maximum winds
grew from 30.9 m s~1(60 kt, severe tropical storm
stage) to 43.7 m s~! (85 kt); (S2) from 1800 UTC
01 February to 0600 UTC 02 February, the in-
tensification was temporarily slowed by an ERC
(Fig. 1) clearly identified on passive microwave
imagery (not shown!) ; (S3) from 0600 UTC 02
February to 0000 UTC 03 February, winds peaked
from 41.2 m s™! (80 kt) to 54 m s~! (105 kt, in-
tense tropical cyclone stage). The 30-kt per 24
h threshold characterizing rapid intensifications in
the north Atlantic and northeast Pacific basins
(Kaplan and DeMaria 2003; Kaplan et al. 2010)
was met (or nearly met) during the two periods S1
and S3.

During the first intensification stage (S1), an
upper-level PV coherent structure originating from
a Rossby wave breaking event was starting to in-
teract closely with TC Dora (Fig. 2). ECMWF
operational analyses at 25-km resolution indicate
that the cyclonic PV anomaly (negative values in

available from the Naval Research Laboratory (http:
//www.nrlmry.navy.mil/tc\_pages/tc\_home.html)

149



CHAPITRE 5. IMPACT D’UN THALWEG PROFOND SUR I’INTENSIFICATION RAPIDE DE
DORA : DECLENCHEMENT DE PROCESSUS INTERNES PAR FORCAGE EXTERNE

hPa

Best track INTENSITY for TC DORA (2007)

1000

©
®
S

MSLP (hPa) [ solid ]
©
D
o

940

s

" " 60
|S2| s3 | i
ERCl | ..
I

A

I
IN
S

3
Ve (Ms™) [ dotted ]

o

:

|
|
|
1
I
|
|
o
Cod
Co
|
|
|
|
|
|
|
|
|
|

LA I B I I L R
n
o

920 i i i
29 30 31 1

JANUARY
2007

Date

N —b
[¢)]
o

3
FEBRUARY
2007

Fic. 1. Best track intensity estimates for TC Dora from 0000 UTC 29 Jan to 0000 UTC 05 Feb 2007
at 6-h intervals (data from La Reunion Regional Specialized Meteorological Centre). Units are hPa for
mean sea level pressure (thick solid line, left axis) and m s~! for maximum wind speed (dashed dotted
line with circles, right axis). Vertical solid lines mark the 54-h pressure fall that includes the two periods
of rapid intensification (stages S1 and S3) as well as the eyewall replacement cycle period (ERC or S2),

which is delimited by vertical dashed lines.

the southern hemisphere) was initially located in
the southern side of Dora, down to the 330 K isen-
tropic level (about 500 hPa). The PV anomaly
was subsequently pulled toward and merged with
the high cyclonic PV values associated with the
TC circulation at mid levels. The ambient south-
westerly vertical wind shear rapidly increased on
31 January as the trough got closer, reaching 20 to
30 kt (10 to 15 m s~ 1) early on 01 February (not
shown?). As a result, a cirrus bow formed in the
southwestern side of the storm exposed to the envi-
ronmental upper flow (satellite images, not shown).

Oceanic conditions were hardly conducive for in-
tensification. After 1200 UTC 29 January, ocean
heat content estimates along the storm track (not
shown?) were below the 50 kJ cm~2 threshold that
has been shown to promote high rates of inten-
sity change (Shay et al. 2000) for tropical cyclones
in favorable environmental conditions (i.e., vertical
wind shear less than 15 kt, mid-level relative hu-
midity greater than 50% and SSTs warmer than
28.5° C). Values even decreased below 35 kJ cm ™2
after 1200 UTC 1 February. Sea surface tempera-

2provided by the Cooperative Institute for Meteorological
Satellite Studies (CIMSS, University of Wisconsin) at http:
//tropic.ssec.wisc.edu/tropic.php

Sestimates are provided by the Regional and
Mesoscale Meteorology Branch of NOAA/NESDIS
at http://rammb.cira.colostate.edu/products/tc_
realtime/storm.asp?storm_identifier=wP152008

tures were colder than 28.5° C during RI and vir-
tually constant along the storm path (not shown),
not warm enough to explain the sudden intensifi-
cation of the storm.

This makes Dora an interesting case to study
rapid intensification under “good trough” forcing.
It is worth noting that the stratospheric intru-
sion was associated with a large zone of dry air
that gradually encircled the western side of Dora,
according to the Meteosat water-vapor channel
imagery (available at http://www.nrlmry.navy.
mil/tc\_pages/tc\_home.html). Unlike Hurri-
cane Claudette (2003) (Shelton and Molinari 2009),
Dora was able to resist the detrimental influence of
dry air at hurricane strength. Also, an Aeroclip-
per, a low-level balloon-borne instrumented plat-
form (Duvel et al. 2008), measured the radius of
maximum wind (30 km) at 2200 UTC 31 January
2007.

b. Numerical model

A 60-h forecast starting at 0600 UTC 31 January
2007 (12 hours prior to the onset of RI) has been
carried out using the limited-area model Aladin-
Reunion in its 2011 operational version (hydro-
static, 70 vertical levels, 8-km horizontal resolu-
tion, Montroty et al. 2008). The domain extends
from 0° to 32°S, and from 31.5° to 88.5°E, which
is much larger than the region displayed in Fig. 2.
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Fi1c. 2. Ertel potential vorticity field on the 330-K isentropic surface (PVU = 107 m? K s~ kg™ ';
negative, shaded; positive, 0.2 PVU and 1 PVU dotted contours) for TC Dora at 0600 UTC (left) and
1800 UTC (right) 1 Feb 2007. Superimposed are contours of the geopotential height (mgp) at levels
925 hPa (dashed grey lines) and 200 hPa (black solid lines). The data are extracted from the European
Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) operational gridded analyses at 0.25°-resolution.

A cross indicates Dora’s best track center.

The initial and lateral boundary conditions are pro-
vided by the ECMWF Integrated Forecast System
(IFS) global analyses. In order to get a realistic
vortex structure and position at the initial time of
the forecast, the Aladin’s 3D-Var assimilation of
cyclone wind bogus (Montroty et al. 2008) is em-
ployed. Pseudo-observations are extracted at dif-
ferent radii from a three-dimensional vortex that
is constructed following Holland (1980)’s analyti-
cal wind profile using intensity and structure es-
timates from the best track data. Four radii (30,
50, 100, and 200 km) are used in order to obtain
a good representation of the inner storm structure.
These pseudo-observations are assimilated at 0600
UTC 31 January 2007 in the Aladin 6-hr forecast
based on an interpolation of the 25-km resolution
ECMWEF analysis at 0000 UTC 31 January 2007.

The evolution of the minimum surface pressure
in TC Dora is correctly reproduced by the model
(Fig. 3), albeit a positive 15-hPa bias from the ini-
tial time. The model is skillful in predicting the two
periods of rapid intensification with a 12-h interval
during which winds do not intensify much. Pre-
diction of track is successful with errors lower than
100 km along the 60-h forecast (not shown). The
simulation adequately captures the TC-trough in-
teraction in terms of both Ertel’s potential vorticity
fields and synthetic water-vapor images, compared
to the 6-hourly IFS analyses and satellite images
respectively.

c. Data processing

Various diagnostic quantities are considered, ei-
ther on isobaric or isentropic surfaces, to examine
the interaction between the TC and the trough,

and elucidate the dynamical and thermodynamical
effects that are responsible for Dora’s rapid inten-
sification in relation with upper-level forcing. A
cylindrical framework centered on the TC is chosen
to highlight the asymmetric effects of the trough
on the TC symmetric circulation; azimuthal means
and their deviations from circular averages are thus
computed. Horizontal bilinear interpolation from a
uniform (latitude, longitude) grid to cylindrical co-
ordinates (radius r, azimuth \) is performed with
radial resolution of 10 km and azimuthal resolution
of 1°. Azimuth 0° is east, 90° north, 180° west,
270° south. Since TC Dora occurred in the South-
ern Hemisphere, cyclonic tangential winds (v), as
well as cyclonic relative or potential vorticity, will
be negative.

The vortex center is defined as the local ex-
tremum in the relative vorticity field at 800 hPa
(or 310 K when isentropic coordinates are used).
The use of mass-weighted average of the vorticity
centers at different levels, local minimum in the
mass field, or local maximum in the wind speed,
give consistent results. At 0.1° output resolution,
no mislocation of the TC center occurred due to (a)
possible mesovortices with relatively high vorticity
in the eyewall region, and (b) high vorticity associ-
ated with cyclonic shear away from the storm cen-
ter. For diagnostics computed in a storm-relative
flow, the vortex motion is substracted from the ab-
solute wind at all grid points prior to cylindrical
conversion.

151



CHAPITRE 5. IMPACT D’UN THALWEG PROFOND SUR I’INTENSIFICATION RAPIDE DE
DORA : DECLENCHEMENT DE PROCESSUS INTERNES PAR FORCAGE EXTERNE

hPa
1005

ms™

60

- el >~ - — : ! : ! :
] IFS; e T TS : S2 : ! T
0 Th_ 1 ERC | it
995 —| : : ~L : I i L
: ‘ [ I o4
AT, I N I o i
‘ ‘ - ’ — 50
e : I ‘ i N
T 985 o LALADIN | JES -~
e ‘ : ! Tt I -~ + N | e
S T : : : : | v N — T £
& BT : : : | ! | o
@ 975 — : : : : N Ly | L SF
= . . . I N |
. : ‘ : ee ] I — 40
: : : ,"}\_"’\'.g I i
965 —| } } j oo S !
IO < I i
e ‘ S . L
‘ Logeet? S e I I
955 — ! [y 1 i i
| ' '.'_'3 | I — 30
7 [ [ |
95 o 4 | I
ey I | |
R I I
‘ ‘ ‘ ‘ ‘ I I ‘ 5
935 T T ‘ T T ‘ T T ‘ T T ‘ T T ‘ T T T T T ‘ T T T T T ‘ T T 20
0 6 12 18 24 36 42 48 54 60

Time (hour)

F1G. 3. Evolution of the predicted minimum surface pressure (hPa, left axis) during the Aladin-Reunion
60-h forecast of TC DORA initialized at 0600 UTC 31 January 2007 (dotted black line). Plotted for
reference are pressure from the 2007 IFS forecast initialized at 1200 UTC 31 January (dashed grey line
with stars) and from the best track (solid black line). Also plotted is the evolution of the 850-hPa
maximum mean tangential wind during the Aladin-Reunion forecast (m s~!; right axis, dashed line with
circles). Vertical dashed lines delimit the eyewall replacement cycle period of TC Dora (ERC or S2, as in

Fig. 1).

3. Synoptic interaction with PV advection

a. Amplitude and duration of the interaction

There are different but complementary ways to
characterize the interaction of Dora with the ap-
proaching trough, both in magnitude and duration.
First, the 20-48-h period during which the relative
eddy momentum flux convergence (EFC) magni-
tude at 200 hPa exceeds 10 m s~! day~! (Fig. 4)
defines the duration of the interaction. Values
greater than 20 m s~! day~! between 38 and 46
h indicate that the trough is almost entirely con-
tained in the 300-600-km radial range and that con-
vergence of angular momentum by azimuthal ed-
dies induce strong cyclonic spin-up in the TC’s out-
flow layer. Values reach 32.5 m s~! day~!, com-
pared to the already large maximum value of
26.5 m s~! day~! found for Hurricane Elena (1985)
at the 650-km radius (Molinari and Vollaro 1989).

Secondly, the vertical wind shear in the 850-200-
hPa layer is closely tied to the evolution of the up-
per trough as it interacts with the storm. The shear
is averaged over the 200-800-km annulus range to
virtually extract the storm vortex (Kaplan and De-
Maria 2003). Figure 4 indicates that Dora is con-
strained by a strong southwesterly environmental
wind shear that peaks at 12 m s~! around 24 h
(solid curve). Shear vectors averaged over the 270-
359° azimuthal sector show the main trough pro-

gression in the southeastern quadrant of the storm
with a shift in shear direction (from southwest-
erly to northwesterly) that occurs at about 30 h
(Fig. 4, arrows). The direction, magnitude and du-
ration of the predicted shear are consistent with the
southwesterly deep-layer wind shear of 10-15 m s~!
deduced from satellite images early on 01 Febru-
ary (at about 24 h in the simulation). The shear
strength largely exceeds the 4.9 m s~! climatologi-
cal threshold for RI determined by Kaplan and De-
Maria (2003) for tropical cyclones in the North At-
lantic basin (Fig. 4). Dora therefore joins the other
few cases documented in the literature that rapidly
intensified even though ambient vertical wind shear

was above 10 m s~ 1.

A three-dimensional description of inflow and
outflow in the tropical cyclone is provided by
Figs. 5, 6, 7, and 8. From 18 to 40 h, the ap-
proaching trough induces a strong southwesterly
cross-storm flow at 200 hPa (Fig. 5, arrows). There
is inflow in the 180-300° azimuthal sector (Figs. 6
and 7, arrows) and outflow elsewhere out to 1200
km (Fig. 8, arrows). Note that unlike previous
studies, the asymmetric radial circulation across
the storm affects a deep layer and is found down
to 500 hPa (Figs. 6, 7, 8). After 24 h, the outflow
exceeds 20 m s~! in the downshear right quadrant
(310-340° azimuthal sector) near the 500-km ra-
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FIG. 4. Evolution of the predicted 850-200-hPa vertical wind shear (m s~!, left axis, black solid line) over
a 200-800-km radial range around the TC center. The climatological shear threshold for RI in the North
Atlantic (Kaplan and DeMaria 2003, noted KD03) is indicated for reference (horizontal dashed line). Also

plotted is the evolution of the relative eddy momentum flux convergence for values greater than 10 m s

-1

day~! (REFC, right axis, dashed grey curve) calculated at 200 hPa over a 300 — 600-km radial range.
For comparison with Northern Hemisphere studies, the EFC modulus is considered here (opposite sign
of the computed EFC). In the lower part of the panel, 850-200-hPa wind shear vectors averaged over the
azimuthal range 270-359° (that is the southeastern quadrant of the storm) are drawn at 2-h intervals.

dius. The strong northwesterly winds driven by the
upper jet-stream located in the northern periphery
of the trough (Figs. ba,b) facilitate the poleward
evacuation of Dora’s outflow. Upper-level diver-
gence over the storm region consequently increases
(not shown), which contributes in outbalancing the
detrimental effect of the large ambient shear.

As expected, large areas of upward motion (and
associated convection) are visible in the downshear
right quadrant of the storm (Fig. 8) and are fur-
ther enhanced under the left entrance region of the
jet-stream. Conversely, subsidence is found in the
220-280° azimuthal sector (not shown). The trough
is at the closest distance from the TC at 30-37 h
(Fig. 5), during which unusual mean convergent
flow can be found out to 250 km from the storm
center at 200 hPa (Fig. 9b, shaded contours). Af-
ter 37 h, enhanced upward motion in the TC core
(Fig. 8d) induces strong divergent storm flow at 200
hPa that prevents further inflow from the trough
(Fig. 9b, dotted contours).

Another interesting aspect of the interaction is
related to the upper-level rotational circulation.
As the trough enters the domain and moves to-
ward the TC, the anticyclonic circulation initially
present aloft (Fig. 9a, dotted contours) fades in re-
sponse to eddy cyclonic spin-up (—EFC) exceeding
10 m s~—! day~! after 20 h (Fig. 4). At 200 hPa, a
cyclonic circulation builds over the whole domain
after 27 h (Fig. 9a, shaded contours). The weak-

ening of the anticyclonic circulation at upper levels
can explain why the environmental shear decreases
after 24 hours (Fig. 4). Between 26 and 33 h, tan-
gential winds stronger than the storm winds are
found about 600 km from the storm center (Fig. 9a,
black solid line, and Figs. 5a,b). They materialize
the trough and its associated jet streak.

b. Fwidence and quantification of PV superposition

The previously described trough-induced flow
enables PV advection from the trough directly into
the TC core within a deep tropospheric layer. In-
spection of cross sections every 2-degrees azimuth
allows a better understanding of the timing and
localization of the main PV zones of the coherent
structure associated with the trough (Figs. 6, 7).
PV advection into Dora can be considered as result-
ing from two tropopause foldings. On the northern
periphery of the main trough, a first thin and shal-
low stratospheric intrusion of high PV air starts
penetrating into the troposphere at 8 h. At 24 h,
it can be seen as a spiral-like filament (Wirth et al.
1997) on 200- and 300-hPa PV maps (Figs. ba,d,
label “A”). Advection toward the TC core occurs
between 26 and 33 h at 300 hPa (Figs. 6a-c), and
between 32 and 37 h at 200 hPa (Figs. 5b, 6¢). Neg-
ative PV values are also advected downshear away
from the TC core, especially at 300 hPa (Fig. 5e).

The second and major PV advection is associ-
ated with the main tropopause folding and goes as
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Fic. 5. PV field (PVU; negative, shaded with —0.7 PVU and —1.5 PVU contours highlighted with bold
solid black and white lines respectively; positive, 0.2 PVU and 1 PVU dotted contours) at 200, 300,
and 400 hPa (from top to bottom) after 24, 36, and 48 hours of model integration (from left to right).

A cross indicates Dora’s best track center.

Black straight lines starting from the TC predicted center (encircled dot
long radius-height cross sections (azimuths 200, 250, and 290).

Arrows represent wind vectors at the given pressure level.
advection from the coherent structure toward TC Dora.

delineate the three 1200-km

)

Labels “A” and “B” indicate main PV
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Fic. 6. Radius-pressure cross sections of the PV field (PVU; negative, shaded with —0.7 PVU and
—1.5 PVU contours highlighted with bold solid black and white lines respectively; positive, 0.2 PVU and
1 PVU dotted contours) at different times of the simulation and along different azimuths, as indicated
above each panel (cross sections are delineated on horizontal maps in Fig. 5). The TC center is located
at the left. Arrows represent the radial and vertical (—10xomega) wind vectors. Dashed grey contours
indicate regions of vertical velocity lower than —2 Pa s™!. Labels “A” and “B” as in Fig. 5.
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F1Gc. 7. As in Fig. 6, except along the 290°-azimuth at (a) 28 h, (b) 32 h, (c¢) 36 h, and (d) 39 h.
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F1c. 8. Radius-pressure cross sections of the vertical velocity field (Pa s~! negative, shaded; positive,
dotted contours) at different times of the simulation in the southeastern sector of the storm along different
azimuths, as indicated above each panel (south is 270°; east is 360°). The TC center is located at the
left. Arrows represent the radial and vertical (—10xomega) wind vectors.
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FiG. 9. Radius-time plots of 200-hPa azimuthal-mean (a) tangential wind (m s~!; negative, shaded,;

positive, dotted contours every 1 m s~!) and (b) radial wind (m s~!; negative, shaded; positive, dotted
contours every 2 m s~!) during the forecast. The maximum radius is 300 km in (b) and 1200 km in (a).
The black solid line in (a) indicates the radius of maximum cyclonic (negative) tangential wind at 200

hPa.

deep as 500 hPa (Figs. 5, 6b, 7, label “B”). At 24
hours, the trough or cutoff low core is located about
1000 km away from the TC center (Figs. 5a,d,g).
While the strongest PV quantity associated with
B does not progress much further toward the TC
core at upper levels (Fig. 5a vs Fig. 5b), the fold-
ing continues to progress underneath toward the
storm center (Fig. 5g vs 5h). It makes the co-
herent structure highly tilted toward the equator
(Fig. 7b). While the PV stretches, an anomaly
of smaller scale and amplitude detaches from the
main trough at mid levels and is advected toward
the storm, feeding its core with cyclonic potential
vorticity between 33 and 40 h (Figs. 7c,d).

Such complex interactions between the trough
and the storm PV structures need to be quantified
by a PV budget in a cylinder that bounds the trop-
ical cyclone. The lateral surface of the cylinder is
at a fixed radius from the TC center and the upper
and lower surfaces are isentropic levels, which al-
lows to write the conservative PV budget equation
in isentropic and cylindrical coordinates (Haynes
and Mclntyre 1987):

a(CaG)

e V=0 (1)

where V is the divergence operator in cylindrical

and isentropic coordinates; 6 is the potential tem-
perature; (u9 = f + (g is the absolute “isentropic
vorticity” (Rossby 1940), which corresponds to the
amount of Ertel PV per unit of volume; f is the
Coriolis parameter.

The flux of PV (J) has three contributions
(Haynes and McIntyre 1987):

J = (u,v,0)Cap +J5 +JF (2)

The first term on the right-hand side of Eq. (2) is
a purely advective flux (horizontal advection and
convergence along isentropic surfaces) while the
last two contributions are from the local rate of
diabatic heating (J;) and from the local frictional
force (Jg) per unit mass. Under adiabatic and fric-
tionless approximations (J; and Jg are both zero),
PV is materially conserved along isentropic sur-
faces. Using Eq. (1) and Stokes’s divergence the-
orem, the volume-integrated PV tendency reduces
to the surface integral of the flux terms normal to
the volume of interest.

Figure 10 shows the advective flux u (4o across a
300-km-radius cylinder bounded by two isentropes
located at 305 K and 350 K (grey solid line). Low-
level 305 K is chosen high enough to minimize fric-
tion from surface influences. Contributions from
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Jr and Jg are not easy to compute; an estimation
may be obtained from the difference between the
PV tendency and the sum of the advective terms.
The volume-integrated PV tendency is calculated
using centered differences on the model 1-h-outputs
(black solid line). The advective flux, integrated
over the cylinder’s lateral surface (the base and
top of the cylinder do not contribute), is divided
into 4 components to dissociate (a) the negative
PV anomalies that are brought into the cylinder
(“NI” curve), (b) the positive PV anomalies that
are removed (“PO” curve), which both contribute
to a negative PV tendency and a spin-up of the vor-
tex, as well as (c) the positive PV anomalies that
are brought into the cylinder (“PI” curve), and (d)
the negative PV anomalies that are removed (“NO”
curve), which both contribute to a positive PV ten-
dency and a spin-down of the vortex.

Fluxes of negative PV are prevalent in the bud-
get while positive PV fluxes (“PI” and “PO”
curves) may be neglected (Fig. 10). The first 12-
h PV budget can be considered as model spin-
up. Afterwards, negative PV values are advected
into the 300-km radius cylinder with a flux that
increases between 18 and 36 hours (“NI” curve).
A budget conducted in the 305-335-K layer (not
shown) indicates that levels above 335 K are pri-
marily responsible for this “NI” trend, with con-
tributions that vary with time depending on the
vertical level. This is consistent with cyclonic PV
advection diagnosed in three dimensions within the
main 180 — 300° sector (Figs. 5, 6, 7) in relation
with the trough approaching the TC center. How-
ever, there is also negative PV export from the vol-
ume (“NO” line), mostly due to outward advection
of the TC vorticity in the direction of the vertical
shear vector (Fig. 5). The fact that levels below 335
K contribute to that PV export (not shown) sug-
gest possible outward-propagating vortex Rossby
waves during TC intensification. Such waves theo-
retically propagate radially downgradient along the
azimuthally-mean PV distribution of the inner-core
vortex (Montgomery and Kallenbach 1997).

The two major fluxes evolve quite symmetrically
(the “NI” and “NO” dashed grey lines are in phase
opposition), but the total lateral PV flux (grey
solid line) and the PV tendency (black solid line)
overall decrease. A strong response of the PV ten-
dency is apparent between 38 and 40 h, two hours
after inward negative PV flux maximum. The clear
difference between the PV tendency and the total
lateral PV flux prior to 42 h suggests the presence
of nonconservative processes (the neglected V - J o
and V-Jg fluxes) at 300-km radius until that time.
They would result from transport down the ab-

solute vorticity vector in the presence of diabatic
heating and from vertical eddy transport of heat
and momentum by unresolved convection (as sug-
gested by Molinari et al. 1998, based on previous
studies). The presence of convective processes is
consistent with the trough-induced strong upward
motion depicted until 38 h in the downshear quad-
rant of the storm at such radii (Fig. 8).

c. Summary of the interaction

It has been shown that the trough approaching
TC Dora gradually deforms and tilts toward the
equator at mid levels, allowing cyclonic PV advec-
tion toward the TC core in the 500-200 hPa layer,
mostly between 24 and 40 h. The TC upper-level
anticyclone turns into a cyclonic circulation, and
strong upward motion occurs before 42 h outside
of the radius of maximum wind.

Tilting of the coherent structure toward the
equator at mid levels is beneficial to the interaction
for several reasons. First, the two cyclonic circula-
tions get closer at mid levels where they have equiv-
alent scale and strength (they almost merge at 36
hours, Fig. 5h), allowing direct advection of compa-
rable PV values from the trough into the TC core.
Secondly, the main trough and associated jet stay
at a distance greater than 500 km from the TC core
at upper levels, such that the interaction benefits
from large upper-level divergence with fewer verti-
cal wind shear at upper levels, where it has been
shown to be the most detrimental (Wang 2012).
Once the TC cyclonic circulation and associated
convection strengthens, the induced divergent flow
at upper levels prevents further PV advection to-
ward the center (cyclonic PV values spiral at the
outskirts of the TC core, Fig. 5¢) and the trough
goes away rapidly. While there is “PV superpo-
sition” such as was depicted for Hurricane Elena
(1985) and Danny (1985) with large-scale opera-
tional analysis fields (Molinari et al. 1995, 1998),
it is worth noting that the main superposition (or
PV advection) occurs at mid levels for TC Dora. A
question follows: How can such environmental PV
distribution influence the TC circulation and lead
to its intensification?

4. A pathway to intensification under
upper-level forcing

a. Horizontal and vertical eddy transport of heat and
momentum

A trough wave activity can be viewed as large-
scale eddy transport of angular momentum, heat
(Molinari and Vollaro 1989, 1990) and potential
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Time (hour)

FiG. 10. Time-evolution of the PV budget (10* m® K s72 kg™!) computed for a 300-km-radius cylinder
centered on the TC and located between 305-K and 350-K theta levels. The PV tendency, estimated
with finite differences, is integrated over the volume of the cylinder (black thick solid line); the PV flux is
integrated over the lateral surface of the cylinder (grey thick solid line) and divided into 4 contributions:
the Inward flux of Negative PV (dashed “NI” line), the Inward flux of Positive PV (dotted “PI” line), the
Outward flux of Negative PV (dashed “NO” line), the Outward flux of Positive PV (dotted “PO” line).

vorticity (Molinari et al. 1995, 1998) that may vary
in connection with the evolution of the PV struc-
ture as diagnosed in the previous section. Its im-
pact on the mean tangential flow acceleration can
be assessed with Eliassen-Palm (E-P) fluxes (Hart-
mann et al. 1984). The latter are used in this sec-
tion to relate TC dynamics to larger-scale interac-
tions (Molinari et al. 1998).

E-P fluxes are computed in a storm-following
cylindrical and isentropic framework for an adia-
batic frictionless f-plane, following Molinari et al.
(1995). The E-P flux vector and its divergence are
given respectively by the following equations:

Fy = [-r(our) v, p'V,] (3)

V-Fy = —r'(r*(our)v)r + (P (4)

where the subscript L indicates storm-relative flow;
all other subscripts represent derivatives; u and v
are radial and tangential velocity respectively, ¥
is Montgomery streamfunction (¥ = & + C,T),
0 = —py is the pseudo-density; an overbar repre-
sents azimuthal average; a prime indicates a devi-
ation from the azimuthal average; V is the two-
dimensional (r-6) derivative operator.

E-P flux diagrams, originally introduced by Ed-
mon et al. (1980), are radius-theta cross sections
containing the E-P flux vectors, which represent
the direction of wave propagation, as well as the

divergence of the E-P flux. The first (radial) com-
ponent of the E-P vector, noted Fy, is the an-
gular momentum flux, the second (vertical) vec-
tor, noted Fy, is the eddy heat flux. In the E-
P flux diagrams for the Southern Hemisphere, an
inward-pointing arrow (F, < 0) represents an in-
ward eddy flux of cyclonic angular momentum. A
downward-pointing arrow (F, < 0) represents a
source of eddy heat flux. The E-P flux divergence
V - Fy, (scalar contours) summarizes the impact of
both eddy angular momentum and eddy heat fluxes
on the mean (pseudo-density-weighted) relative an-
gular momentum (equation (1) of Molinari et al.
1995). In short, the mean azimuthal flow adjusts to
the total eddy forcing. When V - Fr, < 0 (E-P flux
convergence), eddy activity is producing increas-
ing cyclonic mean angular momentum, which spins
up a cyclonic circulation but spins down an anti-
cyclonic circulation with mean-to-eddy transfer of
energy (Molinari et al. 1995). On the contrary, E-P
flux divergence (V - Fr, > 0) is associated with the
spin-up of a pre-existent upper-level anticyclonic
circulation.

E-P flux diagrams clearly show the progression
of the trough and its impact on Dora’s circula-
tion (Fig. 11). The dynamic tropopause, defined
as the —1.5 PVU surface, is generally located at
150 hPa (around 360 K). At 02 h (Fig. 11a), the
trough imports cyclonic eddy angular momentum
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F1G. 11. Radius-theta cross sections of E-P flux vectors and their divergence (10* Pa m? K~! s72; nega-

tive, shaded; positive, dotted contours at 0, 2, 4, 6, 8, 10 (bold), 15, 20, 25, and 30 x 10* Pam? K~! s’2)
at (a) 02 h, (b) 24 h, (c) 36 h, (d) 38 h, (e) 40 h, and (f) 44 h. The horizontal (resp. vertical) arrow scale
is 1.3 x 10® Pa m3 K~! s72 (resp. 9.3 x 102 Pa m? s72) for F, (resp. Fy), following Edmon et al. (1980)
scaling that consists of multiplying the numerical values of F. and F, by the distances occupied by 1 m
and 1 K on the figure, respectively. A solid line indicates the azimuthal-mean altitude of the dynamic
tropopause (—1.5 PVU surface).
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fluxes (inward arrows with convergence) over a
thick layer (315-370 K) outside the 700-km ra-
dius. Upward eddy heat fluxes located just below
the trough (from 325 K to 335 K) are associated
with residual baroclinic instability within the syn-
optic wave issued from the mid-latitudes. Ahead
of the trough, acceleration of the mean outflow an-
ticyclone is visible (dotted contours) with outward
fluxes of angular momentum between 330 K and
365 K. Fluxes penetrate inside a 400-km radius af-
ter 24 h (Fig. 11b), as Dora and the trough begin
to interact (section 3). They produce increasing
cyclonic mean tangential wind and can explain the
decay of the mean outflow anticyclone. Although
the trough signature has suffered vertical splitting
due to tropopause folding and PV stretching at mid
levels (section 3), inward fluxes of angular momen-
tum are still manifest down to 320 K. A strip of
convergence can be seen at the leading edge of the
main convergence zone; it is detached from the rest
but tilted toward the trough. It extends from the
surface to 335 K and contributes to angular mo-
mentum spin-up over the radial range 200-300 km.
It is part of the trough forcing and is materialized
by an outward-tilted asymmetric convective band
located downshear, associated with the strong up-
ward motion previously depicted in the downshear
right quadrant of the storm (Fig. 8).

At 36 h (Fig. 11c), the TC core cyclonic circula-
tion has extended to upper levels as a consequence
of the continuous import of cyclonic angular mo-
mentum after 24 h. Wave activity is now located
within 100-km radius of the storm center at upper
levels where the TC inertial stability is the lowest.
Eddy heat fluxes remain small at all levels, sug-
gesting that barotropic processes prevail. Between
36 and 40 h, cyclonic forcing is found outside the
eyewall at 100 to 200-km radii (Figs. 11c-e, shaded
strip), with weakening near the 50-km radius (dot-
ted contours). Outside, cyclonic spin-up extends
throughout the entire troposphere, from the trough
down to the lowest level, which differs from the re-
sults of previous studies. The trough leads to inten-
sification of the outer part of the storm, while the
inner eyewall is forced to spin down. In addition,
radius-time series of eddy PV fluxes (right-hand
side term of Eq. (2b) in Molinari et al. 1995) con-
firm the role of eddy vorticity fluxes in increasing
the tangential wind speed at the 335-K and 355-K
theta levels (not shown) during the 36-42-h period,
in connexion with maximum PV tendency and lat-
eral PV flux (Fig. 10).

After 44 h (Fig. 11f), trough interaction is over
in terms of wave forcing. The strongest eddy activ-
ity is propagating outward and lessens as the sep-

aration distance between Dora and the trough in-
creases. The low-level cyclonic circulation increases
inside the 100-km radius for a few more hours, in
association with main eyewall intensification (see
next section).

b. FEyewall replacement cycle

The evolution of the radius of maximum winds
at 850 hPa and aloft confirms the signature of an
ERC (Figs. 12a,b). A first intensification period
occurs between 33 and 36 h (Figs. 3, 12a) while
the inner eyewall contracts from about 50 to 40 km
at 850 hPa. At 36 h, the azimuthal-mean tangen-
tial wind shows an elevated maximum with mean
upward velocities starting to tilt outward under
upper-level trough forcing (Fig. 13a). The out-
ward expansion of the wind field that is visible in
Fig. 12a should increase the efficiency of tangen-
tial wind spin-up in any outer region with latent
heating (Rozoff et al. 2012).

A secondary wind maximum then develops be-
tween 36 and 40 h around 80 km (Fig. 13b). At
850 hPa, contraction of this outer eyewall from 80
to 50 km between 40 and 44 h is associated with a
rapid intensification of the maximum mean tangen-
tial wind (Fig. 3). Symmetric intensification asso-
ciated with eyewall contraction is found throughout
the troposphere up to 300 hPa (e.g., Fig. 12a at 700
hPa). Between the occurrences of the primary in-
ner wind maximum and the secondary outer wind
maximum (from 36 to 40 h), the maximum mean
wind decreases or stagnates (Figs. 3 and 12a). Such
a signature is characteristic of an eyewall replace-
ment cycle (ERC, Shapiro and Willoughby 1982;
Willoughby et al. 1982). It is correlated with an
outward shift of the maximum upward velocities
and associated convection. At 36 h, a primary re-
gion of strong upward motion is visible inside of the
primary eyewall, while a second convective region
is intensifying 100 to 150 km away from the vortex
center (Fig. 12b). Afterwards, subsidence appears
again in the inner-core region and outer convec-
tion moves inwards toward the radius of maximum
wind, resembling the contraction of the secondary
eyewall in ERCs (Figs. 12b, 8d, 13c).

E-P flux analysis suggests that, by intensifying
eddy angular momentum and eddy PV fluxes in
the vicinity of the storm, the trough might have
forced the diagnosed eyewall replacement cycle be-
tween 37 and 42 h. However, the interpretation
of these adiabatic fluxes can be questioned in the
TC inner-core region where diabatic processes are
involved. The purpose of the following section is
therefore to use a complementary method deprived
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FI1G. 13. Radius-pressure plots of azimuthal-mean tangential wind (m s~!; shaded) at (a) 36 h, (b) 38 h,
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of any adiabatic approximation in order to confirm
the trough contribution to T'C intensification.

o = (71Ca) + (—up. ) + (

where w is the vertical pressure velocity and (,
the vertical absolute vorticity. Friction is not taken
into account here.

The first four terms on the right-hand side of
Eq. (5) are, from left to right : the horizontal vor-
ticity fluxes by the mean flow (MVF) and by the
eddies (EVF), and the vertical advection of the tan-
gential wind by the mean flow (MVA) and by the
eddies (EVA). Vertical cross sections of these four
terms are displayed at 29, 36, and 42 h (Figs. 14,
15, 16). Although local tendencies of the mean
tangential wind estimated from the model output
using central differences are affected by numeri-
cal filtering and other numerical procedures (e.g.,
Fig. 14f), they compare well with the sum of the
four terms of the budget equation without friction
(e.g., Fig. 14c). Contributions from the mean flow
(MVA and MVF terms) have about the same mag-
nitude but opposite signs before the trough comes
into the volume (Fig. 14). Overall, the MVF tends
to slow down the mean cyclonic circulation of the
eyewall region above the boundary layer (panel a),
whereas the MVA acts to accelerate it (panel b).
The eddy terms EVF and EVA are of smaller am-
plitude (panels d,e). Considerable differences ap-
pear however when the trough penetrates within a
radius of 300 km.

The wind starts to increase at the periphery of
the TC (200-300 km) after 29 h (Figs. 14c,f) in
correlation with eddy momentum source through-
out the troposphere at such radii (Fig. 11b). The
close proximity of the trough is obvious at 36 h
(Fig. 15): vorticity fluxes by the mean flow (MVF)
and by the eddies (EVF) both enhance the cyclonic
circulation at upper to mid levels (300 to 500 hPa)
in the inner-core where convergence has appeared
(Fig. 15a,d, dotted contours, or Fig. 9b). Forcing
by the eddies (EVF) occurs almost over the whole
troposphere inside a 100- to 300-km radius range,
and from upper-levels down to 600 hPa inside the
50-km radius. Besides, both MVF (mainly) and
EVF (marginally) contribute to a spin-down of
the primary eyewall (Figs. 15a,d,c,f) within 50-
km radii (Fig. 12). This confirms and extends

c. Tangential wind budget

A tangential wind budget is computed in a
storm-following cylindrical framework on pressure
coordinates following Persing et al. (2002):

waavpL) + (—w’aLpL) + Friction

(5)

the conclusions deduced from the E-P fluxes (sec-
tion 4a). Results also indicate that the asymmet-
ric PV advection seen in cross sections (Figs. 6b
and 7c) has a mean-azimuthal signature (MVF)
that contributes to upper-level vortex intensifica-
tion (Fig. 15a). The MVF term is also responsi-
ble for cyclonic vorticity advection in the bound-
ary layer where converging flow has increased and
enters the eyewall.

Convective updrafts (Fig 15b, dotted contours)
start tilting outwards at 36 h, together with the ra-
dial outflow channel of the eyewall (Fig 15a, solid
contours). This tilting is due to the dynamics in-
duced by the trough, i.e. the evolution of the PV
intrusion which forces upward motion at its lead-
ing edge (Figs. 7, 8). From the surface up to 400
hPa, vertical advection of the tangential wind by
the eddies and by the mean flow is responsible for
cyclonic spin-up at 100- to 150-km radii, where
environmentally-forced upward velocities are maxi-
mum (Figs. 15b,e, 12b). Contours of the mean tan-
gential wind start showing a double-peaked struc-
ture, with a second maximum developing outside
(Fig. 15f, solid contours).

As the trough moves away from the storm af-
ter 42 h, the TC becomes vertically aligned again:
a single branch of strong upward motion extends
through the whole troposphere as the TC has in-
tensified (Fig. 16b). The outer eyewall has re-
placed the main eyewall (compare the mean ten-
dency wind and the v contours in Fig. 16f) and
its radius has already contracted to 50 km at the
top of the boundary layer (Fig. 13c). The resid-
ual contribution (down to 700 hPa, Fig. 16d) from
eddy vorticity fluxes in the intensification of the
new eyewall becomes negative again, and resem-
bles Fig. 14d, when the trough leaves the 300-km
radii volume after 48 hours.

5. Discussion and conclusion

The rapid intensification of TC Dora (2007) in
the southwest Indian Ocean in the vicinity of an
upper-level trough that imposed long-lasting strong
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vertical wind shear has been investigated. It has
been found that the trough and associated three-
dimensional PV coherent structure played a signif-
icant role in the storm’s intensification and eyewall
replacement cycle through various coupled pro-
cesses.

The initial anticyclonic circulation above Dora,
along with the strong downward motions associ-
ated with the initial Rossby wave breaking event,
favored equatorward tilting of the trough and the
detachment of a spiral-like filament of PV at upper
levels ahead of the trough. Such a configuration
with the main upper-level trough core and asso-
ciated jet at a reasonable distance from the TC
increased upper-level divergence while preventing
the most destructive part of the shear to affect the
storm. The trough imposed a strongly asymmetric
cross-storm flow over a thick 500-200-hPa layer, al-
lowing cyclonic PV advection toward the TC core
in the southwest quadrant for about 15 hours.

Once the coherent structure entered the 300-
km radius volume, eddy horizontal flux of vor-
ticity as well as eddy vertical advection (associ-
ated with asymmetric convection in the downshear
right quadrant, dynamically enhanced under the
left entrance region of the upper-level jet) caused
an outward expansion of the cyclonic winds in the
500-200-hPa and 800-300-hPa layers respectively.
When the coherent structure was at closest dis-
tance from the storm, cyclonic spin-up was first ob-
served inside the eyewall as a result of both PV su-
perposition (vorticity fluxes by the mean flow and
by the eddies) and angular momentum import by
the eddies in the 500-200 hPa layer, where unusual
mean convergent flow was observed. Enhancement
of vertical velocity and deep convection inside the
radius of maximum wind ensued and was associ-
ated with a short period of rapid intensification, in
agreement with Nolan et al. (2007) and Vigh and
Schubert (2009) theories.

Unlike storms from previous studies that rapidly
intensified in strong vertical wind shear, intense
convection then shifted outward during the follow-
ing 6 hours. Eddy angular momentum convergence
and eddy PV (or absolute vorticity) fluxes intensi-
fied just outside the radius of maximum wind (in-
side a 100-150-km annulus) over the entire tropo-
sphere, and were responsible for spinning down the
primary eyewall. This also led to the formation of
an outer eyewall which intensified further through
mean vertical advection within the highly tilted
environmentally-forced upward motion. Trough
forcing therefore triggered an eyewall replacement
cycle, which was responsible for the following rapid
intensification during a 6-h period due to secondary

eyewall contraction. The ERC was observed for
Dora around the same time than in the simula-
tion suggesting that it is not an artefact from the
Aladin model and that secondary eyewall forma-
tion can be simulated by a hydrostatic model with
moderate horizontal resolution and parameterized
convection processes.

Although based on a particular storm, this study
gives some insight on the pathway to storm inten-
sification through upper-level forcing. The main
mechanisms identified for vortex intensification are:
PV superposition (associated with angular momen-
tum fluxes) followed by secondary eyewall forma-
tion induced by eddy angular momentum fluxes,
eddy PV (or absolute vorticity) fluxes, and vertical
velocity forcing from the trough which contributed
to mean vertical advection of the tangential wind
in the outer eyewall. These results confirm the
speculations of Molinari and Vollaro (1989) and the
idealized simulations of Nong and Emanuel (2003),
although with the use of a realistic evolving dis-
tribution of forcing. We have explained how an
upper-level trough can induce cyclonic spin-up over
the whole troposphere at outer radii. PV advection
was found to occur at mid levels which also differs
from previous studies.

Another interesting aspect that has not yet been
described is the evolution of the radial PV distri-
bution in the inner-core region at mid levels which
could cause the downgradient propagation of vor-
tex Rossby waves as observed at low-levels near
the radius of maximum wind (Qiu et al. 2010;
Abarca and Corbosiero 2011; Nguyen et al. 2011;
Corbosiero et al. 2012). The role of such waves in
connecting core dynamics and external forcing over
the entire troposphere will be reported in a future
study. Sensitivity experiments are also planned to
assess how the intensification varies with the initial
position/intensity /depth of the coherent structure
associated with the trough. PV surgery will use
a new algorithm based on the stationary wavelet
transform for modeling/extracting coherent struc-
tures of a three-dimensional flow (Plu et al. 2008).
A clear separation between dynamical and advec-
tive processes is expected.
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Chapitre 6

Impact de la structure initiale d’un cyclone
sur la prévision d’intensité et de trajectoire :
cas du typhon Sinlaku du Pacifique
Nord-Ouest

SOMMAIRE
6.1 PROBLEMATIQUE . . . . . . . . oot s s s s 173
6.2 RESUME DE L’ARTICLE . . . . . . . . . . . e e e 174
6.3 ARTICLE . . . . . . . . e e 177

D ANS ce chapitre, nous évaluons I’impact de la structure initiale d’un cyclone sur la prévision
d’intensité et de trajectoire. Les tests de sensibilité sont réalisés a 1’aide d’un schéma de bo-
gus qui permet de spécifier indépendamment plusieurs parametres de structure initiaux du vortex en
entrée du modele numérique TC-LAPS. L’étude porte sur le typhon Sinlaku (2008) qui a fait I’objet
d’observations intensives lors d’une campagne de mesures du Pacifique Nord-Ouest.

171






6.1. Problématique

6.1 PROBLEMATIQUE

Au cours d’un stage dans I’équipe de recherche Cyclones du CAWCR, j’ai étudié la sensibilité
de la prévision de trajectoire et d’intensité d’un systeme tropical a sa structure initiale. C’est une
problématique qui concerne tous les bassins cycloniques, et particulicrement ceux qui manquent de
reconnaissance aérienne comme le SOOI. L’intérét de travailler sur les typhons du Pacifique Nord-
Ouest était de pouvoir utiliser les données de la campagne de mesures TCSO8 (Tropical Cyclone
Structure 2008, Elsberry et al. 2008), campagne intégrée au projet de plus grande ampleur nommé T-
PARC (THORPEX - Pacific Asian Regional Campaign). Ce travail a été diffusé lors d’une conférence
internationale avec acte (Leroux 2010) et fait I’objet d’un article accepté par la Monthly Weather
Review (Leroux et al. 2012a).

Nous avons vu au chapitre 2 que la prévision d’intensité et de structure des cyclones est une tache
difficile, en partie tributaire de notre compréhension limitée des mécanismes internes se déroulant au
ceeur du vortex et régissant 1’évolution de sa structure, et donc de son intensité. Sachant que ces mé-
canismes dépendent intrinsequement de la structure du cyclone a un instant donné, le succes d’une
prévision doit donc étre subordonné a une représentation correcte de la structure initiale du systeéme
dans le modele numérique. C’est ce que nous montrons dans la présente étude. La pauvreté des ob-
servations en mer ne permet pas aujourd’hui d’affiner la structure (horizontale et verticale) propre a
chaque cyclone a I’instant initial de la prévision. Si les techniques de bogus permettent d’augmenter
les détails au cceur du systeme, elles fondent la construction du vortex synthétique sur des parametres
tels que la pression au centre, le vent maximal, 1’extension de la 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. Or ces
parametres sont estimés par observation satellitaire et peuvent €tre tres imprécis pour les systemes qui
n’ont pas encore développé d’ceil ; il arrive régulierement que deux centres de prévision cyclonique
distincts donnent des valeurs significativement différentes d’un méme parametre. Il est donc 1égitime
de se demander a quel point ces parametres d’entrée influencent la prévision d’intensité et de structure
d’un systeéme tropical, mais aussi la prévision de trajectoire (sections 2.1.7 et 2.4). Les parametres de
structure peuvent-ils jouer un role dans la prévision de formation d’un second maximum de vent ou
le développement du mur de I’ eil principal par exemple ?

Pour répondre a ces questions, nous choisissons le typhon Sinlaku de la campagne TCS08 qui
a subi une phase d’intensification rapide de 42 heures suivie d’un cycle de remplacement du mur de
I’ceil durant lequel la pression au cceur du systeme a stagné. Une série de simulations numériques est
réalisée avec le modele TC-LAPS a I’aide d’un nouveau schéma de bogus en voie d’étre implémenté
dans le dernier modele ACCESS-TC. Les spécificités du modele TC-LAPS ont été présentées en
section 4.3.1. Quant au profil de pression utilisé, qui est une version améliorée du profil original de
Fujita (1952), il est détaillé dans ’article (Leroux et al. 2012a). Les expériences sont réalisées a 15
et 5km de résolution, en variant les parametres de structure initiaux et donc le profil de vent et de
pression du typhon pour obtenir une série de vortex réalistes.
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CHAPITRE 6. IMPACT DE LA STRUCTURE INITIALE D’UN CYCLONE SUR LA
PREVISION D’INTENSITE ET DE TRAJECTOIRE

6.2 RESUME DE L’ARTICLE

Début septembre 2008, un systeme dépressionnaire se forme dans le Pacifique Nord-Ouest alors
qu’une région de convection active associée a la propagation vers I’est de la MJO entre en collision
avec une onde d’est formée quelques jours plus tot. Le 8 septembre a 1800 UTC, le systeme est baptisé
« Sinlaku » par le JMA alors qu’il atteint le stade de tempéte (35 nceuds ou 18 m.s~1). L’intensification
rapide de Sinlaku débute des lors pour s’achever le 10 septembre a 1200 UTC avec une pression
centrale qui chute de 996 a 935 hPa au cceur du systeme au cours de ces 42 h. En début de RI, les
images satellitaires dans les canaux micro-ondes 85 et 37 GHz mettent en évidence une bande spiralée
de convection quasi-circulaire située a 220 km du centre, alors que le systeme est encore au stade de
tempéte (35 a 45 nceuds). Les données QuikSCAT confirment 1’existence d’un second maximum de
vent au nord du systeme et les mesures aéroportées montrent que la circulation dépressionnaire est
tres étendue, avec un maximum de vent mal défini. Huit heures plus tard, les observations suggerent
qu’un mur de I’ceil se forme au sein de cette bande de convection externe qui finira par s’effondrer 10
heures plus tard avec le renforcement du mur principal interne.

La structure de la tempéte est donc imprécise a 0000 UTC le 09 septembre, date a laquelle nous
choisissons d’initialiser les simulations numériques de Sinlaku. Les parametres de structure RVM,
R34 et ROCI varient entre les centres d’alerte cyclonique, avec une sous-estimation considérable du
ROCT pour ce cyclone de grande dimension. Une fois le ROCI ajusté selon les champs analysés de
ACCESS-TC, douze expériences de sensibilité sont conduites 2 moyenne résolution (15 km) en faisant
varier le RVM de 45 a 220 km et I’extension de la tempéte (R34) de 165 a 335 km. Un rayon de vent
maximal de 45 km correspond a la valeur opérationnelle estimée par le JTWC; elle est associée au
mur de I’ceil principal qui apparait et se consolide une fois que Sinlaku a atteint le stade de cyclone.
La valeur atypique de 220 km permet de considérer I’'importance de 1’anneau de convection externe
diagnostiqué en début de RI sur les images micro-ondes pour la prévision de trajectoire, de structure
et d’intensité du systeme.

Les résultats révelent que les prévisions sont peu réceptives a la taille du cyclone telle que définie
par le rayon de tempéte R34, mais sensibles au rayon initial du vent maximal (RVM). Un ceil large,
qui se justifie en partie par I’observation satellitaire, produit une prévision d’intensité et de trajectoire
plus proche de la réalité (Best track). Il est démontré que la prévision de trajectoire est améliorée par
une meilleure représentation de 1’effet 5 dont I’influence croit avec la dimension initiale du mur de
I’ceil. Sinlaku ayant ralenti durant la période d’intensification, la contribution relative de I’effet 5 au
déplacement du typhon s’est accrue. Les gyres [ sont mis en évidence par le nombre d’onde 1 de
la fonction de courant (partie rotationnelle du champ de vitesse horizontale). Les gyres apparaissent
clairement dans les analyses enrichies par la campagne de mesures TCS0S8, ce qui a rarement (voire
jamais) été démontré pour un cas d’étude réel, les gyres [ étant généralement étudiés a I’aide de
modeles barotropes. Les gyres sont prévus par le modele numérique TC-LAPS lorsque le vortex est
initialisé par un grand RVM ; leur amplitude est alors comparable aux gyres diagnostiqués dans les
analyses. Leur présence, a la fois dans les analyses et dans la simulation initialisée par un grand RVM,
permet d’expliquer la déviation vers le pole et vers I’ouest du cyclone relativement a un flux moyen
de grande échelle suffisamment lent.

L’évolution de la structure du vortex est ensuite analysée a plus fine résolution (5 km) pour com-
prendre les mécanismes dynamiques qui permettent d’expliquer les différences d’intensité prévues
entre un vortex de petit ceil initial (RVM = 55km) et un vortex initialisé par I’anneau extérieur de
convection (RVM = 220 km). Les moyennes azimuthales des vents tangentiel et radial dans la couche
limite et de la vitesse verticale a 700 hPa montrent le développement et le renforcement d’un second
mur de I’ceil intérieur (avec des VHT), au cceur du cyclone de grand diametre initial. Ce mur de I’ ceil
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« fusionne » par la suite avec le mur extérieur initialement spécifié, qui se contracte au cours de la
simulation. Ces modulations temporaires du profil de vent n’apparaissent pas dans la simulation du
vortex de petit RVM, qui s’intensifie exagérément (en dessous de 900 hPa). Ceci suggere I’impor-
tance de la bande extérieure de convection présente en début d’intensification rapide de Sinlaku dans
les processus internes conduisant au développement du mur intérieur principal. En bref, le modele ne
simule pas un cycle de remplacement du mur de 1’ceil mais la genese du mur principal d’un systeme
de faible intensité initiale, au sein d’une bande de convection externe associée a une région initiale
de vent maximal, avec apparemment une interaction mutuelle des deux régions de vent maximal pour
produire I’intensification.

Au cours de la simulation initialisée par un RVM de 220 km, la distribution radiale du tourbillon
relatif transite entre une structure d’anneau et une structure de monopole (Fig. 6.1). Ces changements
de structure permettraient d’expliquer le développement rapide des VHT (matérialisées par des zones
de fortes ascendances) dans la région de I’anneau ot le gradient de tourbillon est positif (i.e. a un rayon
inférieur au rayon de vent maximal prescrit) ; leur présence étant associée a une production soudaine
de tourbillon relatif et a la formation d’une distribution monopolaire de tourbillon. La transition sui-
vante du monopole vers I’anneau justifierait le renforcement soudain de la circulation tangentielle
moyenne, de fagcon semblable a ce qui a pu étre observé dans les simulations de I’ouragan Katrina
(Nguyen et al. 2011). ’axisymétrisation et la redistribution des zones de fort tourbillon produites par
les VHT depuis le mur de I’ ceil intérieur naissant vers le mur extérieur initialement prescrit permettrait
aussi d’expliquer la « fusion » finale des deux murs. La propagation des ondes de Rossby de vortex et
leur rdle dans la transition du vortex entre deux distributions distinctes de tourbillon potentiel n’ayant
pas été démontrés durant 1’étude, ces aspects en sont restés au stade de discussion scientifique dans
I’article.

Les résultats obtenus indiquent qu’il existe des perspectives d’amélioration pour la prévision de
trajectoire qui passent par une spécification affinée de la structure initiale du vortex afin d’appréhen-
der correctement I’évolution du cyclone au sein de son environnement, et notamment 1’effet beta.
La structure initiale du cyclone jouerait également un role crucial dans la formation du mur de I’ ceil
principal d’une tempéte en phase d’intensification, et donc dans la prévision d’intensité associée. Ce
travail fait ressortir un besoin majeur pour la prévision cyclonique : développer des profils analytiques
aptes a s’adapter a la structure individuelle de chaque cyclone a un instant donné. Par exemple dans le
cas d’une tempéte en phase de développement avec deux régions possibles de vent maximal comme
Sinlaku, il apparait nécessaire d’étre capable de spécifier ces 2 zones de vent maximal a I’instant ini-
tial de la prévision afin de prévoir avec plus de réalisme, et donc vraisemblablement plus de succes,
I’intensification future du systeme. Le développement de tels schémas de bogus bi-polaires améliore-
rait grandement la prévision d’intensité et de trajectoire des systemes au stade initial de tempéte mais
aussi des cyclones en phase de remplacement du mur de 1’ ceil.
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FIG. 6.1 — Evolution des profils radiaux du tourbillon relatif moyen normalisé (s, graphiques du haut) et
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176



Qf’%?’](é?’g‘%]’r?w] for publication in MWR an 20/11/2012

Prediction and Diagnosis of the Motion and Rapid Intensification of Typhoon

Sinlaku during TCS08 (Tropical Cyclone Structure Experiment, 2008)

MARIE-DOMINIQUE LEROUX *

Centre for Australian Weather and Climate Research, Bureau of Meteorology, Melbourne, Australia.

Laboratoire de I’Atmosphére et des Cyclones, Unité mizte CNRS — Meteo-France — Université de La Réunion

NoEeL E. DAVIDSON, YIMIN MA AND JEFFREY D. KEPERT

Centre for Australian Weather and Climate Research, Bureau of Meteorology, Melbourne, Australia

ABSTRACT

The impact of initial structure on storm evolution is examined for the case of a tropical
storm entering rapid intensification. At the onset of rapid intensification, satellite cloud
signatures suggest that the structural organization of Typhoon Sinlaku (2008) was dominated
by a primary band of convection present at outer radii. The development of the eyewall
subsequently occurred within this band of deep convection.

Numerical forecasts of Sinlaku are initialized at 15- and 5-km resolution using a broad
range of vortex scales, at a time when the storm was still weak and its structure not clearly
defined. Evidence is presented that beta propagation played a key role in changing the
storm’s motion under weak environmental steering. It is found that the track forecast
improves over the period when beta propagation is prominent if the vortex is initialized
with a large radius of maximum wind (RMW), corresponding with the primary outer cloud
band. Initial vortex structure is also suggested to play a critical role in the pathway to
rapid intensification, and in the formation of the eyewall for the defined environmental
forcing. With an initially large RMW, the forecast captures the evolution of structure and
intensity more skilfully. Eyewall formation inside the primary outer convective band for the

weak storm is illustrated and some possible dynamical interpretations are discussed.

1. Introduction

The capability of numerical atmospheric models
to provide skillful forecasts relies on the accuracy
of the initial state (Davidson and Ma 2012). This is
particularly true for tropical cyclones (TCs) (Kuri-
hara et al. 1995). Unfortunately, over the data-
sparse oceanic regions, conventional observations
are insufficient to adequately analyze the structure
or location of a cyclone inner core. Therefore, bo-
gusing techniques (or “vortex specifications”) have
been developed to improve the initialization of TCs
(e.g., Kurihara et al. 1993; Kwon et al. 2002). They
are a key aspect for forecasting the track, inten-
sity, and structure of TCs (Davidson et al. 2006),
together with the specification of the initial large-
scale environment surrounding the TC (Komaromi
et al. 2011), and prediction of its evolution by the
model (Bender et al. 1993; Davidson et al. 2006).
Recent TC initialization procedures have benefited
from further improvements. They include vortex
specification from Advance Microwave Sounding
Unit (AMSU-A) data (Zhu et al. 2002), variational

assimilation of satellite derived-data (Xiao et al.
2000; Montroty et al. 2008; Liu and Li 2010), varia-
tional bogus data assimilation (Zou and Xiao 2000;
Pu and Braun 2001; Wu et al. 2006), and vortex
initialization based on the ensemble Kalman filter
(e.g., Wu et al. 2010).

The idealized bogusing approach consists of in-
serting a synthetic three-dimensional vortex into
the model analysis. The bogus is constructed to
fit real-time estimates of storm size and intensity.
A common scale for vortex size is the radius of
maximum wind (RMW), while prevailing measures
of storm size include the radius of gale-force wind
(R34) and the radius of the outer closed isobar
(ROCT). A number of methods based on satellite
sensors have been developed to retrieve such types
of information (Dvorak 1975; Mueller et al. 2006;
Knaff and DeMaria 2006). However, there are still
large uncertainties in the estimates of structure pa-
rameters, particularly for weak storms.

The large diversity of storm structure was high-
lighted by Samsury and Zipser (1995) with aircraft
wind profiles: secondary wind maxima are some-
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times present in TCs within outer convective rain-
bands and vary in position and strength. Now that
assimilation of bogus data has been shown to have
a positive impact on TC intensity prediction for
many numerical models in most situations, details
in the structure of the idealized bogus need more
attention from research and development. This is
obvious for weak storms, or for storms undergo-
ing a secondary eyewall cycle at the initialization
time. An important result is given by Xu and Wang
(2010), who showed that simulated inner-core size
is largely determined by initial vortex size. Semi-
idealized simulations of a suite of modified Rankine
vortices defined by RMW and wind profile decay
factors suggest that improved initialization in the
outer wind region might affect intensity and track
forecast (Cao et al. 2011). In addition Ma et al.
(2012) described the impact of vortex structure on
TC prediction during some events. They noted
too that (i) the model retains the general charac-
teristics of the initial vortex and (ii) the pathway
to intensification can be sensitive to initial vortex
structure. Questions then follow: How can the
structural characteristics of a storm influence the
pathway to its intensification for the same environ-
mental forcing? Are there instances when storm
structure plays an important role in the motion?
Storm tracks are mainly driven by environmental
steering and by the beta effect (Holland 1983; Chan
and Williams 1987). Nondivergent, barotropic
model experiments with no basic current showed
that horizontal advection of planetary vorticity
by the symmetric vortex circulation produces an
asymmetric circulation composed of an anticyclone
east of the center, and a cyclone to the west (Fior-
ino and Elsberry 1989). These west-east aligned (-
gyres, typically centered 600 — 700 km away from
the cyclone, generate a nearly uniform broad-scale
southerly flow across the TC. Nonlinear advec-
tion of these gyres by the vortex flow subsequently
twists the interior region between the gyres and ori-
ents the advective flow across the TC toward the
northwest rather than poleward; as a result, more
cyclonic vortices move more westward. The au-
thors indicated that the storm is advected primar-
ily by the flow between the gyres, which covers the
area of significant cyclonic circulation. The north-
ward component can spread out to 10° (Carr and
Elsberry 1992) whereas the westward twist of the
gyres mostly occurs over the inner-core region of
the storm (e.g., Fig. 2 of Carr and Elsberry 1992).
The total northwestward propagation, also called
“beta drift”, was found to increase with both the
maximum wind speed and the radius of maximum
wind (Chan and Williams 1987), together with the

outer-core wind speed (Carr and Elsberry 1997). In
theory, the p-effect propagation can therefore con-
tribute significantly to TC motion (by 1 to 3 m s*
order magnitude, Fiorino and Elsberry 1989), es-
pecially when environmental influences are small
and when the storm is large. To adequately re-
solve the [-gyres associated with TCs moving in
weak ambient flows, Reeder et al. (1991) showed
that a 100-km data network was required, which
we have in this study (from in situ measurements
during a field experiment).

Despite significant improvements in TC track
forecasts over the past few decades (Franklin 2008),
anticipating sudden intensity changes remains chal-
lenging. Kaplan and DeMaria (2003) defined Rapid
Intensification (RI) for a system beyond the de-
pression stage, when its maximum sustained sur-
face winds increase by 30 kt (15.4 m s~!) in the
course of 24 hours. The main factors influenc-
ing TC intensification are known to be ocean heat
fluxes (Emanuel 1986; Shay et al. 2000; Lin et al.
2005) and environmental forcing (Molinari and Vol-
laro 1989; Hanley et al. 2001; Ritchie and Els-
berry 2007; Davidson et al. 2008). Internal pro-
cesses and asymmetries that modify the vortex
structure have also been documented to explain
TC intensity changes. They include concentric
eyewall cycles (Willoughby 1990), vortex Rossby
waves (Montgomery and Kallenbach 1997; Wang
2002), the dynamics of eyewall mesovortices and
the mixing of potential vorticity in the TC core
(Schubert et al. 1999; Kossin and Schubert 2001;
Hendricks et al. 2009), as well as Vortical Hot Tow-
ers (VHTs, Montgomery et al. 2006). Recently
Nguyen et al. (2011) examined internal structure
changes during the rapid intensification of Hurri-
cane Katrina (2005) from high-resolution ensem-
ble simulations. The inner-core vortex appeared
to vacillate between two distinct states character-
ized by a monotonic potential vorticity distribution
with VHTs dominating at inner radii, or a ring-like
structure. The mean circulation intensified rapidly
when the potential vorticity anomalies associated
with the VHTSs were axisymmetrized to form the
ring structure.

The present study investigates the sensitivity of
track and intensity prediction to initial storm-size
parameters for the case of Typhoon Sinlaku (2008),
whose structure was not well defined at the onset of
rapid intensification. This is an attempt to under-
stand which structure parameters could be of po-
tential importance in the subsequent development
and movement of an initially weak storm. Sinlaku
developed in the northwest Pacific during the in-
ternational campaign Tropical Cyclone Structure

178



6.3. Article

2008, TCS08 (Elsberry et al. 2008). Our model
initial and boundary conditions therefore benefit
from an enhanced observational data set expected
to improve prediction of the large-scale environ-
ment. The paper is organized as follows: Section 2
illustrates the observed evolution of Sinlaku dur-
ing and right after RI (environment, intensifica-
tion, structure, and track). Section 3 describes the
setup for numerical sensitivity experiments on vor-
tex initialization. Results on track prediction are
presented and analyzed in section 4, while section 5
focuses on the prediction of intensity with comple-
mentary high-resolution experiments to investigate
structure changes. Section 6 presents a summary
and outlines possible future investigations.

2. The observed evolution of Typhoon Sin-
laku

a. A favorable environment for RI

Figure 1 displays Sinlaku track and intensity es-
timates from IBTrACS (Knapp et al. 2010). Af-
ter the storm was named at 1800 UTC 8 Septem-
ber 2008 by the Japan Meteorological Agency, it
rapidly intensified until 1200 UTC 10 September.
A 42-h pressure fall of 61 hPa from 996 hPa was as-
sociated with RI (Fig. 1a). Maximum winds inten-
sified from 35 kt (18 m s~!, tropical storm stage)
to 100 kt (51 m s, typhoon stage).

From 9 to 12 September, large ocean heat
content (not illustrated), enhanced poleward and
equatorward outflow channels (not illustrated), as
well as low vertical wind shear (Figs. 2a-d) are con-
ducive to TC intensification. Wind analyses from
the Australian Community Climate and Farth-
System Simulator (ACCESS-G, Puri et al. 2010)
show that environmental conditions are also favor-
able at 850 hPa (Fig. 3, left panels). The mon-
soon westerly flow accelerates and extends from
over the Bay of Bengal into the northwest Pacific
(grey shading), and monsoon gyres (Chen et al.
2008) can be seen. This is beneficial for generating
and maintaining large typhoons in the northwest
Pacific (Lee et al. 2010). The contribution of the
monsoon amplification to the rapid intensification
of Sinlaku will be reported in a companion study.

b. Track analysis

From 10 to 12 September, Sinlaku is situated in
between two large deep-layer anticyclones located
over China and the northwest Pacific (Figs. 3c,e).
The lack of a dominant steering flow results in a
winding course of the storm (Fig. 2e). Hodographs
in Fig. 2 show winds averaged over a 200 —

800 km storm-centered annulus, without removing
the storm vortex, following Kaplan and DeMaria
(2003). A smaller radius such as 500 km is re-
garded as inapplicable for this large storm (ROCI
around 400 km). The environmental steering esti-
mated over a 200 — 800 km annulus excludes the
vortex symmetric circulation but is somewhat con-
taminated by the inclusion of a significant portion
of the meridional flow between the hypothetical
gyres (Carr and Elsberry 1992, see their Fig. 3 and
related discussion).

From 9 to 11 September, the observed storm mo-
tion is consistent with the mean steering flow in
the 850 — 250 hPa layer (Figs. 2a-c). The east-
northeastward steering current at upper-levels in-
creases from 9 to 10 September, as the storm moves
further north under the consolidating upper-level
anticyclone. At low levels, the monsoon westerlies
strengthen from 10 to 11 September while easter-
lies north of the system weaken (Figs. 3c,e). There-
fore the low-level steering component to the west
decreases (Fig. 2c¢) which induces a slight east-
ward shift in the storm’s zonal motion (Fig. 2e).
Track direction starts shifting again to the north-
northwest by 1200 UTC 11 September (Fig. 2e).
However, the large-scale steering flow has decreased
and suggests a nearly pure 1.5 m s~! northward
translation of the storm on 12 September (Fig. 2d).
It departs significantly from the observed 3.6 m s~!
northwestward motion that is larger than the envi-
ronmental wind at any level (Fig. 2d).

A dynamical analysis of vortex motion is per-
formed based on analytic theories conducted on
barotropic vortices (Fiorino and Elsberry 1989;
Chan and Williams 1987; Carr and Elsberry 1997).
Even when Sinlaku is weak, the vortex is well rep-
resented in the analyses (Fig. 3, left panels). It
indicates that experimental observations (such as
scatterometer data) have sufficiently enriched the
model background field to investigate the [-gyres
(Reeder et al. 1991). The wavenumber-one asym-
metry of the total streamfunction averaged over the
850 — 700 hPa layer is extracted using a Fourier
analysis (Fig. 3, right panels). Considering the
weak steering current, the large-scale flow is not ex-
tracted (a possible extraction is described in Weber
and Smith 1995). Therefore, the asymmetric field
contains both the basic state plus the non-linear
interaction of the storm with its environment (the
prospective [3-gyres).

At 0000 UTC 10 September, the vortex develops
a wavenumber-one asymmetry consisting of a pair
of large-scale counterrotating gyres (Fig. 3d) that
was not seen 24 hours earlier (Fig. 3b). They are
oriented southwest-northeast and centered about
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0000 UTC.

600 km away from Sinlaku. At 0000 UTC 11
September, Sinlaku has reached maximum inten-
sity and is undergoing an eyewall replacement cycle
(see next paragraph). The scale of the vortex and
the gyres, centered 700 km from the cyclone, in-
creases, and the asymmetric flow across the vortex
center is now directed toward the north-northwest
(Fig. 3f). At 0000 UTC 12 September, the vortex
continues expanding. Negative/positive stream-
function anomalies oriented southwest/northeast
are still apparent (Fig. 3h) though highly distorted
from the non linear interaction of Sinlaku with
its environment (including the planetary vorticity).
The distorting influence from the S-effect is greater
as winds from the south (north) on the east (west)
side of the vortex advect smaller (larger) earth vor-
ticity values in the larger mature storm (Carr and
Elsberry 1997).

Though embedded in the synoptic flow, the di-
agnosed gyres are found closer to the TC core than
the low-level monsoon gyre to the south west and
the anticyclonic features to the east. Anomaly
pairs translate with the TC over a 24-h period
but keep an earth-fixed orientation (Franklin et al.
1996) and the appropriate location and orientation
for model SB-gyres of vortices in a quiescent environ-
ment. Such features are therefore likely to be the
result of vortex-beta interaction. In any case, this

may explain the significant departure of Sinlaku’s
motion from southerly steering at 0000 UTC 12
September (Fig. 2d). The respective contributions
of the model and the observations in determining
the occurrence of the (-gyres were not assessed.
However, we believe the gyres existed in nature for
Sinlaku and this assumption is supported by the
storm’s best track.

In conclusion, Sinlaku’s observed motion-change
from the north-northeast to the north and finally
to the northwest is attributed to changes in the
environmental flow, and to the increasing influ-
ence of the S-propagation as environmental steer-
ing weakens and the structure and size of the vor-
tex changes. Once the eyewall replacement cycle
starts around 1200 UTC 10 September (see next
paragraph), storm winds become strong enough at
large radii for the S-effect propagation to increase
(Carr and Elsberry 1997), reach a 2 m s™! order of
magnitude similar to the large-scale steering flow,
and resist the eastward motion that is induced by
the large-scale environment.

c. The evolving structure of Sinlaku

Passive microwave imagery (Fig. 4) outlines Sin-
laku’s evolving structure during RI and afterwards.
Both the SSMIS (Special Sensor Microwave Imager
Sounder) 91-GHz channel and the AMSR-E (Ad-
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vanced Microwave Scanning Radiometer) 89-GHz
channel images are selected to minimize temporal
sampling issues. Their microwave channels are sim-
ilar in resolution and frequency to the 85-GHz on
SSMI. Ice scattering reveals areas of deep convec-
tion displayed in the red shades while dark blue
areas correspond either to emission from land or
from low-level clouds. Such imagery allows high-
resolution mapping of eyewall(s) and rainbands
that do not appear in visible and infrared data. Ad-
ditional details about the T'C structure are revealed
by the 37-GHz channel that can distinguish shal-
low convective rainbands, which appear as cyan,
from deep convection, highlighted in pink (Fig. 4).
Shallow rainband structure has been shown to be
crucial in the development of initial periods of RI
(Kieper 2008). Aircraft operations also sampled
some structural parameters twice during the rapid
intensification of Sinlaku. Mission scientist reports
from the US Air Force Hurricane Hunter WC-130J
are available at http://catalog.eol.ucar.edu/
tparc_2008/missions/index.html.

At the beginning of RI, around 2200 and 2300
UTC 8 September, both 37- and 91-GHz images
(Figs. 4a,b) indicate a Primary Band of Convection
(PBC) located 220 km away from a large circula-
tion center, and a possible nascent eye. This band
of precipitation appears very nearly as a closed ring
and is composed of shallow (deep) convection in
the northern (southern) region (Fig. 4a). A shift
in core dynamics (Kieper 2008) occurs with the on-

set of rapid intensification (defined here as the pe-
riod from 1800 UTC 8 September to 0000 UTC 9
September). Shallow convective precipitation de-
velops in the inner region of Sinlaku (0910 UTC 9
September, Fig. 4d), inside of the PBC that dwells
at an averaged 180-km radius with heavier precip-
itation (Fig. 4e). Some 10 hours later, the primary
convective band is atrophying while deep convec-
tion is establishing in the inner ring that intensifies
(Figs. 4f,g). This is similar to the general trend
in structural organization of rapidly-intensifying
storms (Kieper 2008).

The aircraft mission around 0500 UTC 9 Septem-
ber reported a “ragged eyewall” (US Air Force sci-
entist report), visible on Fig. 4c. Havel (2009) iden-
tified a broad center from the radial distribution
of surface and flight-level winds: the wind distri-
bution is highly asymmetric and the relative wind
maxima are not well defined, located at 45 km in
the eastern sector and out to 130 km in the south-
ern quadrant.

The inner ring of intense precipitation consol-
idates to become a closed eyewall just before
the completion of RI (0913 UTC 10 September,
Fig. 4h). The apparent 1-degree diameter of this
narrow eyewall is confirmed by a second mission
(from 0500 UTC to 0830 UTC) which mentioned
a “ragged but distinguishable nearly circular eye-
wall with radius of about 25 nm (46 km)”. The
new outer spiraling bands visible in Fig. 4h start
to merge afterwards, resulting in an eyewall re-
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placement cycle (Shapiro and Willoughby 1982;
Willoughby et al. 1982). The cycle starts right after
RI (near 1200 UTC 10 September), when the sur-
rounding ring of convection takes shape, and ends
around 2200 UTC 11 September, once the inner
eyewall has collapsed entirely (and the remaining
thick eyewall only contracts a few more kilometers).
Two nearly concentric eyewalls are visible at 0900
UTC 11 September, extending to about 20 km and
100 km respectively (Fig. 4i).

d. An uncertainty for structure parameters at the onset
of RI

According to the cloud signatures identified
on Figs. 4a and 4b, the structural organization
of the weak storm (35 to 45 kt) at the ini-
tial period of rapid intensification (from 1800 8
September to 0000 UTC 9 September) may be
dominated by the PBC present at outer radii
(220 km). A distant secondary wind max-
imum was depicted by the Quikscat data at
2100 UTC, at least in the northern quadrant of
the PBC (http://tparc.mri-jma.go.jp/qscat/
figures/200809/qs.08090821.png). Also, early
on 9 September the WC-130 mission witnessed that
the circulation was still broad, with winds spread
out to large outer radii and the wind maximum
not well defined (Havel 2009). There is therefore
an uncertainty for the radius of maximum wind at
0000 UTC 9 September; it is inferred that a sec-
ondary wind maximum could have been associated
with the PBC (Samsury and Zipser 1995).

The subsequent evolution of storm structure,
witnessed in the satellite images and aircraft ob-
servations, suggests that an eyewall forms a few
hours later within the encircling outer convection
(around 0500 UTC 9 September), and later con-
solidates as the main eyewall once the storm has
almost finished intensifying (around 0900 UTC 10
September). Section 5c¢ will further investigate the
dynamical processes associated with eyewall forma-
tion inside of the PBC.

3. Model setup and sensitivity experiments

The structure of Sinlaku at the beginning and
during rapid intensification is interesting for ad-
dressing the sensitivity of intensity and track fore-
cast to initial storm structure.  This section
presents the numerical tools used to initialize 72-
h forecasts at 0000 UTC 9 September 2008 with

various initial wind distributions.

a. Numerical model

Forecasts are run using the Australian Bureau of
Meteorology’s hydrostatic Tropical Cyclone Lim-
ited Area Prediction System (TC-LAPS, Davidson
and Weber 2000). It utilizes high-order numerics
and advanced physical parameterizations including
a bulk explicit microphysics scheme and a mass
flux convection parameterization. The TC-LAPS
model was operational over the Australian Region
and northwest Pacific between 1999 and 2009 and
was quite competitive by international standards:
mean track and intensity errors at 48 hours were
respectively 261 km and 22 hPa (Davidson et al.
2006).

Numerical experiments are carried out at 15 and
5-km horizontal resolution using a triply nested
relocatable mesh with 29 vertical levels and full-
physics. With 300 x 300 grid points, the 15-km res-
olution domain ranges from 0° to 45°N, and from
100° to 145°E. The 5-km resolution grid stretches
from 10° to 30°N, and 120° to 140°E (400 x 400
points). The fine-mesh forecast is one-way nested
in the coarse grid.

The storm center is diagnosed at the mini-
mum surface pressure location in model outputs.
Other methods such as 850-hPa maximum cyclonic
vorticity give consistent results and suggest that
within the precision we are working, the radial
structure is not significantly sensitive to the cen-
ter location.

b. Vortex Specification

The TC-LAPS model uses a unique and sophis-
ticated vortex specification (Davidson and Weber
2000; Davidson et al. 1992). It includes the con-
struction of a synthetic three-dimensional vortex
from which “synthetic observations” can be ex-
tracted at different radii. That vortex is built us-
ing an analytical surface pressure profile (described
in section 3c) together with information contained
in operational advisories from TC warning centers
(past and present location, central pressure, storm
size as defined by the ROCI). The current move-
ment of the storm is added to create vortex asym-
metries (e.g., Bender 1997).

A coarse-resolution analysis (and forecast) is first
obtained by filtering out the misplaced TC cir-
culation and assimilating synthetic vortex data in
the large-scale analysis obtained from ACCESS-G
(Puri et al. 2010). A subsequent initialization for
fine-mesh prediction is conducted. Synthetic ob-
servations are extracted at smaller radial intervals
and merged with conventional observations. They
are assimilated at high-resolution into the coarse-
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resolution bogused analysis. The synthetic vortex
does not explicitly include a secondary circulation
and the associated ascent field, nor a TC bound-
ary layer where gradient wind balance cannot be
assumed. Diabatic dynamical nudging allows the
generation of such important features. The fore-
cast model runs from 24 hours prior to the base
time of the forecast, and is nudged towards the
6-hourly objective analyses that include the syn-
thetic vortex. At high resolution, only weak nudg-
ing is performed on the surface pressure and ana-
lyzed vorticity.

In short, the benefits of the diabatic, nudging
initialization are that the initial condition will con-
tain: an accurate representation of the environ-
ment, a vortex circulation consistent with the ob-
served characteristics of the storm, a secondary
circulation, boundary layer structure, and vertical
motion field consistent with the primary circula-
tion, and a vortex which is mostly in balance and
consistent with the model’s resolution, dynamics
and physics (Davidson and Weber 2000).

sure profile. Developed on an extended best track
data set, it fits well vortex intensity and structure
estimates: central pressure (p.), maximum wind
(VMAX), RMW, R34 and ROCI. The pressure pro-
file is given by Ma et al. (2012):

r P
) ] (1)

T'Cm

P=1—-[1+¢(

where 7., is the radius of maximum cyclostrophic
tangential wind, and P(r) represents the normal-
ized surface pressure profile following Schloemer
(1954) to remove variations due to differing cen-
tral and ambient pressures:

P = P — Dc (2)
Poo — Pe
where p is pressure at radius r, p. the central pres-
sure, and po the environmental pressure (repre-
sented by the pressure of the outermost closed iso-
bar (POCI) plus a 1 hPa positive adjustment).
The coefficients € and A are derived from maxi-
mum cyclostrophic (vep,) and gradient wind (vy(r))
at specific radii:

c. Bogus
Poo — Pc _1_ 4
The symmetric vortex is built using a revised Vem = \/ T)‘(l +e)7¢ (3)
version of the original Fujita (1952) surface pres-
J
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where f is the Coriolis parameter, and p the air
density. While v, and 7., can be obtained
directly from TC advisories (the difference with
VMAX and RMW is of small order), € and A can-
not be obtained analytically. In practice possible
pairs of coefficients are tested (Ma et al. 2012) to
fix winds at some specified outer radii, for example
34 knot winds at R34, and thus build the vortex
outer structure from observationally-based opera-
tional estimates.

Equations (3) and (4) indicate that this ideal-
ized profile P(r) relies on three intensity parame-
ters (VMAX, p., POCI) and two size parameters
(RMW, R34). While p. and ROCI are systemati-
cally estimated in operational advisories, other pa-
rameters can be absent or uncertain (RMW, R34).
Therefore, an additional relation described by We-
ber (2006) is needed in the operational routine.

From TC advisories, this model automatically cal-
culates the key parameters VMAX, POCI, RMW

and R34 that are needed to construct the synthetic
vortex. From p. and ROCI, as well as the storm
center latitude, the model retains the POCI from
the large-scale objective analysis. A consistent set
of storm parameters (VMAX, p., POCI, RMW,
R34) is then computed by integration of the f-plane
gradient wind equation for an inertially-stable, ax-
isymmetric, tangential wind profile. To sum up,
this vortex specification scheme allows direct eval-
uation of the forecast sensitivity to RMW and R34
because the vortex-size parameters can be easily
adjusted independently of each other and indepen-
dently of p. and ROCI.

d. Set of experiments

Sinlaku is still weak (45 kt, 990 hPa) at 0000
UTC 9 September, right after the onset of RI, and
the storm structure is not clearly defined (section
2c). There is considerable uncertainty in storm size
estimates and the real-time values for RMW and
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ROCI differ substantially between warning centers.
Is the forecast influenced by such uncertainty?

Original estimates for the ROCI are 185 km
(Darwin Tropical Cyclone Warning Centre) and
370 km (Joint Typhoon Warning Center). The
ROCI can be difficult to estimate in real time as
it is not a well-defined quantity and aircraft re-
connaissance was not available for outer regions.
Therefore, the ROCI is revised to 400 km based on
ACCESS-G analyses. This value provided a more
reasonable representation of Sinlaku’s observed in-
tensification in early 15-km resolution simulations
(not illustrated).

The large-scale flow is reasonably well depicted
by the model (not illustrated), which suggests that
improvements in track prediction are likely to be
found in vortex structure initialization rather than
in improved depiction of the large-scale environ-
ment in this case. The 15-km resolution fore-
cast is insensitive to the kind of boundary condi-
tions (interpolated ACCESS-G analyses or coarse-
resolution forecast).

A hierarchy of 72-h forecasts, initialized with a
broad range of RMW and R34 values, is conse-
quently run at 15-km resolution (Table 1, simula-
tions SM6 to SM18). Parameters are scaled around
the mean numbers obtained from Weber’s statisti-
cal model (2006) using a 400-km ROCI and esti-
mates of p. issued by the Darwin TC Centre. Initial
RMW values (Table 1) may be compared to opera-
tional estimates (55 and 46 km for the Darwin and
Joint Typhoon Warning Centers respectively). The
three intensity parameters (VMAX, p., POCI) are
untouched and preserved in all simulations. The ra-
tionale for testing a broad range of vortex scales is
that the motion is not sensitive to details of the in-
ner core, but may be influenced by vortex structure
at larger radii (Carr and Elsberry 1997), including
the location of the radius of maximum wind. The
use of rather large RMW values can be justified
from the satellite cloud imagery, which indicates
multiple convective bands, with possibly associated
multiple wind maxima (section 2c).

Forecasts at 5-km resolution are further used to
simulate the role of the PBC (Figs. 4a and 4b)
in the future evolution of storm structure and in-
tensity. Vortices initialized with either RMW =
220 km (SS18), corresponding to the observed en-
circling outer convective band, or RMW = 55 km
(SS15), corresponding to the eyewall that develops
and consolidates within the PBC, are compared.
These forecasts are nested in the corresponding 15-
km resolution simulations SM15 and SM18, and
run using the same bulk explicit microphysics and
convective parameterization (Table 1).

Diagnoses consist of verifying track and inten-
sity forecasts and how their accuracies change with
evolving vortex-size parameters. Relevant ques-
tions are: Does TC-LAPS reproduce the RI period?
Has the initial vortex structure any role to play in
the track (section 4), intensity and structure fore-
casts (section 5)? If so, what are the critical vor-
tex parameters and the corresponding dynamical
mechanisms?

4. Impact of vortex initialization on the
track forecast

a. Track forecast

340 1
320 e *  R34_165km
= .
E a0 TR0 O R34_220km
&S 280 R
S .. O R34_280km
S 260 = =
] X
£ o0 R34_335km
= hR
& 220 X
= :
200
180

100 120 140 160 180 200 220
RMW (km)

40 60 80

Fic. 7. 72-h forecast track error (km) vs initial
RMW (km) for 0.15°-resolution experiments SM6
to SM18 (Table 1). Experiments are classified by
groups of initial R34 values as indicated in legend.

Large RMW initializations consistently improve
the track forecast beyond 1200 UTC 10 Septem-
ber, due to a better representation of the motion
change from east to north during the g-effect pe-
riod (Figs. 5 and 6, left panels). A scatterplot of
72-h track errors versus initial RMW (Fig. 7) high-
lights this trend which stays true for smaller R34
values (experiments SM6 to SM11). The 72-h error
between SM15 and SM18 is reduced by 40%. The
rather small degradation found at short lead times
stands within the noise of any numerical prediction
system (it averages out to 7 km over the whole 0-36
h period for SM6 to SM18 simulations).

Note that all other numerical weather predic-
tion guidance based on 0000 UTC 9 September
also showed a forecast track to the right of the ob-
served track beyond 36 hours, indicating that the
error pattern was not an artefact of TC-LAPS, but
rather that there was a systematic error in track
forecasts which may have been associated with in-
correct vortex structure (defined by vortex size) or
incorrect steering flow. By perturbing the monsoon
trough or weakening the midlatitude trough north
of Sinlaku, Komaromi et al. (2011) obtained large
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F1c. 5. Typhoon Sinlaku observed (O) and predicted (F) track (left) and central pressures (right) from
base time 0000 UTC 9 Sep 2008. The 0.15°-resolution 72-h forecasts (SM12, SM13, and SM14) are
initialized with R34 = 280 km and different RMW values as indicated. Column values in track panels
(at left) display estimated (OBS) and forecast (FORC) central pressures in hPa, as well as track errors
(TERR) in km at 6-h intervals. Best track data is obtained from IBTrACS.
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Fic. 6. As in Fig. 5, but for simulations SM15, SM16, SM17 and SM18 (R34 = 335 km and different
RMW values as indicated in legend).
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TABLE 1. Set of 72-h forecasts carried out on Typhoon Sinlaku from base time 0000 UTC 9 Sep 2008.
Indicated for each numerical experiment are the model resolution, boundary conditions, and vortex-size
parameters (in km) averaged over a 12-h period prior to the base time of the forecast. Parameters ROCI,
R34 and RMW are respectively the radii of outer closed isobar, 34 knot wind speed, and maximum wind

speed.
Expt Resolution Boundary conditions ROCI R34 RMW
SM6 0.15° ACCESS-G analyses 400 165 45
SMT7 0.15° ACCESS-G analyses 400 165 75
SMS 0.15° ACCESS-G analyses 400 165 100
SM9 0.15° ACCESS-G analyses 400 220 45
SM10 0.15° ACCESS-G analyses 400 220 75
SM11 0.15° ACCESS-G analyses 400 220 100
SM12 0.15° ACCESS-G analyses 400 280 45
SM13 0.15° ACCESS-G analyses 400 280 75
SM14 0.15° ACCESS-G analyses 400 280 100
SM15 0.15° ACCESS-G analyses 400 335 55
SM16 0.15° ACCESS-G analyses 400 335 110
SM17 0.15° ACCESS-G analyses 400 335 165
SM18 0.15° ACCESS-G analyses 400 335 220
SS15 0.05° 0.15° forecast 400 335 55
SS18 0.05° 0.15° forecast 400 335 220

reduction of the 120-h forecast track error from

and constant (about 2.5 m s7!).

base time 0000 UTC 10 September. Improvement
was suggested to result from a combination of the
weaker southeasterly flow in the Pacific ridge and
the beta drift of Sinlaku. The very small changes
in TC-LAPS track forecasts at short lead times,
compared with the occasional large degradation in
Komaromi et al. (2011) at 48 h, suggests that over-
all improvements of Sinlaku’s track forecast after
0000 UTC 11 September were likely a combination
of both factors (environmental influences and vor-
tex structure).

Figure 8a shows vortex motion for SM15 and
SM18 after 30h (left panels) and 48h (right panels).
Storm motion (Vs) is calculated over a 12-h period
centered on the analysis time; environmental steer-
ing (Ve) is estimated by the averaged flow over a
200 — 800 km annulus in the 850 — 250 hPa layer;
departure from that steering at 48 h (Vd = Vs -
Ve) includes possible [-propagation or convective
asymmetries. The estimation of Ve excludes the
vortex symmetric circulation from the environmen-
tal wind field but is somewhat contaminated by the
inclusion of a significant portion of the meridional
flow between the hypothetical gyres. Conversely,
the westward twist of the gyres mostly occurs over
the inner-core region of the storm, so that Vd would
mostly reflect a westward (-drift plus a small part
of the poleward drift.

The predicted

steering flow Ve is weak

from north-northeastward to northeastward (east-
northeastward) in SM18 (SM15), suggesting that
initial vortex size (and structure) controls the way
the storm interacts with its environment and grad-
ually deforms it (starting from the same basic flow
and vortex location at 30 h). Of course, there is a
feedback from the environment afterwards: once
the vortex follows another path, it evolves in a
slightly altered steering flow that can contribute
further to its differing track. Storm motion shifts
too but Vd becomes significant at 48 h, especially
for the large initial vortex (1 m s~!). The apparent
west-northwest departure from the environmental
flow and the poleward movement of the storm sug-
gests that T'C-beta interaction must be accounting
for the motion change.

Computation of the wavenumber-one asymmetry
(similar to section 2) on the difference in stream-
function between SM18 and SM15 provides com-
pelling support for the generation of stronger (-
gyres in the large SM18 vortex (Fig. 8b). By can-
celing the environmental steering until 48 hours
(when the predicted centers are not separated by
more than 0.4°), this method allows extraction of
the finite-amplitude effect a large storm can have
in modifying the surrounding flow and altering the
steering. The counterrotating circulations have the
same orientation, location, and strength as the
gyres found in ACCESS-G analyses (Fig. 3, right
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F1c. 8. (a) Hodographs at (left) 30 h and (right) 48 h into the (top) SM15 and (bottom) SM18 simulations.
Winds are averaged over a 200 —800 km annulus centered on the storm at 600, 500 and 400 hPa. Labels M
and x indicate the storm speed obtained from the best track data and the forecast, respectively. Vectors
represent the predicted mean environmental flow from 850 to 250 hPa (Ve), storm motion vector (Vs),
and their difference at 48 h (Vd = Vs — Ve) that includes S-propagation. (b) As in Fig. 3 (right panels),
but the wavenumber-one asymmetry is calculated on the streamfunction field difference SM18 - SM15, at
(top) 24 h and (bottom) 48 h into the simulations. Computation of the asymmetry is performed around
the predicted center of SM18.
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panels, same contour intervals), although they are
more clearly defined here. The flow within 100 km
of the selected center is not uniform (especially at
48 h) and shall not be taken into account for dy-
namical analysis of vortex motion. It indeed de-
pends on the definition of the coordinate system
origin (SM18 center here) used to extract the sym-
metric component in the Fourier analysis (this is
similar to the computation of inner gyres in Fior-
ino and Elsberry 1989).

b. Importance of initial storm structure on [-

propagation

Analyses (section 2b) and simulations both sup-
port the importance of [-effect in defining track
changes following RI. As the storm slows down,
B-propagation becomes gradually significant under
weak environmental influences. Experiments with
TC-LAPS illustrate that the northwestward devi-
ation induced by the B-effect depends on the spec-
ification of the initial vortex size. It acts more ef-
ficiently when the initial wind distribution is spec-
ified with sufficient strength and extent especially
at outer radii (larger initial RMW), consistent with
Chan and Williams (1987). The importance of
[-propagation for this case may explain why the
radius of gale-force wind does not have a signifi-
cant impact on the track forecast (see 72-h errors,
Fig. 7). At the R34, vorticity gradients and storm
winds are weaker than at the RMW and must pro-
duce a smaller p-propagation contribution. Such
lack of sensitivity to the R34 differs from Cao et al.
(2011) and suggests a possible case-dependency for
storms with strong outer wind structures in weak
environmental flows. The final forward speed of
their artificial vortices increased with smaller wind
profile decay factors (i.e. with stronger winds sup-
plied at outer radii) for RMW ranging from 30 to
110 km, in 36-km resolution forecasts.

5. Prediction of rapid intensification and
vortex structure evolution

a. Impact of vortex initialization on the intensity fore-
cast

Experiments SM6 to SM16 indicate that the in-
tensification rate grows in phase with increasing
initial RMW values (e.g., Fig. 5), regardless of the
prescribed R34 value which has no significant im-
pact on the intensity forecast. This is highlighted
with a scatterplot of 72-h predicted central pressure
versus initial RMW (Fig. 9) where SM18, the right-
most point, appears as an outlier to the trend. The
results obtained here for a real TC case differ from
the semi-idealized simulations of Cao et al. (2011).
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Fi1G. 9. Asin Fig. 7, but for the 72-h central pres-
sure forecast (hPa).

The intensification rate was roughly similar among
the suite of different initial RMW vortices while fi-
nal intensities were greater for less rapidly decaying
initial wind profiles. A possible explanation for the
intensification trend observed in TC-LAPS is that
increasing the RMW while keeping the maximum
wind constant increases the angular momentum at
the RMW (and the total amount of vorticity avail-
able to be converged), giving the storm more po-
tential to develop an intense inner core. This result
follows from the circulation theorem, which states
that the total vorticity within a region equals the
circulation around that region. Taking the region
A to be that bounded by the maximum wind belt,

21
// (dA = / Umax (0)7max(0)d0 = 27T max Umax-
A 0
(5)

Hence if vpax remains constant, increasing the
RMW will increase the integral of vorticity across
the eye, even though it will also tend to decrease
the peak value. Note that this result does not de-
pend on the precise structure of the flow within A.
Figures 6 and 9 show that once RMW exceeds 110
km, this intensification trend fades (SM17) then
reverse (SM18). The reasons for this are not fully
understood at this time, but could possibly involve
the fact that SM17 and SM18 have very large ini-
tial eye areas A that could affect the inner-core
vortex dynamics predicted by the model (e.g., for-
mation of an inner eyewall, see section b). This
might negate the application of the above theorem
when vortex rearrangements are involved.

The previous 15-km resolution experiments have
demonstrated that an enhanced specification of the
wind profile for Sinlaku can greatly improve TC-
LAPS forecast. It evokes the need to better match
each TC initial observed structure, which in turn
relies on a greater understanding of storm struc-
ture evolution during RI, an aspect the following
paragraphs deal with.
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b. FEwolution of the predicted vortex structure for SS15
and SS518

We wish to understand the role of the Primary
Band of Convection (PBC) present near the on-
set of RI in storm evolution. Experiments are run
at 5-km resolution (Table 1) with initial RMWs
of 55 km (SS15) and 220 km (SS18) following the
observed cloud signatures (Figs. 4a and 4b). The
high-resolution vortices keep a very similar track to
their 15-km resolution counterparts, yet an 11%-
reduction of track error is found at 72 h (Fig. 6
vs Fig. 10). Nevertheless, their final intensities
diverge. The small vortex (SS15) over-intensifies
to below 900 hPa, consistent with the results of
Persing and Montgomery (2003), Hausman et al.
(2006), or Van Sang et al. (2008) who documented
the tendency of models to form more intense storms
with increasing spatial resolution. Simulation SS18
however has a different response that persists when
we vary physical parameterizations (not shown).
The two vortices SS15 and SS18 track over a sim-
ilar oceanic environment (Fig. 11) that could not
cause the significant predicted intensity difference.
Instead, it is suspected that inner-core processes,
some of which can be predicted at 5-km resolution,
might define the pathway to rapid intensification.

120°E 124°E 128°E 132°E

24°N — 5

20°N —

16°N —

12°N

120°E 124°E 128°E 132°E

Fi1G. 11. Sea surface temperature field in TC-LAPS
obtained from a weekly collection of satellite and
ships observations during the period 1-7 Sep 2008.
Contour intervals are 0.2°C; light (dark) shad-
ing indicate values between 29.0 and 30°C (greater
than 30°C). The location of the storm center at
6-h intervals from 0000 UTC 9 Sep to 0000 UTC 12
Sep 2008 is indicated by a marker (a cross for IB-
TrACS data, a triangle for SS15, an encircled cross
for SS18).

Figure 12 presents the structure evolution of the
two vortices throughout the 72-h forecast: values
of central pressure (Pc), VMAX, RMW, R34, and
maximum vertical relative vorticity (RV_max), are
calculated every hour at the 0.975 o-level (0 =
Surface precsure) out to a radius of 500 km. This
level is close to the altitude where the actual storm
parameters are measured or estimated. For valida-
tion, crosses indicate every 6 h the corresponding
R34 values computed from Weber (2006) statisti-
cal model using both ROCI values (from ACCESS-
G analyses) and best track estimates of central
pressure; asterisks denote estimates for the actual
typhoon obtained from IBTrACS (Knapp et al.
2010); circles mark RMW aircraft measurements.
Figure 12 shows that vortex-size parameters have
already evolved from their specified values (Table
1) at the base time of the forecast. The initializa-
tion phase has indeed allowed the vortex to adjust
to the model characteristics, while the synthetic
data and standard observations were objectively
analyzed. Nevertheless, the characteristics of the
two vortices stay markedly distinct at the base time
of the forecast (as prescribed).

The observed increase in R34 during the 72-h pe-
riod and contraction of the RMW during the first
12 h is predicted in both simulations. However,
though SS15 is the vortex that initially best fits the
estimated vortex-size parameters R34 and RMW,
SS18 produces improved verification for both track
and intensity metrics that are moderately reliable
for stronger storms. Although it is possible that
the reasons that SS18 produces the most accurate
forecast are not entirely correct, it is nevertheless
reasonable to hypothesize that the initial storm
structure in SS18, for which we specified a RMW
inferred from convective band location, is a better
representation than SS15. This could suggest that,
in this case, initial outer wind distribution may
play a crucial role in progression of storm struc-
ture and intensity.

Further investigation reveals that the primary
and secondary circulations of SS15 and SS18 are
very different. The radial profiles of azimuthally-
averaged tangential (Vt) and radial (Vr) velocities
in the boundary layer (Fig. 13) show a secondary
wind maximum developing within the inner core of
the large storm (SS18) between 12 h and 30 h. It
seems that the SS18 forecast forms a double eyewall
which eventually merge at a slightly larger RMW
than SS15. One main eyewall consolidates about 90
km away from the TC center, contracting further
to about 70 km by the end of SS18 forecast.
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F1G. 12. Time series of storm parameters for experiments SS15 (RMW = 55 km, solid line) and SS18
(RMW = 220 km, dashed line). Asterisks denote estimated values of p. and VMAX (best track data
from Tokyo-Typhoon Center), of RMW (real-time estimates from Darwin Tropical Cyclone Warning
Centre), and of R34 (best track data from the Joint Typhoon Warning Center, sole provider) for Typhoon
Sinlaku. Circles show RMW estimates from aircraft missions. Crosses indicate R34 values calculated from
Weber’s statistical model. Predicted values of maximum vertical relative vorticity (RV_max, 1074 s71)
are displayed in the bottom panel.
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c. The Interior Eyewall Formation

The structure evolution in SS18 seems consistent
with the patterns depicted in the satellite images
(section 2 c¢) at the beginning of RI. The model
managed to reproduce the eyewall that was forming
inside the PBC, which was simulated using RMW
= 220 km. This event that we simply call the “In-
terior Eyewall Formation” (IEF) is independent of
the secondary eyewall formation observed later in
Typhoon Sinlaku and discussed in Wu et al. (2012)
and Huang et al. (2012). The investigation here
rather corresponds to the development of the main
eyewall in a weak storm that begins to organize and
intensify.

To obtain a deeper understanding of the dynam-
ics of eyewall formation inside an imposed large
RMW, we examine the evolution of the surface
pressure, vertical motion, and mixing ratio at 700
hPa (Fig. 14, from left to right). Prior to IEF (top
panels), the circulation is characterized by a radius
of maximum pressure gradient (and RMW) located
at about 160 km, with a generally featureless weak-
gradient structure at smaller radii (Fig. 14a). At
this time, ascent is restricted to an annulus just
inside of the radius of maximum pressure gradi-
ent (Fig. 14b). Virtually no ascent is occurring
inside a well-defined primary eyewall. During IEF
(middle panels), a number of updraught cells or
VHTs (Montgomery et al. 2006) can be seen inside
of the primary eyewall (Fig. 14e). They produce
locally-enhanced pressure gradients (Fig. 14d), and
low-level winds (not shown), at radii inside of the
system-scale radius of maximum pressure gradient
(Fig. 14d). That is, the ascent field suggests a sec-
ond annulus of upward motion inside the first ring,
consistent with the radial profiles shown in Fig. 13
(and Fig. 15 later). These features are highlighted
with circles (Fig. 14e). Moistening has not only
continued at the radius of maximum pressure gra-
dient, but also at smaller radii (Fig. 14f). After IEF
(bottom panels), the radius of maximum pressure
gradient (and RMW) has contracted to approxi-
mately 90 km (Fig. 14g). The center of the circula-
tion is uniquely-defined with upward motion con-
centrated within a main eyewall region (Fig. 14h).
The generation of VHTS, as well as the merging and
axisymmetrization of neighboring vorticity anoma-
lies (Van Sang et al. 2008), are possible mechanisms
based on model simulations that could be leading
to the formation of the eyewall.

Radial profiles of the 0.975 o-level vertical
motion omega averaged along azimuthal circles
(Fig. 15) also suggest strong regions of ascent de-
veloping in the low boundary layer at inner radii

within 80 km from the TC center (inner rectan-
gle in Fig. 15b). The secondary tangential wind
speed maximum develops within that region of con-
vective instability. The region between the two
tangential wind speed maxima is instead charac-
terized by weaker mean ascent from the boundary
layer (Fig. 15b, in between the two rectangles, and
Fig. 15c) and less mean radial inflow (lower right
panel of Fig. 13).

d. Discussion on the predicted structure: two phases of
the vortex

Examination of the radial profiles of mean ver-
tical relative vorticity (not illustrated) shows that
the SS18 vortex undergoes different phases, switch-
ing from a vorticity ring to a stable monopolar dis-
tribution, and back to a ring, similar to the pat-
terns observed for Hurricane Katrina (Nguyen et al.
2011), although the timing and number of cycles
are different. Such phases may explain (i) the rapid
development of VHTSs in the region of positive rela-
tive vorticity gradient of the ring structure, and (ii)
the way the mean flow rapidly strengthens between
24 h and 36 h (Fig. 13) during transition from the
monopole to the final ring structure (Nguyen et al.
2011). Vortical hot towers could explain, through
stretching arguments, the sudden increase in the
maximum of relative vorticity (RV_max) observed
between 12 h and 20 h (Fig. 12). Also, the down-
draft regions that surround the VHTs can suppress
convection at outer radii and account for the re-
gion of weaker mean ascent previously identified
between the two tangential wind speed maxima
(Fig. 15). This justifies why neither omega nor Vt
grow much within the primary outer eyewall before
24 h.

Additional diagnoses are needed to examine vor-
tex transitions and investigate the role of vortex
Rossby waves: axisymmetrization of the vortic-
ity produced by the VHTs from the inner core
to the region of maximum winds (Montgomery
and Kallenbach 1997) could explain the outward
spreading of the inner secondary wind maximum
observed in our simulation.

e. General discussion

We believe the process we have diagnosed as IEF
occurred in both the simulation and actual storm.
This pattern has thus far not been observed in na-
ture, at least with the current observing tools at
our disposal. In particular, the observations and
simulation suggest that the inward contraction of
the eyewall may not always be a continuous pro-
cess. The eyewall may instead contract inwards in
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F1G. 14. Forecast fields at (top) 12h, (middle) 21h, and (bottom) 30h into the SS18 simulation (RMW
= 220 km): (left) surface pressure (hPa), (middle) 700-hPa vertical motion omega, and (right) 700-hPa
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quantum jumps, such as suggested by the evolu-
tion of Vt for SS18 (Fig. 13), particularly when
the RMW is large and the storm is undergoing RI.
This process was not observed in the SS15 simu-
lation, which was initialized with a unique ring of
convection. That simulation did not form outer
bands (not shown) and also did not yield the cor-
rect intensification.

In the light of the results obtained, it seems cru-
cial to develop bogus schemes that allow for the
specification of two regions of convection or two
regions of maximum winds. Of course, a major
issue is the estimation of multiple RMWs by oper-
ational centers with the common available observa-
tion techniques (as pointed out for Sinlaku). “Dou-
ble (or multi-) wind max bogus” schemes would
allow a better representation and simulation of
the structural organization of weak TCs when mi-
crowave imagery indicates a symmetric outer band
of precipitation. They would also properly initial-
ize the wind distribution within multiple convec-
tive bands for stronger TCs undergoing an eyewall
replacement cycle. In general, these new schemes
should contribute to improve TC forecasts (struc-
ture and intensity).

While waiting for such techniques to be available,
for current situations when the microwave imagery
exhibit convective bands girdling the circulation at
outer radii (as was observed for Sinlaku), we rec-
ommend to initialize a TC-LAPS forecast with a
RMW value corresponding to the observed PBC, or
at least include such simulations in ensemble pre-
dictions. Of course, further experiments need to
be carried out on other TCs that underwent rapid
intensification to extend the hypothesis and under-
stand the operative “interior eyewall formation”.

6. Summary and conclusions

This study addresses the potential impact of ini-
tial vortex structure on TC motion and intensity
in a high-resolution, full physics model, and dis-
cusses the possible underlying mechanisms. A case
study of Typhoon Sinlaku at the onset of rapid
intensification is used as an illustrative example.
Aircraft observations indicate that the structure of
the weak storm at the onset of RI was not clearly
defined. This created uncertainties with estimates
of storm structure and size parameters such as the
RMW. Microwave images further showed a sub-
sequent eyewall formation at small radii inside of
a Primary Band of Convection (PBC) present at
outer radii.

An interesting aspect of Sinlaku’s evolution
was the departure of its motion from the south-

southwesterly steering flow once it had intensified.
This departure suggested the presence and impor-
tance of beta propagation during the time when
the steering flow weakened. A dynamical analysis
of the analyzed flow confirmed the presence and
importance of p-gyres developing near the large
storm. It is concluded that the motion of the storm
was influenced partly but significantly by the -
effect, as environmental steering weakened and the
structure and size of the vortex changed.

A set of numerical experiments was designed
with the full-physics version of TC-LAPS to as-
sess the sensitivity of motion and intensity predic-
tion to initial storm structure. Of particular in-
terest was the role played by the outer band of
convection on the storm structure, track and in-
tensification. The PBC could well have been asso-
ciated with an outer wind maximum and was rep-
resented in initial conditions using a large RMW
value. The high-resolution simulation using this
initial structure provided improved verification of
both track (after 36 hours) and intensity. Two
major results were obtained. First, TC-LAPS was
able to account for the observed beta propagation
after 36 hours. The northwestward contribution
was more important when the region of maximum
winds specified at the initial time was large, con-
sistent with stronger §-gyres for large storms, as
suggested by barotropic studies (e.g., Chan and
Williams 1987). It is possible that the remain-
ing error for track prediction may have been in-
fluenced by errors in the large-scale environment
(similar to Komaromi et al. 2011) or by “upscale
error growth”, but such influences have not yet
been detected during the times discussed here. Sec-
ondly, a suggestion of interior eyewall formation
was produced in 5-km resolution experiments when
the vortex was initialized with a large initial RMW
(corresponding to the primary outer band of con-
vection). Conversely, the vortex initialized with a
small RMW corresponding to the developing eye-
wall moved too far eastward and over-intensified.
The reason for the different evolution of the large
RMW simulation is still somewhat uncertain. It
may represent the dynamics of eyewall formation
within a PBC (or an outer wind maximum region)
for weak storms that undergo rapid intensification.

Although the results presented here are based on
a case study of a particular storm, we believe they
point us in a fruitful direction for understanding
vortex structure and intensity changes. Evidence
has been presented that storm size and wind dis-
tribution can, on occasions be critical influences
on storm motion, and in the pathway to RI. Future
studies are needed to confirm the robustness of such
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results using ensemble experiments since Zhang
and Sippel (2009) showed that very small variations
in the model state, practically within the noise of
analyses, can result in different routes to tropical
cyclogenesis. Further work is also planned to un-
derstand (i) how IEF can arise in a large storm;
(ii) the influence of model resolution; (iii) the role
of outer convective bands and vortex Rossby waves
in assisting convection to develop near the storm
center; and (iv) whether this phenomenon can be
validated with high temporal sampling of cloud
banding from satellite data. Another significant
challenge for numerical prediction is initializing
strong T'Cs with primary and secondary wind max-
ima, as may have occurred during Sinlaku’s eye-
wall replacement cycle, and accurately predicting
the subsequent intensity/structure evolution (e.g.,
Wu et al. 2012). This is clearly a question to be
resolved by future research, as we recommend the
investigation of new bogus schemes that would be
able to take into account several regions of maxi-
mum winds/convection.
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Chapitre 7
Conclusion et perspectives

L’objet principal de cette these a été d’étudier ’intensification rapide des cyclones tropicaux
pour répondre aux besoins et aux priorités de la communauté scientifique internationale exprimés
lors des deux derniers ateliers de ’OMM sur les cyclones tropicaux (IWTC-VI, IWTC-VII, WMO
2006; 2010). Bien que les résultats obtenus ici se basent sur deux cas d’étude et sur deux modeles nu-
mériques en particulier, les mécanismes physiques mis en évidence nous dirigent vers une meilleure
compréhension de I’intensification rapide et contribueront vraisemblablement a en améliorer la pré-
vision. Il est démontré que les conditions initiales (structure du vortex) sont primordiales pour la
prévision d’intensité et de trajectoire des cyclones.

Une premiere étude climatologique a permis de définir statistiquement I’intensification rapide
(RI) dans le sud-ouest de 1’océan Indien comme une augmentation supérieure ou égale a 0,5 du co-
efficient de Dvorak sur 6 heures. Ce seuil correspond au 83°™¢ percentile de tous les changements
d’intensité observés sur 6 h dans les systemes tropicaux du bassin de 1981 a 2009, a partir du stade
de perturbation tropicale. Cette étude pourra étre étendue pour définir un seuil d’intensification rapide
basé sur la variation en 24 heures du vent maximal moyen sur 10 minutes, ce qui permettra de si-
tuer I’intensification rapide dans le SOOI par rapport a celle des bassins Atlantique Nord et Pacifique
Nord-Est (Kaplan et al. 2010). Cette synthese statistique pourra étre conduite des la fin de la réanalyse
Best track qui suit son cours au CMRS de La Réunion en accord avec le projet de réanalyse inter-
national nommé IBTrACS (Knapp et al. 2010). L’étude climatologique a aussi consisté a caractériser
la localisation et la fréquence des interactions cyclone-thalweg dans le bassin, a évaluer les configu-
rations d’interaction propices a I’intensification cyclonique et a identifier un cas d’étude intéressant
(cyclone Dora, 2007) sur lequel conduire une €tude de processus par une approche de modélisation
numérique.

En matiere de prévision numérique des cyclones tropicaux, les expériences de sensibilité avec le
modele TC-LAPS ont prouvé I’'importance de la structure initiale du vortex pour la prévision de tra-
jectoire et d’intensité d’un systeme au stade initial de tempéte. Il est établi que 1’anneau de convection
externe détecté en début d’intensification rapide sur les images satellitaires du typhon Sinlaku (2008)
a eu un role prépondérant dans la genese du mur de I’ ceil principal au stade ultérieur de cyclone ainsi
que dans I’intensification du systeme. Le modele reproduit la formation de ce mur interne de fagcon
similaire a 1’observation satellitaire lorsque le vortex est initialisé par un rayon de vent maximal éloi-
gné, censé simuler la présence de la bande de convection en périphérie du systeme. Deux zones de
vent maximal co-existent plusieurs heures dans cette simulation et interagissent pour produire une
intensification réaliste du systeme. A I'inverse, un vortex initialisé par un ceil de petite dimension,
correspondant au mur principal interne qui apparait progressivement sur les images satellitaires, s’in-
tensifie de facon excessive. L’initialisation du vortex par une large zone de vent maximal contribue
également a améliorer la prévision de trajectoire en reproduisant les gyres beta associés a I’interac-
tion du cyclone avec son environnement. Les analyses confirment la nette contribution de I’effet 3
a la déviation du typhon Sinlaku vers le pole et vers 1’ouest relativement a un flux environnemental
de faible intensité. L’anneau de convection externe présent en début d’intensification, probablement
associé a une zone de vent maximal dans la réalité, a donc joué un role clé dans I’intensification et
la trajectoire du typhon Sinlaku. C’est pourquoi nous recommandons le déploiement de profils ana-
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lytiques permettant de spécifier deux régions de vent maximal a I’instant initial de la prévision. Leur
utilisation permettrait de reproduire de facon plus réaliste la structure d’un systeme de faible intensité
en phase de s’intensifier comme Sinlaku, ou encore la distribution de vent particuliere aux cyclones en
phase de remplacement du mur de 1’ceil. Avec ces nouveaux schémas de bogus et la prise en compte
d’éventuels rayons de vent maximal multiples dans les bulletins cycloniques émis par les CMRS, on
peut s’attendre a une amélioration des prévisions de structure, d’intensité, et de trajectoire de tels
systemes.

L’interaction du cyclone Dora (2007) avec un thalweg d’altitude dans I’océan Indien a révélé
quelques processus clés associés aux changements rapides d’intensité en présence d’un forcage d’al-
titude produisant un fort cisaillement de vent. L’ utilisation du modele ALADIN-Réunion pour simuler
I’interaction a nécessité la mise en place d’un protocole original pour spécifier la structure initiale de
la tempéte. Les analyses IFS du CEPMMT reproduisant bien le flux de grande échelle mais incorrec-
tement la position et I’intensité de Dora, la méthode a consisté a assimiler un bogus de vent dans une
ébauche calculée a partir d’une analyse IFS interpolée sur la grille ALADIN. Une étude de sensibilité
a permis de régler les parametres initiaux du bogus de vent ALADIN. Un bogus affiné, qui reflete au
mieux les caractéristiques observées de Dora, est capable de reproduire une évolution réaliste de la
structure et de I’intensité du cyclone. Des diagnostics en sortie de modele ont permis de montrer que la
foliation de tropopause associée au déferlement d’onde de Rossby advecte du tourbillon potentiel au
ceeur de la structure cyclonique en moyenne et en haute troposphere. Le systeme s’intensifie d’abord
en altitude et au centre par superposition de tourbillon cyclonique advecté par le flux radial moyen
et par les perturbations azimuthales imposées par le thalweg. Le thalweg force ensuite un cycle de
remplacement du mur de I’ceil (ERC) en intensifiant la circulation cyclonique en périphérie du rayon
de vent maximal. Ce forcage a I’extérieur du mur primaire est corrélé aux flux asymétriques de mo-
ment angulaire et de tourbillon potentiel générés par le thalweg, ainsi qu’a I’inclinaison des vitesses
verticales du mur de I’ceil vers I’extérieur du systeme en réponse au forcage dynamique induit par le
thalweg. L’intensification d’un mur secondaire se produit sur toute 1’épaisseur de la troposphere tandis
que le mur primaire s’effondre en moins de 6 heures, induisant un ralentissement provisoire de I’in-
tensification. Les processus simulés par ALADIN-R&union se sont vraisemblablement produits dans
la réalité puisque le cyclone Dora a effectivement subi un cycle de remplacement du mur de I’ceil a la
méme période, en association avec un arrét similaire de I’intensification. Ces résultats prouvent qu’un
modele hydrostatique de 8 km de résolution sans résolution explicite de la convection, comme ALA-
DIN-Réunion, est capable de prévoir un ERC (au moins partiel) dans le cadre d’un forcage d’altitude.
Ceci va a I’encontre de la récente étude numérique de Gadoury et Yau (2012) sur I’ouragan Wilma
(2005) qui a montré qu’une résolution minimale de 2 km était nécessaire pour prévoir la formation
d’un mur de I’ceil secondaire (ERC) avec un modele numérique comme HWRF.

Plusieurs perspectives de ces travaux de these sont envisageables. Trois d’entre elles semblent
prioritaires. Tout d’abord, sachant que les diagnostics permettant de quantifier les processus d’inten-
sification cyclonique en présence d’un forcage d’altitude sont désormais identifiés, des inversions de
tourbillon potentiel par morceau dans les analyses du CEPMMT pourront étre menées en vue de mo-
difier la structure initiale de tourbillon potentiel associée au thalweg et ainsi conclure sur son rdle
dans I'intensification cyclonique. Jusqu’a quel point les processus décrits persisteront-ils lorsque la
distribution de tourbillon potentiel sera modifiée ou déplacée ? Alternativement, une méthode plus
simple pourra €tre retenue qui consiste a modifier I’emplacement et la force du cyclone (et donc I’in-
tensité de son propre champ de tourbillon en altitude), sans modifier la structure cohérente d’altitude
localisée au sud-est du systeme. La possibilité de modifier I’anomalie d’altitude repose sur la détec-
tion objective de la structure (Plu et al. 2008) et I’'inversion des champs tridimensionnels de tourbillon
potentiel pour reconstruire les conditions initiales modifiées. La structure cohérente a modifier étant
située dans une région extra-tropicale ou subtropicale, I’algorithme d’inversion du tourbillon potentiel

204



avec équilibre implicite d’ Arbogast et al. (2008) pourra convenir. Les champs du CEPMMT modifiés
par le modele global ARPEGE initialiseront de nouvelles simulations ALADIN avec bogus de vent.
Les états successifs de I’atmosphere prévus par ARPEGE a partir des conditions initiales modifiées
serviront de conditions aux bords du domaine dans les simulations a aire limitée. Ce type d’expérience
numérique, avec chirurgie de tourbillon potentiel appliquée aux interactions entre une structure d’al-
titude et un cyclone tropical, est original du point de vue de la littérature. Les résultats permettront
de documenter la sensibilité de la prévision cyclonique aux caractéristiques de son environnement,
en montrant I’effet d’une modification mineure des caractéristiques d’un thalweg d’altitude (en po-
sition ou en amplitude) sur le scénario d’évolution du cyclone. Ils permettront de caractériser les
sources d’erreur de prévision de certains cyclones, et d’ouvrir des perspectives sur des méthodes de
correction des conditions initiales ou des méthodes de prévision d’ensemble. Un schéma conceptuel
d’interaction cyclone-thalweg pourra éventuellement voir le jour.

Dans un deuxieme temps, il semblerait intéressant d’évaluer la sensibilité de la prévision a I’ano-
malie de vapeur d’eau de grande ampleur qui est associée a I’intrusion stratosphérique. L’air sec qui
entoure Dora en moyenne troposphere au fur et a mesure de la progression de I’intrusion a vraisem-
blablement joué un role dans I’intensification du systeme puisque le modele Méso-NH a montré des
difficultés a creuser le cyclone en partie a cause de cet air sec. Il sera innovant d’analyser le role de
I’air sec dans la formation de la structure annulaire finale de Dora pour compléter les résultats de
Knaff et al. (2003) obtenus dans 1’ Atlantique Nord et le Pacifique Est.

Enfin, une analyse ondulatoire basée sur la technique des modes normaux empiriques (« Empi-
rical Normal Mode ») de Brunet (1994) et Chen et al. (2003) pourra étre conduite au cceur du vortex
simulé par ALADIN-Réunion, dans un rayon de 200 km. Cette méthode fondée sur une théorie li-
néaire applicable aux perturbations d’amplitude finie permettra d’isoler les modes d’ondes dominants
qui contribuent aux flux d’Eliassen-Palm diagnostiqués dans le cyclone Dora. L’ impact des différents
modes sur le changement d’intensité associé au cycle de remplacement du mur de I’ceil pourra étre
diagnostiqué. On espere ainsi mieux comprendre la dynamique de I’interaction thalweg-cyclone dans
la partie interne du vortex, notamment le role des ondes de Rossby de vortex dans la redistribution
radiale du moment angulaire et le réarrangement de tourbillon potentiel au niveau du mur primaire et
du mur secondaire en formation, sur une zone circulaire affectant toute I’épaisseur de la troposphere.

La prévision opérationnelle future des cyclones a Météo-France pourrait grandement bénéficier
de la mise en place d’'un modele a échelle fine comme AROME avec un schéma d’assimilation de
données 3D-Var (Seity et al. 2011). Opérationnel en France métropolitaine depuis décembre 2008,
AROME s’inspire du code d’ALADIN non-hydrostatique (Pailleux et al. 2000, Bénard et al. 2010,
Yessad 2011) pour la partie dynamique et d’'un ensemble de paramétrisations physiques issues de
Méso-NH. L’apport d” AROME sur ALADIN est avant tout une résolution horizontale plus fine, une
dynamique non-hydrostatique et une physique plus sophistiquée. Ces atouts lui conferent des capa-
cités uniques, notamment en prévision des nuages convectifs et des effets locaux. Si I’on souhaite
couvrir I’ensemble du bassin pour la mission de surveillance OMM du CMRS, une configuration du
modele avec domaine mobile pourrait s’avérer nécessaire. Pour un tel systeme, 1’assimilation d’ob-
servations contraignant la position, la structure et I’intensité du systeme dépressionnaire dans une
analyse provenant d’'un modele global serait envisageable, de fagon similaire au protocole mis en
place avec ALADIN-Réunion dans cette these. L’assimilation dans un proche avenir des radiances
micro-ondes en conditions pluvieuses et nuageuses devrait permettre de s’ affranchir des méthodes de
bogus qui s’averent clairement insuffisantes pour contraindre la structure et les bandes précipitantes
des cyclones (voir chapitre 6). Plus généralement, la prévision opérationnelle future des cyclones dans
le monde utilisera des observations a haute résolution pour initialiser des systemes de prévision nu-
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mérique capables de résoudre explicitement la convection, systeémes optimisés pour des ordinateurs a
architecture massivement parallele, de puissance de calcul décuplée (Zhang 2011).
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Glossaire

| Notation Description |

ACCESS the Australian Community Climate and Earth-System Simulator (modele déve-
loppé conjointement par le BoM et le CSIRO), 65, 66, 119, 173, 174

ALADIN Aire Limitée Adaptation dynamique Développement InterNational, xi, 2, 3, 6, 24,
66, 73,74, 104, 114-118, 120-123, 127-130, 132, 137, 142, 143, 145, 204, 205,
234,236, 238

AMSR-E Advanced Microwave Sounding Radiometer - Earth observing system (arrété de-
puis octobre 2011), 26, 103

AMSU-A Advanced Microwave Sounding Unit - module A (destiné aux profils de tempé-
rature), 28, 76

AMSU-B Advanced Microwave Sounding Unit - module B (destiné aux profils d’humidité),
26

AOML Atlantic Oceanographic and Meteorological Laboratory (laboratoire de la NOAA
en Floride), v, 207

AROME Applications de la Recherche a I’Opérationnel a Méso-Echelle (Applications of
Research to Operations at MesoscalE), 2, 118, 129, 205

ARPEGE Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle, 65, 66, 114, 116-119, 121,
204, 234

Best track données ré-analysées de la trajectoire et de I'intensité estimée d’un systeme tro-
pical toutes les 6 heures au mieux (suivant I’époque), 29, 70, 72, 79, 92, 99, 104,
105, 114, 115, 121-123, 127, 129, 130, 132, 174, 203, 236, 238

BoM Bureau of Meteorology (organisme météorologique national Australien), 3, 65,
66, 119, 207

CANARI Code d’Analyse Nécessaire a Arpege pour ses Rejets et son Initialisation, 104,
117, 118

CAPE Convective Available Potential Energy (énergie potentielle convective utilisable),
12, 13, 46

CAWCR Centre for Australian Weather and Climate Research (structure de recherche
d’environ 350 agents - coopération entre le BoM et le CSIRO), v, 3, 65, 173

CDO Central Dense Overcast, 28, 30

CEPMMT Centre Européen de Prévision Météorologique a Moyen Terme (ECMWF), 42,
53, 65, 69, 70, 74, 87, 91, 92, 97, 105, 109, 113, 114, 121, 132, 204, 207, 234,
236

CFL condition de Courant Friedrichs et Lewy, 128

CI Current Intensity (échelle de Dvorak), 28-30, 44, 79, 82, 84, 91, 99

CIMSS Cooperative Institute for Meteorological Satellite Studies (University of
Wisconsin-Madison), 30, 99

CIN Convective INhibition (frein d’instabilité), 12

CISK Conditional (or Convective) Instability of the Second Kind, 13
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Glossaire

| Notation Description |

CLIPER CLImatology and PERsistence model (modele statistique de prévision de trajec-
toire du NHC), 64, 68

CMRS Centre Météorologique Régional Spécialis¢ (RSMC en anglais), x, xii, 7, 9, 29,
30, 64, 69, 70, 79, 99, 117, 203, 205, 234

CNRM Centre National de Recherches Météorologiques, v, 74, 117

CNRS Centre National de la Recherche Scientifique, v, 2

CRC Cellule Recherche Cyclone (nomenclature Météo-France), v, vi

CSIRO Commonwealth Scientific and Industrial Research Organisation (agence Austra-
lienne de recherche gouvernementale), 65, 207

CT Cyclone Tropical, 9

DIRRE Direction Inter-Régionale de la REunion (Météo-France), v, vi, 234

DMSP Defense Meteorological Satellite Program, 26, 32

DT Dépression Tropicale, 9, 79

ECMWF European Center for Medium range Weather Forecasting (CEPMMT), 65, 207

ECUME Exchange Coefficients from Unified Multi-campaigns Estimates, 118

EFC Eddy Flux Convergence, 54, 55, 142

ENM Ecole Nationale de la Météorologie, v

EPS Ensemble Prediction System (du CEPMMT), 69

ERA-Interim réanalyses globales du CEPMMT a la troncature T255 L60 (résolution horizon-
tale d’environ 80 km et 60 niveaux verticaux) de 1979 a nos jours par pas de 6 h
et avec assimilation 4D-Var, 42, 87, 91, 92, 104, 109, 113, 121

ERC Eyewall Replacement Cycle, 21, 32, 33, 55, 64, 74, 103, 108, 204

FCPLR Formation Complémentaire Par La Recherche, v

FNMOC a Fleet Numerical Meteorology and Oceanography Center, 66

GASP Global ASsimilation and Prognosis system (modele Australien qui a précédé
ACCESS-G), 119, 120

GEFS Global Ensemble Forecast System (U.S. National Weather Service), 69

GFDL Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (Hurricane Prediction System), 66, 72,
74,76

GFS Global Forecast System (modele global du NCEP), 65, 66, 68, 69, 72

GOES Geostationary Operational Environmental Satellite, 26, 75

HRD Hurricane Research Division (équipe Cyclones du laboratoire AOML), v

HWRF Hurricane Weather Research and Forecast system (modele a aire limitée du

NCEP), 66, 74, 76, 204

IFS Integrated Forecast System (modele du CEPMMT), 65, 70, 109, 113-117, 121,
123, 127, 129, 130, 132, 204, 234, 236, 238

IPM Intensité Potentielle Maximale, 13, 54, 68, 85

IR InfraRouge, 25, 26, 29, 30, 32, 68, 75

JMA Japan Meteorological Agency, 9, 29, 174

JTWC Joint Typhoon Warning Center, 7, 9, 104, 174
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| Notation Description

LACy Laboratoire de I’ Atmosphere et des Cyclones, v, 2, 3, 12,42, 117, 234

LAPS Limited-Area Prediction System (modele a aire limité Australien), 119

LBAR Limited Area Barotropic Model, 66

LGEM Logistic Growth Equation Model, 69

MADRAS Microwave Analysis and Detection of Rain and Atmospheric Structures, 26, 75

MCS Mesoscale Convective System, 7, 11

MHS Microwave Humidity Sounder (successeur de AMSU-B), 26

MJO Madden-Julian Oscillation, 12, 99, 174

MMS5 5¢me version du modele de méso-échelle du NCAR, 74

MOCCANA MOdele Climatologique de Cyclones par ANAlogues, 64, 69

MODIS Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer, 32

MOGREPS  Met Office Global and Regional Ensemble Prediction System, 69

Méso-NH modele méso-échelle Non-Hydrostatique (modele de recherche), 3, 74, 76, 114,
115, 118, 119, 121-123, 127-130, 132, 205, 236, 238

NASA National Aeronautics and Space Administration, 26

NCAR National Center for Atmospheric Research, 74, 208

NCEP National Centers for Environmental Prediction, 65, 66, 69, 207

NEMO Nucleus for European Modeling of the Ocean, 76

NESDIS National Environmental Satellite Data and Information Service, 208

NHC National Hurricane Center, 7, 9, 64, 66, 68, 70, 209, 234

NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration, v, 26, 32, 75, 76, 207

NOGAPS (United States) Navy Operational Global Atmospheric Prediction System, 65, 66

NPOESS National Polar-Orbiting Operational Environmental Satellite System, 75

NPP National Polar-Orbiting Partnership, 75

NRL Naval Research Laboratory, 26, 33, 103

OHC Ocean Heat Content, 44, 91, 92, 104

OMM Organisation Mondiale de la Météorologie, 1, 3, 7, 9, 74, 203, 205

OSTIA Operational Sea surface Temperature and sea Ice Analysis, 118

PCT Polarization Corrected Temperature, 26

PR Precipitation Radar (capteur micro-ondes actif a bord du satellite TRMM), 28

PT Perturbation Tropicale, 9, 79

PV Tourbillon potentiel d’Ertel : Potential Vorticity, 6, 56, 61, 62, 92, 145

RAMMB Regional and Mesoscale Meteorology Branch, 104

RI Rapid Intensification, 44, 48, 51, 54, 56, 68, 82, 84, 87-89, 91, 92, 99, 108, 174,
203

RMW Radius of Maximum Wind (RVM en frangais), 15, 46

ROCI Radius of Outer Closed Isobar : rayon de la plus lointaine isobare fermée entou-
rant le cyclone, 174

RSMC Regional Specialized Meteorological Centre, 7, 207

RTTOV Radiative Transfer for Tiros Operational Vertical Sounder, 121, 130
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| Notation Description |

RVM Rayon de Vent Maximal, 15, 17, 18, 23-25, 29, 30, 32, 46, 50, 51, 59-61, 63, 73,
122, 174, 175, 208, 231

RWB Rossby Wave Breaking, 41, 42, 51, 87, 91, 92

SAB Satellite Analysis Branch (division du NESDIS), 29

SAL Saharan Air Layer, 13

SEVIRI Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager, 118

SHIFOR Statistical Hurricane Intensity FORecast (modele statistique de prévision d’inten-
sité du NHC), 64

SHIPS Statistical Hurricane Intensity Prediction Scheme, 68, 69

SOOI Sud-Ouest de 1’Océan Indien, x, xii, 2, 3,6, 7,9, 12, 29, 30, 37, 42, 44, 52, 66,
69, 70, 77,79, 82, 84, 87, 92,99, 104, 116-118, 173, 203, 234

SSM/1 Special Sensor Microwave/Imager, 25, 26, 33, 76

SSMIS Special Sensor Microwave Imager Sounder, 26, 32, 103

T-PARC THORPEX - Pacific Asian Regional Campaign, 173, 209

TAFB Tropical Analysis and Forecast Branch (division du Tropical Prediction Center -
NHO), 29

TC-LAPS Tropical Cyclone Limited-Area Prediction System (modele a aire limité Austra-
lien), 3, 25, 63, 66, 73, 119-121, 127, 129, 171, 173, 174, 203

TCS08 Tropical Cyclone Structure 2008 (associé a la campagne T-PARC), 1, 173, 174

TCWC Tropical Cyclone Warning Center, 7, 9

THORPEX  THe ObseRving system Research and Predictability Experiment, 173

TMI TRMM Microwave Imager, 26, 33

TRMM Tropical Rainfall Measuring Mission, 26, 28, 103, 208, 209

TT Tempéte Tropicale, 9

UKMO United Kingdom Meteorological Office, 65

UTC Coordinated Universal Time (Temps Universel Coordonné), 38, 99

VASCO Validation of the Aeroclipper System under Convective Occurrences, 102

VHT Vortical Hot Towers, 6, 51, 58, 62, 63, 174, 175

VRW Vortex Rossby Waves, 6, 58—60, 62, 63, 74

WISHE Wind-Induced Surface Heat Exchange, 12, 13, 56, 57

ZCIT Zone de Convergence Inter-Tropicale, 7, 11, 37
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A.1. Notations

ANNEXE A.1: NOTATIONS

TAB. A.1 — Liste des variables et constantes employées dans le manuscrit (description, unités et valeurs)

Variable-Constante | Description

a Rayon moyen de la Terre (6 371 229 m)

b Parametre de forme pour la décroissance radiale de la pression dans un
vortex de Holland [ sans unité ]

f=2Qsin¢ Parametre de Coriolis [s™! ]

fo Paramétre de Coriolis dans 1’état de base [~ ]

g Gravité terrestre (en moyenne égale 2 9,806 65 m.s~2)

k Nombre d’onde radial (ou zonal selon la géométrie considérée) [m |

ko Nombre d’onde radial dans 1’état de base [m ™! ]

l Nombre d’onde méridien [m™' ]

n Nombre d’onde azimuthal [m™' ]

P Pression [ Pa ]

De Pression au centre du cyclone [ Pa ]

Poo Pression de I’environnement loin de I’ceil du cyclone [ Pa ]

q Tourbillon potentiel quasi-géostrophique [s™! ]

r Coordonnée radiale (rayon ou distance au centre du systeme) [ m ]

Tem Rayon du maximum de vent cyclostrophique [ m ]

Tmax Rayon de vent maximum (RVM) [ m ]

t Temps [ s]

U Vitesse du vent radial en coordonnées cylindriques [ m.s™!

ur, Vitesse du vent radial dans le repere cylindrique se déplacant avec le cy-
clone [m.s™! ]

Uy Vitesse du vent zonal [ m.s™! ]

Uy, Flux zonal moyen de I’état de base considéré pour I’étude des ondes de
Rossby planétaires [ m.s~! ]

v Vecteur vent dans le repére cartésien ou cylindrique [ m.s™ |

v Vitesse du vent tangentiel (ou azimuthal) en coordonnées cylindriques
[m.s™!]

Uy = v + Qrsin ¢ Vitesse absolue dans le repere cylindrique [ m.s~! ]

Ve Vitesse du vent tangentiel en équilibre cyclostrophique [ m.s~! ]

Vem Maximum de vent tangentiel cyclostrophique [ m.s™! ]

Vg Vitesse du vent tangentiel en équilibre du gradient [ m.s™! ]

v, Vitesse du vent tangentiel dans le repere cylindrique se déplacant avec le
cyclone [m.s™!]

Umax Maximum de vent tangentiel [ m.s~! ]

Uy Vitesse du vent méridien [ m.s™! ]

T Coordonnée zonale du repere terrestre (dirigée vers I’est) [m ]

Y Coordonnée méridienne du repere terrestre (dirigée vers le pole) [ m ]

z Coordonnée verticale ou altitude [ m ]

suite en page suivante
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Variable-Constante | Description

C, Vitesse de phase d’une onde de Rossby de vortex dans la direction radiale
[m.s™!]

C Vitesse de phase d’une onde de Rossby de vortex dans la direction azimu-
thale [m.s™! ]

C, Vitesse de phase d’une onde de Rossby planétaire dans la direction zonale
[m.s™!]

Cor Vitesse de groupe d’une onde de Rossby planétaire dans la direction zonale
[m.s™!]

Cyy Vitesse de groupe d’une onde de Rossby planétaire dans la direction méri-
dienne [m.s™!]

Chra Chaleur massique 2 pression constante pour Iair sec (1004,5J.kg~ ! K1)

e Force de Coriolis [ N ]

F_iz Force centrifuge [ N ]

]FE Vecteur flux d’Eliassen-Palm dans un repere relatif au centre du cyclone,
de composantes (£, F)

Fp Force de pression horizontale [ N |

E, Composante radiale du vecteur flux d’Eliassen-Palm [ Pa.m®. K~1.s72]

F, Composante verticale du vecteur flux d’Eliassen-Palm [ Pa.m?.s72 |

G Coefficient constant sans dimension tel que gz = GZ

I? = (f+()(f+2) | Stabilité inertielle (radiale) [s~2]

L Ordre de grandeur de 1’échelle horizontale (radiale) [ m ]

M Moment angulaire absolu par unité de masse [m?.s™! |

N%?=29% Stabilité statique (verticale) [s72 ]

R Constante d’état de 1’air (humide) [J.kg 1 K]

R, Constante des gaz parfaits pour I’air sec (287,05J.kg ' K1)

R34 Rayon de vent 34 nceuds [ m ]

R50 Rayon de vent 50 nceuds [ m ]

R64 Rayon de vent 64 nceuds [ m |

PVU Potential Vorticity Unit : 1 PVU=10"%m? K.s~*.kg~!

T Température [ K]

V Ordre de grandeur du vent tangentiel [ m.s™! ]

A Géopotentiel exprimé en mgp [1 mgp = 9,806 65J.kg™! ]

Q@ Parametre de forme pour la décroissance radiale des vents dans un vortex
de Rankine [ sans unité ]

B = % Gradient méridien de f [s~'m™!]

¢ Composante verticale du tourbillon relatif [ s~ ]

CG=C+f Composante verticale du tourbillon absolu [ s~ ]

G Tourbillon relatif du vortex dans I’état de base (moyenne azimuthale)
[s']

suite en page suivante
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Description

Composante verticale du tourbillon absolu [ s~ ]

Température potentielle [ K]

Température potentielle pseudo-adiabatique du thermometre mouillé [ K |
Température potentielle équivalente [ K ]

Coordonnée azimuthale, mesurée dans le sens trigonométrique dans 1’hé-
misphere nord [ ]

Tourbillon potentiel d’Ertel [ PVU ]

Masse volumique de I’air [ kg.m 3 ]

Pseudo-densité [ Pa. K™ ]

Latitude [ ° ]

Geopotentiel [ m?.s72 ]

Potentiel de Montgomery [ m?.s~2 ]

Vitesse verticale en coordonnées pression ; négative pour une ascendance
[Pas™!]

Fréquence des ondes de Rossby de vortex [s~! ]

Vitesse de rotation de la Terre (7,292 x 1075 rad.s™!)
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ANNEXE A.2 : PERFORMANCE DES MODELES D’INTENSITE DANS LE SOOI

Les derniers ateliers prévision-recherche organisés a la Direction Inter-Régionale de Météo-
France a La Réunion (DIRRE) avaient pour but d’évaluer ALADIN-Réunion pour la prévision cy-
clonique, afin d’identifier les progres possibles du modele et de son utilisation.

La figure A.1 ci-dessous illustre la performance du CMRS de La Réunion et de trois modeles
couramment utilisé€s par les prévisionnistes dans le bassin SOOI durant les 8 dernieres saisons cyclo-
niques. La performance est évaluée ici relativement a la prévision d’intensité cyclonique. On constate
que la prévision officielle d’intensité fournie par le CMRS de La Réunion stagne (courbes poin-
tillées en Fig. A.1(a)), tout comme celle fournie par le NHC dans I’ Atlantique Nord (Fig. 2.36(b)).
En revanche, les modeles dynamiques de prévision d’intensité sur le bassin (Figs. A.1 b,c,d) se sont
nettement améliorés ces dernieres années, bien que leur performance varie fortement d’une saison
cyclonique a une autre (avec une dispersion d’erreur de I’ordre de 1’erreur moyenne, ce qui n’est
pas illustré ici). Les fluctuations interannuelles sont dues a la variabilité naturelle des cyclones tropi-
caux (différences de prévisibilité) mais aussi aux changements de version des modeles de prévision
(systemes d’assimilation, paramétrisations physiques, etc.). Sur la saison 2011-2012, le modele ALA-
DIN-Ré&union (Fig. A.1(d)) est le meilleur jusqu’a 48 h d’échéance. IFS prend le relais aux échéances
suivantes. On note aussi pour cette derniere saison cyclonique que les modeles globaux IFS et AR-
PEGE, qui ne bénéficient pas d’un bogus a I’instant initial, font plus d’erreurs aux courtes échéances
qu’aux longues.

La figure A.1(a) (comparée aux figures A.l1 b,c,d) confirme I’apport, jusqu’ici, de 1’expertise
des prévisionnistes dans le domaine de la prévision d’intensité. Ces derniers utilisent une panoplie
de données et d’outils dont ils connaissent la valeur (modeles déterministes, prévisions d’ensemble,
consensus de modeles, modeles statistico-dynamiques, technique de Dvorak, etc.) pour prévoir de
facon la plus exacte I’intensité ultérieure d’un systeme cyclonique.
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A.2. Performance des modeles d’intensité dans le SOOI

(a) CMRS de La Réunion (b) IFS du CEPMMT

30 L L L

30

251 25

na
=1

|deltaVmax| (kt)

] ] T = 0 & 5 S T
PoF 8 8 & 0§ 8 3 :oF B f O 8 7 3
EoF 8§ F & & & B 8 8§ B f = &
Saisons Cycloniques Saisons Cycloniques
— H+120
— H+96
—  H+72
— H+48
— H+24
— H+12
(c) ARPEGE — H:0 (d) ALADIN-Réunion
30 : : : : : 30 : : : : : :
251 251
20 20
=3 =3
«© ©
E 151 E 151
= =
= £
@ @
S 10+ O 10+
51 51
0 n [ [ [] - 0 [ [ [] -
5§ 8§ 0§ 8§ § 37 : 0§ B 0§ 0§ 8 § 37
8 f & 8B 8 & & 8 8 f & 8 8 & & 8

Saisons Cycloniques Saisons Cycloniques

F1G. A.1 - Tendance de la prévision d’intensité dans le SOOI de la saison cyclonique 2003-2004 a la saison
2011-2012 pour le CMRS de La Réunion (a) et 3 modeles numériques : (b) IFS du CEPMMT, (c) ARPEGE
et (d) ALADIN-Réunion. Sont tracées les erreurs moyennes annuelles de prévision d’intensité en nceuds (vent
max prévu moins vent max observé en valeur absolue). Différentes échéances de prévision sont indiquées en
couleur (voir légende). Les pointillés représentent la tendance sur les années de calcul (avec extrapolation sur
les années antérieures pour les 3 modeles numériques). Source : D. Barbary (LACy).
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ANNEXE A.3: JEU DE SIMULATIONS MESO-NH DU CYCLONE DORA

Nous illustrons ici quelques-unes des simulations réalisées avec Méso-NH pour tenter d’amélio-
rer la prévision d’intensité du cyclone Dora. Les conditions aux bords du domaine sont tantdt fournies
par les analyses du CEPMMT, tantot par les prévisions d’ALADIN-Réunion utilisant un des bogus
de vent décrits en section 4.3.3. Un tel changement de conditions latérales n’a pas d’impact dans les
configurations du modele Méso-NH qui ont été testées.

Les domaines de simulation

Les domaines de simulation utilisés dans les diverses expériences Méso-NH sont présentés en
figure A.2, avec leur nombre de points de grille respectifs. En haut se trouvent les domaines utilisés
pour les simulations emboitées a 24 et 12 km de résolution, ainsi que les domaines des simulations a
8 ou 4km de résolution, avec grille unique. Au milieu et en bas sont illustrés les domaines étendus,
nommés 8kBIG et 24kBIG, pour les simulations a respectivement 8 km et 24 km de résolution.
Ces domaines étendus ont été congus pour s’approcher au maximum de celui d’ALADIN-Réunion
(indiqué en trait pointillé vert) c6tés nord, sud et est, mais en évitant toutefois Madagascar et son
relief (c6té ouest) dans le cas du domaine 85 B1G. On espere ainsi conserver la méme information du
flux de grande échelle dans les simulations Méso-NH que dans les simulations ALADIN-Ré&union.

Augmentation de la résolution verticale

La figure A.3(a) illustre plusieurs simulations Méso-NH réalisées a la résolution de 8km sur
un domaine unique de 360 x 360 points (figure A.2, en haut). En vert et en marron figurent des
expériences initialisées par I’analyse ALADIN-Réunion avec le bogus intense V2 et forcées aux bords
par les prévisions ALADIN correspondantes (ligne bleue clair continue). Bien que la pression initiale
soit proche de la pression estimée de Dora, le modele ne parvient pas a creuser davantage le systeme,
méme apres la phase de spin-up (d’environ 12 h). La simulation en vert utilise une résolution verticale
augmentée a 75 niveaux verticaux, qui sont répartis de 20 m a 30 200 m selon un pas variable mais
toujours inférieur a 12 % pour respecter les recommandations d’utilisation de Méso-NH (Fig. A4,
courbe mauve) ; la précédente échelle comptait 46 niveaux répartis de 20 m a 25 000 m avec un pas
parfois supérieur a 20 % (courbe orange). Par rapport a I’échelle verticale d’ALADIN (courbe cyan),
la densité est renforcée en haute troposphere au-dessus de 13 km d’altitude pour représenter au mieux
les processus d’interaction thalweg-cyclone. Dans 1’échelle 75 niveaux, la densité est renforcée en
moyenne troposphere également avec un pas de 500 m. Signalons que les 5 niveaux les plus élevés de
I’échelle verticale définissent la couche tampon du modele. Le dernier niveau de la couche physique
se situe ainsi a 21 500 m dans 1’échelle 46 niveaux, et a 25600 m dans I’échelle 75 niveaux. Les
expériences initialisées et couplées aux analyses IFS (courbes en trait pointillé bleu pour 75 niveaux et
courbe en trait pointillé rose pour 46 niveaux) confirment qu’il n’y a pas de sensibilité de la prévision
Méso-NH a I’augmentation de résolution verticale, pour le cas de Dora.

Le choix des échelles verticales se justifie par I’étude de Samson (2006) qui porte sur I’'influence
de la résolution verticale sur la représentation des processus physiques responsables de 1’intensifi-
cation d’un systeme dépressionnaire tropical avec le modele Méso-NH. Les zones dynamiquement
sensibles dans le cyclone sont la couche limite ou 1’on trouve la branche convergente de la circula-
tion secondaire, et la zone située juste sous la tropopause, ou I’on trouve la branche divergente. Une
échelle a forte densité dans les basses couches de I’atmosphere permet de diminuer le temps d’ajuste-
ment du modele au vortex (spin-up) mais aussi de représenter correctement les processus de mélange
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A.3. Jeu de simulations Méso-NH du cyclone Dora
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F1G. A.2 — Domaines retenus pour les différentes simulations Méso-NH. En haut sont représentés les domaines
des simulations emboitées a 24 et 12 km de résolution, ainsi que les domaines des simulations a une seule grille
de 8 ou 4 km de résolution, accompagnés de leur nombre de points de grille respectifs. Les domaines étendus,
nommés 8kBIG et 24kBIG, a 8km et 24 km de résolution figurent respectivement au milieu et en bas. La
trajectoire du systeme Dora est tracée en rouge sur la période 31 janvier 1200 UTC - 03 février 1200 UTC
(données Best track toutes les 6 h).
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et de transport turbulent présents dans la couche limite qui sont indispensables a I’intensification du
systtme. Une forte densité (de I’ordre de 500 m entre deux niveaux consécutifs) en moyenne puis
haute troposphere est nécessaire pour représenter correctement la phase d’intensification du cyclone,
en générant une circulation divergente assez puissante et structurée pour évacuer correctement 1’ air
apporté par les mouvements convectifs (Jolivet 2008).

Agrandissement des domaines a 8 et 24 km de résolution

Les résultats des simulations Méso-NH avec extension des domaines sont illustrés en fi-
gure A.3(b) par la courbe en bleu turquoise pointillé (résolution 24 km) et celle en gris pointillé
(résolution 8 km, échéance 42 h). Il n’y a pas d’amélioration du creusement malgré une prise en
compte de I’environnement de grande échelle dans sa totalité (voir le grand domaine en bas de la
figure A.2) sur un domaine proche de celui d’ALADIN-Réunion.

Changement de réseau

On sait que la prévision cyclonique peut étre fortement sensible a la date initiale. Aussi, il est
possible qu’un vortex ALADIN moins creux (de 5hPa si I’on débute la prévision 12 h plus t6t) soit
plus facilement assimilable par le modele ALADIN. On refait donc tourner ALADIN-Réunion en
assimilant, par le 3D-Var, le bogus défini par les mesures opérationnelles de I’époque (encore nommé
VO bien que ses caractéristiques soient distinctes de celles énoncées dans le tableau 4.1) dans une
prévision 6 heures en adaptation dynamique depuis I’analyse IFS du 30 janvier a 1200 UTC (interpo-
lation des champs IFS sur la grille ALADIN). Les prévisions d’intensité obtenues en initialisant les
simulations ALADIN-Réunion et Méso-NH 12 h plus tot sont illustrées en figure A.5(a). La prévision
ALADIN partant de ce réseau (mauve) donne une évolution de I’intensité du systeme similaire a celle
issue du réseau 0600 UTC le 31 janvier avec le bogus VO de caractéristiques opérationnelles (orange),
ce qui conforte la compétence du modele a intensifier la tempéte Dora. En revanche, Méso-NH (en
trait vert clair a 24 km de résolution, ou vert foncé pointillé a 8 km de résolution) ne parvient toujours
pas a creuser le systeme, bien que cette fois la prévision d’intensité soit en bon accord avec la prévi-
sion ALADIN jusqu’au 01 février a 1800 UTC (ex : comparer les courbes mauve et vert foncé). Cette
date correspond au minimum d’humidité décelé en basses couches dans la simulation Méso-NH ini-
tialisée le 31 janvier a 0600 UTC (figure 4.23, page 132). A priori, ces résultats permettent d’exclure
I’hypothese d’un long spin-up de Méso-NH en faveur d’une évolution sensée de la pression sous I’in-
fluence des conditions environnementales et de la modélisation des processus atmosphériques dans ce
contexte. La solution qui consisterait a activer un modele Méso-NH fils de résolution plus fine apres
24 h de spin-up du modele pere n’est donc pas retenue.

Notons la dégradation de la prévision de trajectoire des deux modeles avec ce changement de
réseau (Fig. A.5(b)). Plus on remonte dans le temps, plus les analyses IFS sont incorrectes en maticre
de positionnement du systeme et plus le bogus ALADIN apparait vital. On ne pourrait utiliser des
dates antérieures au 30 janvier a 1200 UTC pour lesquelles I’anomalie de tourbillon potentiel se situe
en limite sud du domaine ALADIN.
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A.3. Jeu de simulations Méso-NH du cyclone Dora

(a) Augmentation de la résolution verticale
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F1G. A.3 — Prévision de la pression centrale (en hPa) de Dora pour diverses simulations numériques figurant
en légende, initialisées a 0600 UTC le 31 janvier 2007. Pour tous les graphes, la Best track est en noir et la
prévision opérationnelle IFS de 2007 (réseau 1200 UTC) est en rouge, pour référence. (a) En bleu continu la
prévision ALADIN avec le bogus V2 ; en rose pointillé la simulation Méso-NH a 8 km de résolution initialisée
et couplée aux analyses IFS; en bleu pointillé le méme type de simulation mais avec 75 niveaux verticaux;
en marron clair pointillé la simulation Méso-NH a 8 km de résolution initialisée et couplée a la prévision
ALADIN issue du bogus V2 ; en vert pointillé le méme type de simulation mais avec 75 niveaux verticaux
dans Méso-NH. Toutes les simulations Méso-NH illustrées dans (a) sont réalisées a 8 km de résolution sur le
domaine de taille 360 x 360 points. (b) En vert continu la prévision ALADIN avec le bogus V1 ; en vert foncé
pointillé la simulation Méso-NH sur 42 h a 8 km de résolution, sur le domaine de 360 x 360 points, initialisée
par Uanalyse ALADIN avec bogus V1 et couplée a la prévision ALADIN associée ; en gris pointillé la méme
simulation mais sur le grand domaine de 480 x 405 points ; en bleu turquoise pointillé la simulation Méso-NH
a 24 km de résolution, sur le grand domaine de 200 x 144 points, initialisée par I’analyse ALADIN avec bogus
VI et couplée aux analyses IFS ; en mauve pointillé la simulation Méso-NH a 12 km emboitée dans une grille
a 24 km initialisée et couplée aux analyses IFS sur le domaine de 180 x 200 points. Toutes les simulations
Méso-NH illustrées dans (b) comprennent 46 niveaux sur la verticale.
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F1G. A4 — Epaisseur des couches et répartition en fonction de I’altitude dans le modele ALADIN-Réunion
ainsi que deux configurations du modéle Méso-NH. A gauche, chaque niveau vertical est marqué d’une croix
a laltitude 7 correspondante (ordonnée); a droite figure la différence de hauteur entre 2 niveaux verticaux
(abscisse) en fonction de I’altitude 7 (ordonnée). 3 échelles sont représentées : en orange les 46 niveaux ver-
ticaux utilisés dans les premieres simulations Méso-NH ; en mauve [’échelle verticale a 75 niveaux verticaux,
nommée high, utilisée dans les dernieres simulations Méso-NH ; en cyan une sous-partie de 1’échelle verticale
du modele ALADIN représentée ici jusqu’a 30 km d’altitude.
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A.3. Jeu de simulations Méso-NH du cyclone Dora

(a) Pression centrale (b) Trajectoire
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F1G. A.5 - Prévision de (a) la pression centrale (en hPa) de Dora et (b) la trajectoire de Dora, pour diverses
simulations numériques figurant en légende, initialisées a divers réseaux entre le 30 janvier 1800 UTC et le 31
janvier 2007 0600 UTC. En noir la Best track; en rouge foncé la prévision opérationnelle IFS de 2007 pour
le réseau 0000 UTC du 31 janvier 2007 ; en orange la prévision ALADIN avec le bogus VO spécifi¢ par les
observations en temps réel du réseau 0600 UTC le 31 janvier; en mauve la prévision ALADIN avec le méme
type de bogus (V0) mais au réseau 1800 UTC le 30 janvier, en vert foncé pointillé la simulation Méso-NH a
8 km de résolution, sur un grand domaine, initialisée par I’analyse ALADIN précédente avec bogus VO (courbe
mauve) et couplée aux analyses IFS ; en vert clair pointillé la simulation Méso-NH a 24 km de résolution, sur
un grand domaine, initialisée par la méme analyse ALADIN et couplée a la prévision correspondante (courbe
mauve).
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Title
Tropical Cyclone rapid intensification in the southwest Indian ocean : internal processes and
external influences

Abstract

Despite significant improvements in Tropical Cyclone (TC) track forecasts over the past few
decades, anticipating the sudden intensity changes of TCs remains a major operational issue. The
main purpose of this thesis is to analyze TC rapid intensification processes in relation with external
forcing induced by upper-level troughs originating from the mid-latitudes. The impact of initial storm
structure on storm evolution and prediction is also documented.

An objective definition for rapid intensification in the southwest Indian Ocean is first proposed.
The location and frequency of TC-trough interactions are identified, as well as TC-trough arrange-
ments conducive to TC intensification. An interesting study case, TC Dora (2007), is chosen to run
numerical simulations initialized with synthetic TC observations blended in a global analysis. The
simulated TC-trough interaction is intricate with potential vorticity (PV) advection from the trough
into the TC core at mid and upper levels. Vortex intensification first occurs inside the eyewall and re-
sults from PV superposition. Further intensification is associated with a subsequent secondary eyewall
formation triggered by external forcing from the trough. The numerical model is able to reproduce
the main features associated with outer eyewall spin-up, inner eyewall spin-down, and their effects on
vortex intensity changes. Another numerical study examines typhoons in the northwest Pacific and
demonstrates the critical role played by initial vortex structure in TC track and intensity prediction.
Upgrading the initial specification of a TC inner-core structure in numerical models is recommended
for future TC prediction improvements.
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Titre
Intensification rapide des cyclones tropicaux du sud-ouest de I’océan Indien : dynamique interne
et influences externes

Résumé

La prévision d’intensité des cyclones tropicaux est un enjeu opérationnel majeur qui connait
encore de graves déficiences. Cette these vise a mieux comprendre les mécanismes d’intensification
cyclonique en lien avec un thalweg d’altitude originaire des moyennes latitudes et a mettre en évi-
dence le role des conditions initiales pour la prévision cyclonique.

Une premiere étude climatologique définit un seuil objectif pour I’intensification rapide des cy-
clones dans le Sud-Ouest de I’océan Indien, caractérise la localisation et la fréquence des interactions
cyclone-thalweg, tout en identifiant les configurations propices a I’intensification. Le cas de Dora
(2007) est identifié pour simuler I’interaction grace a un modele numérique en assimilant les caracté-
ristiques du cyclone dans une analyse globale. L’interaction cyclone-thalweg simulée est particuliere-
ment complexe. Dans un premier temps, du tourbillon potentiel provenant du thalweg se superpose au
ceeur du cyclone en moyenne et en haute troposphere. Ensuite, un forcage dynamique induit une accé-
lération de la circulation cyclonique tangentielle dans une région extérieure au mur de 1’ ceil principal,
provoquant un cycle de remplacement du mur de I’ceil. Le modele simule correctement les différentes
phases d’intensification du cyclone, ce qui permet de relier I’intensification aux effets du thalweg sur
le cyclone. Une deuxieme étude numérique dans le Pacifique Nord-Ouest met en évidence le rdle
de la structure initiale d’un cyclone sur la prévision de trajectoire et d’intensité. La prévision cyclo-
nique future progressera en affinant la structure du cceur cyclonique spécifiée dans I’état initial de la
prévision.

Mots-clés

Prévision numérique du temps, cyclones tropicaux, typhons, bogus et structure initiale, intensifi-
cation rapide, cycle de remplacement du mur de I’eil, effet beta, onde de Rossby de vortex, thalweg
des moyennes latitudes, déferlement d’onde de Rossby, tourbillon potentiel, océan Indien Sud, Paci-
fique Nord-Ouest.
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