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« Ce n’est qu’en essayant continuellement que l’on finit par réussir. En
d’autres termes, plus ça rate et plus on a de chances que ça marche. »

Proverbe Shadok

« The whole problem with the world is that fools and fanatics are always
so certain of themselves, and wiser people so full of doubts. »

Bertrand Russell
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Résumé

Cette étude a pour objectif d’analyser le rôle joué par les ondes de Rossby dans la varia-
bilité des courants-jets troposphériques des moyennes latitudes à l’aide d’un modèle nu-
mérique idéalisé. Elle s’intéresse en particulier aux mécanismes dynamiques responsables
de la persistance des principaux modes de variabilité, à savoir le mode de déplacement
méridien (Modes Annulaires, Oscillation Nord Atlantique) et de pulsation d’amplitude (lié
à la téléconnection Pacifique Nord Américaine). Le mode de déplacement est souvent le
principal mode de variabilité des jets du fait de sa persistance plus grande que celle du
mode de pulsation.

Cette persistance accrue du mode de déplacement est causée par une rétroaction positive
des ondes de Rossby, bien documentée dans de nombreux modèles et observations, qui est
bien présente dans ce modèle. Parmi les différentes sortes de mécanismes proposées dans
la littérature, cette rétroaction est caractérisée comme étant d’origine barocline, c’est à dire
causée par une modification de la source d’onde, et non barotrope, c’est à dire liée à un
changement de propagation des ondes. De plus, deux nouveaux types de rétroactions ont
été mis en évidence à une échelle de temps plus courte que cette rétroaction classique. Ce
sont toutes deux des rétroactions qui diminuent la persistance, mais dont le mécanisme dé-
pend de la nature des ondes impliquées. Les ondes planétaires, caractérisées par un faible
nombre d’onde zonal, tendent à se réfléchir sur les flancs du jet, ce qui produit une rétro-
action négative pour les deux modes de variabilité. A contrario, les ondes synoptiques de
plus grand nombre d’onde n’influent que sur la persistance du mode de pulsation, creusant
ainsi l’écart de persistance avec le mode de déplacement. Ces différents mécanismes, iden-
tifiés grâce au modèle idéalisé, sont aussi retrouvés et ainsi validés dans le contexte plus
réaliste des données de réanalyse, plus particulièrement dans l’hémisphère Sud en été dont
les caractéristiques de variabilité du courant-jet sont les plus proches de celles du modèle.

Enfin, une réflexion sur les conséquences du changement climatique est proposée via
l’étude de sensibilité menée sur certains paramètres clés du modèle. La variation du gra-
dient méridien de température, résultat robuste observé dans de nombreux scénarios, est
identifiée comme un paramètre affectant nettement la persistance du mode de déplacement,
conduisant à un mode plus persistant dans le futur. La position moyenne du jet présente
aussi un effet sur cette persistance, conduisant à un mode de déplacement moins persistant
pour des jets plus proche du pôle. Ce résultat en accord avec la littérature même si son
interprétation est différente. L’effet d’une variation de la friction dans les basses couches
de l’atmosphère est aussi étudiée, car ce paramètre plutôt difficile à évaluer présente une
disparité suivant les modèles, et influence nettement l’intensité de la rétroaction positive
des ondes.

Cette thèse a donc permis de mettre en évidence deux nouveaux mécanismes de rétroaction
des ondes sur les courants-jets et développé des diagnostics théoriques qui pourront être
plus amplement testés et appliqués dans d’autres contextes, particulièrement des réanalyses
et des simulations de climat réalistes.
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Abstract

This study investigate the impact of Rossby waves on the tropospheric midlatitude eddy-
driven jets using an idealized numerical model. It focuses on the dynamical mechanisms
driving the persistence of the main modes of variability, namely a shifting mode (Annular
Modes, North Atlantic Oscillation) and a pulsing mode (related to the Pacific North Ame-
rican teleconnection pattern). The shifting mode is often found to be the leading mode of
variability due to an enhanced persistence compared to the pulsing one.

This increase persistence is caused by a positive feedbacks of Rossby waves, well establi-
shed in many models and observations, which is present in the idealized model. Among the
different kind of mechanisms proposed in the literature, this feedback is caused by a baro-
clinic mechanism, i.e. based on changes in the wave source, and not by a barotropic one,
i.e. caused by a change in wave propagation. Moreover, two new kinds of feedback have
been found for a shorter timescale than the more classical feedback. They both tend to re-
duce persistence, but their underlying dynamical mechanism depends on wave properties.
The planetary wave, i.e. with small zonal wavenumber, do reflect on both flanks of the jet,
leading to a negative feedback on both the shifting and pulsing modes. However, the synop-
tic waves, i.e. with a larger zonal wavenumber, only impact the pulsing mode, increasing
the discrepancy in persistence between the two modes. These new mechanisms, identified
using the idealized model, have been also found in the more realistic set up of reanalysis
by studying Southern hemisphere eddy-driven jet summer variability which resemble the
most the simulated variability of the model.

Finally, the impact of climate change is assessed using the sensitivity analysis of the mo-
del to key parameters. Changes in meridional gradient of temperature, which are a robust
feature of many climate change simulations, is found to clearly impact the persistence of
the shifting mode, leading to longer lasting phases of such modes in the future. Jet position
is also found to have an effect on shifting mode persistence, which leads to less persistent
shifting mode for poleward shifted jets. This result is consistent with other studies but a
different explanation is given. The impact of friction is also investigated, because it is a
parameter difficult to tune in numerical models, and is found to change the strength of the
positive eddy feedback.

In conclusion, two new feedback mechanisms acting on eddy-driven jets variability have
been found and theoretical diagnostics have been developed and could be used to probe
more realistic set up such as future climate simulations and reanalysis.
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Introduction

Les moyennes latitudes, qui correspondent à la cellule de Ferrel, sont définies comme la
bande de latitude s’étendant entre la limite de la cellule de Hadley, située en moyenne vers
30◦ de latitude, et le début de la cellule polaire, vers 60◦. La troposphère des moyennes
latitudes, présentant une forte variabilité climatique, est globalement balayée en altitude par
des vents d’Ouest qui s’organisent en deux courants-jets principaux : le courant subtropical
et le "eddy-driven jet".

Le jet subtropical, situé au bord de la cellule de Hadley, est lié à cette circulation atmosphé-
rique de grande échelle de la région des Tropiques. La figure 1 donne une représentation
schématique de cette circulation :

— (1) L’intensité du rayonnement solaire plus important en moyenne au niveau de
l’équateur induit un chauffage des basses couches de l’atmosphère dans cette ré-
gion. Les masses d’air, plus chaudes et chargées en humidité (surtout au dessus des
océans), vont alors monter en altitude et l’eau se condenser, donnant lieu à une ré-
gion de convection intense appelée Zone Inter-Tropicale de Convergence (ITCZ en
anglais).

— (4) Une fois la tropopause atteinte, les masses d’air sont bloquées dans leur progres-
sion verticale. Poussée par le flux constant venant du sol et contrainte par la relative
symétrie zonale, elles se déplacent alors vers le Nord ou vers le Sud, formant les
branches hautes des deux cellules de Hadley, clairement visible de part et d’autre de
l’équateur sur la figure 2 vers 200 hPa.

— (2) Arrivées au niveau des Tropiques du Cancer et du Capricorne, les masses d’air,
asséchées et refroidies, redescendent. Ce phénomène est visible par les "ceintures des
déserts" qui correspondent aux deux bandes sur le globe où se trouvent les déserts
chauds et secs comme le Sahara ou l’Australie et qui coïncident assez bien avec les
deux Tropiques.

— (3) Enfin, pour fermer le cycle, les masses d’air retournent à l’équateur pour compen-
ser la divergence de masse induite par le flux montant. Ce phénomène est connu sous
le nom de convergence des alizés et explique pourquoi les régions tropicales sont
sans cesse balayées par un vent convergent vers l’équateur, la déviation vers l’Est
étant causée par la force de Coriolis. Cette convergence est visible sur la figure 2 où
le sens du vent méridien proche du sol est inversé par rapport à celui d’altitude.

Le jet subtropical, comme le montre la figure 2, se forme à l’extrémité de la branche haute
de la cellule. En effet, du fait de la conservation du moment angulaire, une parcelle d’air
qui s’écarte de l’équateur gagne en vitesse zonale car elle se rapproche de l’axe de la Terre.
Un calcul simple, sans perte par friction, permet d’estimer une vitesse du jet subtropical de
l’ordre de :

u ≃ aΩ(1− cos(ϕ))
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FIGURE 1 – Représentation schématique de la cellule de Hadley (tirée de
Beltrando (2011), figure 2.6)
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FIGURE 2 – Moyenne climatologique annuelle entre 1979 et 2016 du vent
zonal (en couleur) et méridien (en contours noirs pour les valeurs positives et
gris pour les valeurs négatives, intervalle de 0.5m s−1) moyenné zonalement
dans la réanalyse ERA-Interim en fonction de la latitude et de la pression.

où a est le rayon de la Terre, Ω sa vitesse angulaire et ϕ la latitude. On obtient ainsi une
vitesse de 62m s−1 à la latitude ϕ = 30◦, ce qui n’est pas très éloigné de la valeur moyenne
de 40m s−1 obtenue sur la figure 2 qui représente la moyenne climatologique annuelle
du vent zonal et méridien. On peut voir de plus sur cette figure que la structure de ce jet
subtropical est très barocline, avec un vent de surface quasi nul.

On devine sur la figure 2 la présence d’un second courant d’ouest d’altitude, plus barotrope
que le jet subtropical et de moindre amplitude, situé entre 30◦ et 60◦ de latitude. Son signal
est particulièrement visible dans l’hémisphère Sud où l’on distingue la présence d’un jet
plus barotrope que le jet subtropical et centré autour de 50◦S, avec des valeurs de l’ordre de
7.5m s−1 au niveau du sol et de 30m s−1 vers 200 hPa. Ce jet possède en fait une structure
zonale assez différente suivant l’hémisphère considéré, comme le montre la figure 3 où est
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représentée la moyenne climatologique du vent zonal à 850hPa. Dans l’hémisphère Sud, il
possède une structure très homogène zonalement, du fait du peu de topographie liée aux
continents et de la forme plutôt circulaire de l’Antarctique. En revanche, dans l’hémisphère
Nord, on distingue deux jets qui semblent bien séparés, chacun situé au dessus d’un bassin
océanique : le jet Atlantique et le jet Pacifique. Cette séparation est principalement due
à la présence d’un forçage stationnaire causé entre autres par d’importantes chaînes de
montagnes, comme les Rocheuses à l’Ouest des États-Unis ou l’Himalaya au Nord de la
péninsule indienne, qui se dessinent très nettement sur la figure 3.
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FIGURE 3 – Moyenne climatologique annuelle entre 1979 et 2016 du vent
zonal à 850hPa dans la réanalyse ERA-Interim en fonction de la longitude et

de la latitude. Le contour des côtes est indiqué en gras.

Ce second type de courant-jet vérifie l’équilibre géostrophique entre le gradient méridien
de température présent aux moyennes latitudes et le cisaillement vertical de vent zonal. Il
est d’une grande importance dans la climatologie des moyennes latitudes car il est intrin-
sèquement lié aux tempêtes et dépressions atmosphériques, comme le montre la figure 4
qui indique la fréquence et l’intensité des tempêtes dans la réanalyse NCEP (Kalnay et al.,
1996; Kistler et al., 2001). On peut voir sur cette figure que la plupart des tempêtes ont en
effet lieu à proximité de ces différents jets, ou plus précisément sur leur flancs polaires. Ce
phénomène est connu sous le nom de rail des dépressions, ou "storm track" en anglais, et
est responsable du transport des perturbations au dessus des océans. Ainsi, ces courants-
jets jouent un rôle crucial dans la distribution des précipitations dans des régions comme
l’Europe ou la côte Ouest des États-Unis.

Ce lien étroit entre cyclones extratropicaux et courant-jet vient de l’origine dynamique
de ce dernier qui est tout autre que celle du jet subtropial. En effet, il est fortement in-
fluencé par la propagation méridienne d’ondes atmosphériques appelées ondes de Rossby
(voir section 1.1), elles même intrinsèquement liées aux dépressions que sont les cyclones
extratropicaux, aussi appelées "eddies" en anglais. Ainsi, ce type de courant-jet est-il ap-
pelé "eddy-driven jet" dans la littérature. C’est d’ailleurs l’interaction entre le jet et ces
perturbations qui est responsable d’une grande partie de la variabilité interne de ce cou-
rant atmosphérique. Cette interaction est assez complexe du fait de la grande diversité des
échelles spatiales et temporelles des phénomènes qui l’influence.
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FIGURE 4 – (à gauche) fréquence, (en haut à droite) intensité moyenne et (en
bas à droite) intensité maximale des cyclones extratropicaux obtenues à par-
tir de l’"Atlas of Extra-Tropical Cyclones 1961-1998" basé sur la réanalyse

NCEP/NCAR. Source : www.giss.nasa.gov/research/news/20030210/

La présente étude se focalisera sur une analyse de la variabilité des courants-jets grâce à
la méthode des EOF (voir section 1.2). Son but est de rechercher des mécanismes dyna-
miques permettant de rendre compte de la prédominance de certains modes de variabilité
caractérisés par un déplacement méridien du jet et particulièrement persistants. La détermi-
nation de tels mécanismes est en effet cruciale dans ce contexte de changement climatique,
car ils permettent de faire des prédictions concernant le comportement des courants-jets,
phénomène dynamique clé du climat des moyennes latitudes, dans les années futures.

Or, beaucoup de paramètres ont un effet sur la variabilité des courants-jets. De nombreuses
études ont en effet montré que la position du jet (Barnes et al., 2010; Kidston and Ger-
ber, 2010; Arakelian and Codron, 2012), la friction de surface (Chen and Plumb, 2009),
les asymétries zonales (Gerber and Vallis, 2007), les courants océaniques, et en particulier
les fronts de température de surface (SST) (Kushnir et al., 2002; Nakamura et al., 2004;
Lu et al., 2010; Michel and Rivière, 2014), le jet subtropical (Eichelberger and Hartmann,
2007; Lachmy and Harnik, 2014, 2016) et même la stratosphère (Kushner and Polvani,
2004, 2006) peuvent influencer cette variabilité. Face à ce constat, deux approches peuvent
être envisagées. La première consiste à considérer le problème dans toute sa complexité,
à l’aide d’observations ou d’un General Circulation Model (GCM), et de le sonder, bien
souvent par le biais de corrélations statistiques. L’autre voie consiste à modéliser une évo-
lution temporelle de l’atmosphère avec un cadre idéalisé, afin de décrire des mécanismes
physiques pouvant expliquer les phénomènes observés. Ces deux approches sont très com-
plémentaires et leur interaction est à la base de nombreuses recherches dans les domaines
du climat et la science en général.
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C’est principalement la seconde approche qui sera envisagée au cours de cette étude où
nous allons chercher à caractériser des mécanismes influençant la variabilité des courants-
jets à l’aide d’un modèle numérique idéalisé. Ce modèle, inspiré des travaux de Marshall
and Molteni (1993), a déjà été utilisé avec succès pour étudier la variabilité aux moyennes
latitudes (D’Andrea and Vautard, 2001; Rivière, 2009; Drouard et al., 2013). Nous présen-
terons d’abord dans le chapitre 1 quelques éléments de dynamique des ondes de Rossby
et de variabilité du jet. Puis nous mettrons en évidence au chapitre 2 que les ondes de
Rossby de grande longueur d’onde interagissent de façon particulière avec le jet qui agit
comme un guide d’onde. Ensuite, l’étude d’une simulation de contrôle au chapitre 3 nous
permettra de décrire et d’étudier de nouveaux mécanismes influençant la persistance des
principaux modes de variabilité du jet, mécanismes que nous chercherons à valider grâce
aux réanalyses. Enfin, afin de s’intéresser aux conséquences du changement climatique sur
la variabilité des courants-jets, nous ferons au chapitre 4 une étude de sensibilité du modèle
afin d’étudier l’effet de certains paramètres que sont la position, la baroclinie du jet et la
friction de surface avant de conclure et de présenter quelques perspectives au chapitre 5.
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Chapitre 1

Ondes de Rossby et variabilité des
courants-jets

Dans ce chapitre, nous allons présenter quelques éléments afin de contextualiser ce tra-
vail de thèse. Premièrement, nous décrirons la dynamique des ondes de Rossby, princi-
pales ondes atmosphériques des moyennes latitudes et responsables d’une grande partie de
la variabilité du "eddy-driven jet". Deuxièmement, nous présenterons les différentes mé-
thodes d’analyse de la variabilité de ce jet, et en particulier les résultats de l’approche des
Fonctions Orthogonales Empiriques (EOF).

1.1 Ondes de Rossby

Les ondes de Rossby, décrites par Rossby pour la première fois en 1939 avant d’être
généralisées par Haurwitz en 1940, sont des ondes atmosphériques caractéristiques des
moyennes latitudes. Elles se développent à cause de la variation du facteur de Coriolis
f = 2Ω sin(ϕ) (où Ω = 2π/89400 = 7.27× 10−5 s−1 est la vitesse angulaire de la Terre)
en fonction de la latitude la latitude ϕ. Nous présenterons dans une première partie la théo-
rie de ces ondes dans un cadre simple, puis nous présenterons l’instabilité barocline, prin-
cipale source d’ondes aux moyennes latitudes. Ensuite, nous décrirons le cycle de vie de
ces ondes d’un point de vue énergétique. Enfin, nous ferons le lien entre ondes de Rossby
et courants-jets en montrant comment leur propagation induit une accélération locale du
vent zonal.

1.1.1 Modèle heuristique des ondes de Rossby

Les ondes de Rossby sont des ondes atmosphériques liées à la conservation de la vorticité
absolue ζ+ f , somme de ζ = ∂v

∂x
− ∂u

∂y
la vorticité relative et de f la vorticité planétaire (ou

facteur de Coriolis), ou plus généralement de la vorticité potentielle q, dans un milieu pré-
sentant un gradient de vorticité. Dans l’atmosphère, ce gradient est causé par la géométrie
sphérique qui fait que le facteur de Coriolis dépend de la latitude. La figure 1.1 présente
un schéma simple mettant en évidence les principales caractéristiques de ces ondes. Elle
représente une onde de Rossby se développant dans l’hémisphère Nord le long d’un cercle
de latitude constante ϕ0 à partir de la perturbation initiale d’une parcelle d’air :
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FIGURE 1.1 – Schéma de principe de formation et de propagation des ondes
de Rossby (tiré de Malardel (2005), figure 1.4).

(a) Une perturbation initiale provoque le déplacement méridien d’une parcelle d’air P0

par exemple ici vers le pôle. Par conservation de la vorticité absolue, cette parcelle
va avoir une vorticité relative qui diminue et va donc donner un anticyclone.

(b) La circulation d’air autour de cet anticyclone va influencer les parcelles d’air envi-
ronnantes. À l’ouest, la parcelle P1 va être entraînée vers le pôle et donner lieu à un
nouvel anticyclone qui à son tour va entraîner la parcelle P3. À l’inverse, à l’est, la
parcelle P2 va être poussée vers l’équateur, donnant naissance à une dépression qui
en retour va pousser la parcelle P4 vers le pôle.

(c) La circulation autour de P1 et P2 va entraîner la parcelle initiale P0 vers l’équateur. De
plus, la perturbation continue alors à s’étendre aussi bien vers l’est où l’anticyclone
P4 va pousser la parcelle P6 vers l’équateur que vers l’ouest où l’anticyclone P3 va
entraîner la parcelle P5 vers le pôle.

(d) Le développement de l’onde de Rossby se transforme alors en une succession d’anti-
cyclones au dessus du cercle de latitude initial et de cyclones en dessous de ce cercle.

Ce schéma met en évidence plusieurs aspects importants des ondes de Rossby. D’une part,
on voit que les perturbations se propagent vers l’est mais que l’énergie se propage vers
l’ouest. Ceci est à mettre en lien avec le fait que les ondes de Rossby ont une vitesse
de phase négative (donc orientée vers l’est) mais une vitesse de groupe positive (orien-
tée vers l’ouest). De plus, ce schéma illustre assez clairement le lien intrinsèque entre les
ondes de Rossby et les cyclones et anticyclones extratropicaux. En effet, on constate que
la présence d’un cyclone (ou d’un anticyclone) isolé peut générer une onde de Rossby. De
même, on peut voir les ondes de Rossby comme une organisation spatiale des cyclones
et anticyclones dont l’interaction les fait se propager de concert. C’est cette relation entre
cyclones/anticyclones et onde de Rossby qui explique le lien étroit entre le rail des dépres-
sions et le "eddy-driven jet" évoqué dans l’introduction.
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Une description plus formelle des ondes de Rossby s’obtient en considérant l’équation de
conservation de la vorticité absolue ζ + f . Prenons l’exemple d’un modèle barotrope avec
une variation de f selon la direction y, encore appelé plan β. Cette équation prend alors la
forme suivante (équation (4.23) de Holton (2004)) :

∂ζ

∂t
+ u

∂ζ

∂x
+ v

(

∂ζ

∂y
+ β

)

= 0 (1.1)

où β = ∂f
∂y

.

On peut linéariser cette équation autour d’un état stationnaire correspondant à un jet zonal
u(y) :

u = u+ u′, v = 0 + v′ et ζ =
∂v′

∂x
− ∂u + u′

∂y
= −du

dy
+ ζ ′.

De plus, l’approximation quasi-géostrophique nous permet d’écrire u et v sous la forme de
dérivées spatiales d’une fonction de courant ψ telle que :

u = −∂ψ
∂y

, v =
∂ψ

∂x
et ζ ′ =

∂v

∂x
− ∂u

∂y
= ∆ψ.

On peut alors exprimer l’équation (1.1) en terme d’anomalie de cette fonction de courant
ψ′ :

∂∆ψ′

∂t
+ u

∂∆ψ′

∂x
+ (β − d2u

dy2
)
∂ψ′

∂x
= 0 (1.2)

L’équation de dispersion pour une onde plane ψ′(x, y, t) = ℜ[Ψ exp(i(kx + ly − ωt))]
obtenue à partir de l’équation (1.2) est alors la suivante :

ω = uk − (β − d2u

dy2
)

k

k2 + l2
(1.3)

où encore, en terme de vitesse de phase ckϕ = ω/k :

ckϕ − u = −β − d2u/dy2

k2 + l2
(1.4)

Ainsi, comme le laissait supposer le modèle heuristique précédent, si on considère un jet
zonal en cloche, la vitesse de phase propre d’une onde de Rossby est toujours négative au
cœur du jet car d2u/dy2 est négatif du fait de la forme du jet et β est toujours positif sur
la Terre. Cependant, dans le référentiel terrestre, cette vitesse peut être positive du fait du
terme d’entrainement par le vent moyen u positif aux moyennes latitudes.

Mais l’atmosphère réelle n’est pas barotrope et la vorticité absolue n’est pas une quantité
véritablement conservée. Cependant, dans le cadre de l’approximation quasi-géostrophique,
on montre qu’une quantité équivalente appelée vorticité potentielle est elle bien conservée.
Cette quantité diffère de la vorticité absolue car elle prend en compte l’effet de l’étirement
ou de la compression des colonnes d’air, causé par exemple par la topographie, qui modi-
fie la vorticité relative du fait de l’incompressibilité du fluide. En effet, une colonne d’air
étirée verra ses parcelles se rapprocher de son axe de rotation, et va donc voir sa vorticité
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relative augmenter par conservation du moment angulaire (de la même façon qu’un pati-
neur se met à tourner plus vite sur lui même quand il replie les bras), comme le montre la
figure 1.2. Mais par construction, sa vorticité potentielle restera constante, la variation de
vorticité relative étant compensée par l’étirement.

FIGURE 1.2 – Schéma de principe de l’évolution de la vorticité relative en
cas d’étirement ou de compression d’une colonne d’air.

Dans ce cas, ce n’est plus simplement le gradient de vorticité planétaire qu’il faut prendre
en compte pour déterminer le signe de la vitesse de phase mais le gradient de vorticité
potentielle. Si en altitude, ce gradient est bien positif, conduisant à des ondes se propageant
vers l’Est comme précédemment, il est généralement négatif près du sol, conduisant à des
ondes de Rossby se propageant vers l’Ouest. C’est cette particularité qui permet aux ondes
de Rossby de croître en amplitude grâce au phénomène d’instabilité barocline.

1.1.2 L’instabilité barocline

L’équation de la partie précédente ne donne qu’une vision simplifiée de la dynamique des
ondes de Rossby. En particulier, elle ne permet pas de comprendre comment ces ondes
peuvent croître en amplitude, passant en quelques jours d’une faible perturbation initiale
aux ondes de grandes échelles visibles sur les observations. Pour comprendre cette crois-
sance, il faut s’intéresser au phénomène d’instabilité, et en particulier à l’instabilité baro-
cline.

L’instabilité barocline est la principale instabilité dynamique génératrice d’ondes au moyennes
latitudes. En effet, cette instabilité nécessite un gradient vertical de vent zonal, ou de façon
équivalente un gradient méridien de température (du fait de la relation du vent thermique).
Or, comme le montre la figure 1.3, les moyennes latitudes vérifient ce critère puisqu’elles
sont la zone de la troposphère où se fait la transition entre les températures plutôt élevées
des Tropiques et les températures bien plus froides des pôles, comme le montrent les pentes
très prononcées des isentropes au-delà de 30◦ de latitude.

Plusieurs modèles conceptuels ont été proposés pour décrire cette instabilité, et en particu-
ler la croissance des perturbations baroclines (Charney, 1947; Eady, 1949). Physiquement,
l’instabilité barocline peut s’interpréter comme un phénomène d’amplification mutuelle de
deux ondes de Rossby se propageant à des niveaux verticaux différents, d’où son nom.
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FIGURE 1.3 – Moyenne climatologique annuelle entre 1979 et 2016 de tem-
perature potentielle dans la réanalyse ERA-Interim en fonction de la latitude

et de la pression.

Pour comprendre cette instabilité, il faut envisager la circulation secondaire, aussi appelée
agéostrophique, induite par une anomalie de vorticité.

Prenons l’exemple d’une anomalie cyclonique au niveau du sol. La figure 1.4 montre
l’exemple d’une telle perturbation cyclonique axisymétrique dans un jet zonal cisaillé ver-
ticalement. Les panneaux a et c montrent respectivement les perturbations initiales de tem-
pérature et de vorticité. Au niveau du sol, une perturbation cyclonique est associée à une
anomalie chaude car une telle perturbation tend à écarter les isobares, ce qui correspond à
un réchauffement local du fait de la relation hydrostatique. Cette perturbation va être ad-
vectée par le champ de vent U, mais du fait du cisaillement, la base de la perturbation se
déplacera moins vite que son sommet. Afin de compenser cette inclinaison de la perturba-
tion, une circulation secondaire va se mettre en place, comme le montre la figure 1.4e La
réponse de cette circulation peut se comprendre grâce à l’équation complète d’évolution
du vorticité absolue :

Dζ + f

Dt
= −(ζ + f)div(~u) = +(ζ + f)

∂w

∂z
(1.5)

où w correspond à la composante verticale (agéostrophique) du vent. D’après cette équa-
tion, la vorticité absolue augmente dans les régions où w croît avec l’altitude et diminue
quand il décroît. Ainsi, à l’avant de la perturbation, une ascendance agéostrophique va se
créer afin de réduire l’anomalie de vorticité en altitude, alors qu’une subsidence apparait
à l’arrière de celle-ci pour réduire l’anomalie au sol. De même, on montre que la compo-
sante horizontale agéostrophique uag tend à compenser le cisaillement causé par le vent
géostrophique en étant négative en altitude mais positive proche du sol.

La circulation secondaire tend donc à rétablir l’équilibre géostrophique et hydrostatique
que la déformation causée par le cisaillement du vent géostrophique brisait. C’est pour-
quoi dans le cas d’une perturbation cyclonique d’altitude (figure 1.5), on observe la même
circulation secondaire au cas précédent.
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FIGURE 1.4 – Représentation schématique de la circulation secondaire in-
duite par une anomalie cyclonique au niveau du sol : (a) perturbation initiale
en température, (b) son évolution sans circulation secondaire, (c) perturba-
tion initiale de vorticité, (d) son évolution sans circulation secondaire et (e)

circulation secondaire induite (tiré de Malardel (2005), figure 14.26).

On peut comprendre l’instabilité barocline comme l’interaction entre les circulations se-
condaires d’une perturbation d’altitude et d’une perturbation au niveau du sol qui tendent à
accroître mutuellement leur anomalies de vorticité relative respectives. Prenons l’exemple
de deux anomalies cycloniques comme présentés sur les figures 1.6a et b. On remarque
que si on les superpose, l’effet net consistera à accentuer la circulation secondaire totale
sans effet sur les perturbations elles-même. Par contre, si on place la perturbation d’alti-
tude un peu en amont (à l’est) par rapport à celle située au sol, la circulation secondaire
résultante viendra influencer les anomalies de vorticité. En effet, comme on peut le voir sur
la figure 1.6c, le vent vertical n’est plus nul au niveau du maximum de vorticité potentielle.
Celui-ci est positif au dessus de la perturbation au sol et négatif en dessous de celle d’al-
titude, ce qui aura tendance à étirer la colonne d’air au niveau des deux perturbations. Cet
étirement tend, comme on la vu, à augmenter la vorticité relative, creusant ainsi l’anomalie
cyclonique (positive). Ce mécanisme reste le même dans le cas de deux anticyclones, la
circulation secondaire étant opposée au cas cyclonique.

Cependant, pour qu’une telle amplification puisse être efficace, il faut que les deux pertur-
bations restent dans la configuration de la figure 1.6c suffisamment longtemps. En effet,
si la perturbation d’altitude se dépace vers l’ouest, la retroaction perd alors en efficacité,
devenant même négative à partir du moment où elle dépasse la position de la perturbation
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FIGURE 1.5 – Représentation schématique de la circulation secondaire in-
duite par une anomalie cyclonique au sommet de la troposphère : (a) pertur-
bation initiale en température et vorticité et (b) circulation secondaire induite

(tiré de Malardel (2005), figure 14.28).

FIGURE 1.6 – Représentation schématique de l’instabilité barocline : (a)
circulation verticale due à une perturbation cyclonique au sol, (b) circulation
verticale due à une perturbation cyclonique d’altitude et (c) combinaison des
deux résultant en une circulation secondaire tendant à accentuer les anoma-

lies de vorticité potentielle (tiré de Malardel (2005), figures 19.12).

au sol. On parle alors de décroissance barocline. Ainsi, pour permettre l’amplification, il
faut que les deux perturbations se déplacent à des vitesses de phase suffisamment proches.
On parle alors de verrouillage de phase qui se traduit par l’expression :

Usol + cϕ,sol ≃ Ualt + cϕ,alt.

Ceci est rendu possible grâce à l’inversion du gradient de vorticité potentielle près du sol.
En effet, en altitude, Ualt, qui est assez élevé et positif (vent d’ouest), est compensé par
cϕ,alt < 0 alors qu’au sol, on a Usol ≃ 0 auquel s’ajoute cϕ,sol > 0.
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1.1.3 Cycle de vie

La partie précedente présente la principale source d’ondes de Rossby aux moyennes lati-
tudes, cependant ces ondes ne font pas que croître indéfiniment. D’une part, le verrouillage
de phase n’est jamais parfait entre l’onde d’altitude et celle de surface, limitant l’amplifica-
tion maximale. De plus, au-delà d’une certaine amplitude, des phénomènes non-linéaires
comme le déferlement interviennent. Ainsi, les ondes suivent une sorte de cycle de vie,
dont la durée est de l’ordre de la semaine.

Une façon simple d’appréhender ce cycle de vie est de le considérer d’un point de vue éner-
gétique. Bien qu’il soit assez simple d’estimer l’énergie cinétique due au mouvement des
masses d’air, la question de l’énergie potentielle est plus complexe. En effet, la quantité
d’énergie potentielle totale, qu"elle soit interne ou gravitationelle, contenue par l’atmo-
sphère est colossale, mais toute cette énergie ne peut être convertie en énergie cinétique.
Lorenz (1955) proposa le concept d’energie potentielle utilisable en considérant l’écart
d’énergie par rapport à une situation de repos où l’atmosphère aurait une stratification
stable et horizontale comme le montre la figure 1.7c. Or du fait de l’éclairement solaire
plus important en moyenne à l’équateur qu’aux pôles, l’atmosphère ne se trouve pas dans
cet état de repos mais présente une stratification où les isentropes sont inclinées comme
le montre les figures 1.7b et 1.3. L’énergie potentielle utilisable correspond alors à l’éner-
gie potentielle de flottabilité obtenue en réarrangeant les parcelles d’air afin d’obtenir des
isentropes horizontales et par conséquent à annuler le gradient méridien de température.

FIGURE 1.7 – Représentation schématique de la source d’énergie potentielle
utilisable aux moyennes latitude : (a) stratification due aux chauffage diffé-
rentielle entre l’équateur et les pôles, (b) stratification résultant de l’effet de
la force de Coriolis aux moyennes latitudes et (c) état de repos de l’atmo-

sphère sans rotation (tiré de Malardel (2005), figure 19.1).

On peut ainsi définir une énergie (massique) cinétique KE et potentielle utilisable PE par
les expressions suivantes :

KE =
1

2
(u2 + v2) PE =

1

2

θ2

θp

R

P0

(

P0

P

)1/γ

(1.6)
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où R = 287 J kg−1 K−1 est la constante spécifique de l’air sec, θp correspond au gradient
moyen de température potentielle en coordonnées isobares, qui caractérise la stabilité sta-
tique de l’environnement, P0 une pression de référence (en général proche de celle au sol)
et γ = CP/CV au rapport des capacités thermiques à pression et à volume constant de l’air.

Classiquement, ces énergies cinétiques et potentielles sont séparées en énergie de l’état
moyen et énergie des perturbations à l’aide d’une décompostion de Reynolds des champs
de vent et de température. On peut alors à partir des équations du mouvement et de la
thermodynamique en déduire des équations d’évolution des quatres quantités obtenues,
que la figure 1.8 représente sous forme d’un schéma :

énergie potentielle de l’état moyen ZPE :
∂ZPE
∂t

= SZ − CZ − CA

énergie cinétique de l’état moyen ZKE :
∂ZKE
∂t

= −DZ + CZ + CK

énergie potentielle des perturbations EPE :
∂EPE
∂t

= SE − CE + CA

énergie cinétique des perturbations EKE :
∂EKE
∂t

= −DE + CE − CK

(1.7)

où SZ et SE représentent les termes sources, dus aux différents forçages comme l’enso-
leillement, DZ et DE les termes dissipatifs, notamment la friction au niveau du sol, et CZ,
CK, CE et CP les termes de conversion entre les différents types d’énergie et qui sont de la
forme :

conversion interne d’énergie de l’état moyen : CZ ∝ [ω][θ]

conversion d’énergie cinétique (conversion barotrope) : CK ∝ [u∗v∗]
∂[u]

∂y

conversion interne d’énergie des perturbations : CE ∝ [ω∗θ∗]

conversion d’énergie potentielle (conversion barocline) : CP ∝ [v∗θ∗]
∂[θ]

∂y

(1.8)

où [X ] correspond à la moyenne de la quantité X et X∗ = X − [X ] à son anomalie. Les
expressions exactes dérivées dans le cas du modèle idéalisé seront données à l’annexe C.

la figure 1.9 donne un exemple de cycle de vie typique des perturbations baroclines dans
un modèle idéalisé aux équations primitives :

— La phase de croissance de la perturbation se caractérise par une conversion d’énergie
potentielle de l’état moyen en énergie potentielle des perturbations, encore appelée
conversion barocline, elle même convertie très rapidement en énergie cinétique des
perturbation. Cela correspond à la croissance suite à l’instabilité barocline.

— L’onde commence ensuite à se propager, cédant au passage une partie de son énergie
à l’écoulement moyen sous forme d’énergie cinétique, ce qui tend à accélérer le
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FIGURE 1.8 – Représentation schématique du cycle énergétique de Lorenz
représenté par les équations (1.8) entre l’écoulement moyen (Z) et les per-
turbations (E). K représente l’énergie cinétique, P l’énergie potentielle utili-
sable, T l’énergie totale, S les termes source, D les termes dissipatifs et C les

termes de conversion.

FIGURE 1.9 – Tracé des conversions d’énergies intégrées en fonction du
temps pour un cycle de vie d’une pertubation barocline (tiré de Simmons
and Hoskins (1978), figure 5). La correspondance avec les notations du texte
sont les suivantes : CP = C(AZ → AE), CK = −C(KZ → KE), CZ =

−C(AZ → KZ) et CE = −C(AE → KE).

vent : c’est la conversion barotrope. La croissance barocline cesse alors et commence
à décroitre.

— N’étant plus alimentée par la conversion barocline, l’onde finit par céder toute son
énergie cinétique à l’écoulement moyen, accélérant ainsi le courant-jet. La conver-
sion barotrope devient maximale quelques jours après le maximum de conversion
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barocline, puis s’atténue très rapidement.

— On remarque que lorsque la perturbation cède son énergie via la conversion baro-
trope, une partie est reconvertie sous forme d’énergie potentielle de l’écoulement
moyen. Ainsi les ondes ont tendance à restaurer une partie de l’énergie potentielle
qu’elles ont consommée, mais une petite partie seulement.

Le bilan d’un cycle de vie barocline est donc une conversion nette d’énergie potentielle
de l’état moyen, caractérisé par un gradient méridien de température, en énergie cinétique
de l’état moyen, c’est à dire une accélération du courant-jet. Ainsi les ondes baroclines
sont d’un importance cruciale pour comprendre la dynamique du courant-jet des moyennes
latitudes.

1.1.4 Interaction entre onde de Rossby et jet zonal

Comment les ondes de Rossby transfèrent-elles leur énergie cinétique à l’écoulement moyen ?
Pour comprendre ce phénomène, considérons l’équation du mouvement zonal (équation
(12.18) de Vallis (2006)) :

∂u

∂t
+ u

∂u

∂x
+ v

∂u

∂y
− fv = −∂φ

∂x
+ Fu −Du (1.9)

où φ correspond au géopententiel, Fu à d’éventuels termes de forçage et Du aux termes
dissipatifs. On décompose ensuite chaque champ X selon sa moyenne zonale [X ] et une
éventuelle anomalie X∗ = X − [X ]. Si on fait l’hypothèse d’un fluide incompressible et
qu’on considère la moyenne zonale de v comme nulle, on peut déduire de l’équation (1.9)
l’équation d’évolution du vent moyen [u] :

∂[u]

∂t
= −

[

u
∂u

∂x

]

−
[

v
∂u

∂y

]

+ f [v]−
[

∂φ

∂x

]

+ [Fu]− [Du]

= −1

2

[

u2

∂x

]

− ∂[uv]

∂y
+

[

u
∂v

∂y

]

+ 0− 0 + [Fu]− [Du]

= 0− ∂[([u] + u∗)v∗]

∂y
−
[

u
∂u

∂x

]

+ [Fu]− [Du]

d’où,
∂[u]

∂t
= −∂[u

∗v∗]

∂y
+ [Fu]− [Du] (1.10)

Ainsi, si on néglige les termes liés au forçage ou à la dissipation, la tendance du vent zo-
nal moyen est égale à l’opposé du gradient méridien de [u∗v∗], aussi appelé convergence
méridienne du flux de quantité de mouvement. On remarque que si on multiplie cette équa-
tion par [u], on retrouve l’équation d’évolution de ZKE décrite dans la partie précédente,
le terme de convergence de flux de quantité de mouvement correspondant à la conversion
barotrope. On peut aussi relier cette convergence à la propagation méridienne des ondes de
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Rossby. En effet, si on considère les anomalies de vent causées par une telle onde, on a :










u∗ = +
∂ψ∗

∂y
= +ℜ[ilΨexp(i(kx+ ly − ωt))

v∗ = −∂ψ
∗

∂x
= −ℜ[ikΨexp(i(kx+ ly − ωt))

d’où,

[u∗v∗] = −Ψ2

2
kl (1.11)

Considérons maintenant la vitesse de groupe méridienne d’une onde de Rossby, que l’on
peut calculer en prenant la dérivé selon l de l’équation (1.3) :

clg =
∂ω

∂l
= +

β − d2[u]/dy2

(k2 + l2)2
kl (1.12)

FIGURE 1.10 – Structure dans le plan (x,y) des contours de fonction de
courant associés à une onde de Rossby générée dans le courant-jet. Sur la
figure, uv correspond au [u∗v∗] de l’équation (1.10) (tiré de Vallis (2006),

figure 12.5).

La vitesse de groupe méridienne et le flux méridien de quantité de mouvement généré par
une onde de Rossby sont donc liés et de signe opposé si (β − d2[u]/dy2) > 0). Or cette
condition est bien vérifiée dans le jet car β > 0 partout sur le globe et d2[u]/dy2) < 0
au coeur du jet du fait de sa forme en cloche. Ainsi, si une telle onde se propage vers
le pôle, son flux de quantité de mouvement sera orienté vers l’équateur, et inversement.
Ce lien entre propagation et flux de quantité de mouvement se traduit par une inclinason
des contours de fonction de courant comme illustré sur la figure 1.10. En d’autre termes,
quand une onde de Rossby se propage depuis la zone barocline qui l’a excitée, typiquement
le cœur du courant-jet, elle aura tendance à se propager loin du jet et à faire converger le
flux de quantité de mouvement dans sa région source, comme le montre la figure 1.11.
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FIGURE 1.11 – Schéma descriptif de l’impact de la propagation méridienne
des ondes de Rossby sur le courant-jet (qui correspond à la principale source

d’excitation de ces ondes). (tiré de Vallis (2006), figure 12.4).

Cette vision barotrope a été généralisée par la notion de flux d’Eliassen-Palm (Eliassen
and Palm, 1961), dont la divergence peut-être reliée à l’accélération du vent zonal moyen
(Andrews and Mc Intyre, 1976). Cette quantité vectorielle est un bon diagnostic de la
propagation des ondes dans un plan (y,p). Son expression sur la sphère, dans le cas d’une
atmosphère sèche, est la suivante (équation (12A.2) de Vallis (2006)) :

~F = (Fy, Fp) =

(

−cos(ϕ)[u∗v∗],−f [u
∗θ∗]

θp

)

(1.13)

On reconnait dans l’expression de la composante méridienne l’opposé du flux de quan-
tité de mouvement, multiplié par un facteur cos(ϕ) du fait de la géométrie sphérique.
La composante verticale correspond quand à elle à l’opposé du flux d’énergie thermique
due à l’onde, souvent appelé "flux de chaleur" dans la littérature. L’avantage de ce flux
d’Eliassen-Palm est qu’il peut être tracé sur une carte afin de visualiser la propagation
des ondes de Rossby, car ses composantes sont porportionelles à la vitesse de groupe des
ondes(Edmon et al., 1980; Palmer, 1982).

La figure 1.12 montre la moyenne climatologique du flux d’Eliassen-Palm. On constate sur
cette figure un intense flux vertical au sein du jet, indiquant une propagation des ondes de
Rossby depuis les basses couches vers les hautes couches de la troposphère. En montant en
altitude, le flux d’Eliassen-Palm s’incline, préférentiellement vers l’équateur à cause de la
géommétrie sphérique (Rivière, 2009). Dans cette zone, le flux de chaleur va être converti
en flux de quantité de mouvement, ce qui va provoquer une convergence flux de quantité
de mouvement de vers 50◦ de latitude et donc une accélération du vent dans cette zone.
Cette figure est donc une bonne illustration du lien intrinsèque entre propagation des ondes
de Rossby et courants-jets.

On peut aussi étudier la propagation des ondes de Rossby dans le cadre de l’approximation
quasi-géostrophique en utilisant une approche très similaire à celle de l’optique géomé-
tique. On peut en effet définir pour l’atmosphère un indice de réfraction n dont l’expression
dépend à la fois de l’écoulement moyen et des caractéristiques de l’onde (Matsuno, 1970;
Karoly and Hoskins, 1982). Si on s’intéresse à la propagation dans le plan (x,y), on montre
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FIGURE 1.12 – Moyenne climatologique annuelle entre 1979 et 2016 du flux
d’Eliassen-Palm (flèches) et de sa divergence (contours) dans la réanalyse

ERA-Interim en fonction de la latitude et de la pression.

que cet indice n prend le forme suivante :

n2 =
∂[q]/∂y

[u]− cϕa cos(ϕ)
− k2

(a cos(ϕ))2
(1.14)

où [u] et [q] représentent le vent zonal et la vorticité potentielle moyenne, k et cϕ le nombre
d’onde (sans dimension) et la vitesse de phase (en rad s−1) de l’onde et a le rayon de la
Terre.

Plusieurs résultats de l’optique géométrique trouvent ainsi leur analogue pour la propa-
gation des ondes de Rossby. Par exemple, ces ondes ont tendance à se propager vers les
régions de plus fort indice, du fait que les rayons s’incurvent de plus en plus quand n
augmente, comme le feraient des rayon lumineux qui vérifient la loi de Snell-Descartes.
L’équation (1.14) montre aussi que n2 peut devenir nul voire négatif, ce qui rend l’indice
n imaginaire et donc produit une onde évanescente. La limite n = 0 ainsi donc comme
une barrière entre les domaines où l’onde se propage (n > 0) et ceux où elle s’amortit
exponentiellement (n < 0), donnant lieu à une réflexion totale des ondes incidentes. C’est
pourquoi ces zones sont appelées des niveau de réflexion, ou "turning latitudes" en anglais.
Un tel niveau de réflexion se trouve notamment sur le flanc polaire des courants-jets, où la
décroissance du gradient de vorticité potentielle et l’augmentation du rapport k/a cos(ϕ)
provoque un changement de signe de n2 pour les ondes de grande longueur d’onde (cf
section 2.1).

Mais des comportements plus surprenants peuvent aussi avoir lieu du fait de l’expression
particulière de l’indice de réfraction. En particulier, si la vitesse de phase compense exac-
tement le vent zonal moyen, n2 devient infini. De telles régions sont appelés latitudes cri-
tiques et sont le siège de phénomènes non linéaires comme l’absorption et le déferlement
d’onde (Holton, 1992). Elles agissent aussi, du moins dans l’approche linéaire, comme
des barrières infranchissables de fait de cette singularité. On les trouve souvent de part
et d’autre du jet du fait de la décroissance du vent zonal. Ainsi, les courants-jets agissent
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comme des guides d’onde pour les ondes de Rossby, en particulier pour les ondes synop-
tiques dont la vitesse de phase est plus élevée (Hoskins and Ambrizzi, 1993).

1.2 Variabilité des courants-jets

Comme nous l’avons vu, le courant-jet est fortement influencé par les ondes de Rossby et
il en est de même pour sa variabilité. Dans cette partie nous allons d’abord présenter les
principales méthodes utilisées pour étudier la variabilité des moyennes latitudes, puis nous
concentrerons sur la méthode des Fonctions Orthogonales Empiriques (EOF) qui nous per-
mettra de dégager les principaux modes de variabilité du courant-jet. Enfin, nous verrons
les mécanismes proposés pour déterminer le mode de variabilité dominant.

1.2.1 Méthodes d’étude de la variabilité

Du fait de la grande variabilité du climat aux moyennes latitudes, de nombreuses méthodes
statistiques ont été utilisées pour déterminer des modes cohérents pouvant caractériser cette
variabilité. Deux principales approches ont alors émergées. La première, appelé télécon-
nections, est basée sur l’analyse de la corrélation de différents champs atmosphériques dans
l’espace et le temps. La seconde, appelée régimes de temps, consiste à classer les états de
l’atmosphère en classes présentant des caractéristiques similaires.

1.2.1.1 Téléconnections

Depuis les travaux pionniers de Walker and Bliss (1932) sur la corrélation à grande échelle
du champ de pression, l’idée d’une interconnexion dynamique entre certaines régions des
moyennes latitudes n’a fait que se renforcer. D’abord définies comme un couple de ré-
gions aux conditions atmosphériques fortement anticorrélées (Wallace and Gutzler, 1981),
la méthode de téléconnections a par la suite évolué notammant grâce à l’utilisation des
Fonctions Orthogonalers Empiriques ou EOF (Molteni et al., 1988; Feldstein, 2000) qui
permettent d’obtenir un indice temporel, appelé composante principale, et une structure
spatiale decrivant la variabilité (cf. annexe A.2). Nous verrons dans un premier temps les
téléconnections dans un cadre moyenné zonalement, puis nous mettrons en évidence les
spécificités des téléconnections de l’hémisphère Nord.

1.2.1.2 Modes annulaires

Même si la Terre présente une certaine asymétrie zonale, en particulier à cause des conti-
nents et des grandes chaînes de montagnes comme l’Himalaya ou les Rocheuses, une par-
tie de la variabilité des moyennes latitudes peut-être reproduite par un mode de variabilité
zonalement homogène. Historiquement, ces modes ont été observés d’abord dans l’hémi-
sphère Nordcomme une anticorrélation de la pression au niveau de la mer comparée aux
Tropiques connue sous le nom d’Oscillation Arctique (AO) Lorenz (1951). Sa contrepartie,
dans l’hémisphère Sud, est appelée Oscillation Antarctique (AAO). Une autre définition,
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basés sur les EOF du géopotentiel, conduit à une autre dénomination : le NAM (North An-
nular Mode) et le SAM (South Annular Mode) (Thompson and Wallace, 2000). Ces deux
définitions montrent une forte corrélation, indiquant qu’elles sont probablement les deux
facettes d’un même phénomène.

FIGURE 1.13 – (a,b) Vent géostrophique moyen et (c,d) anomalies de géo-
potentiel régressées selon l’indice normalisé du NAM (à gauche) et du SAM
(à droite), basée sur des données mensuelles de janvier 1958 à decembre

1997 (tiré de Thompson and Wallace (2000), figure 3).

La phase positive de l’AAO/SAM se caractérise par une anomalie négative de géopoten-
tiel au dessus du pôle, associée à une anomalie positive aux moyennes latitudes (voir
figure 1.13c). Sa structure est assez symétrique zonalement, du fait de la topographie
des continents dans l’hémisphère Sud. La même structure est visible pour l’hémisphère
Nord, où les anomalies positives de géopotentiel sont particulièrement nettes au dessus
des océans. Mais dans ce cas les contients semblent plus fortement affecter la structure du
mode, et les deux centres d’actions sont à mettre en rapport avec les deux courants-jets
Pacifique et Atlantique (voir figure 3). Cette structure particulière montre que si l’approche
zonalement intégrée est assez convaincante pour l’hémisphère Sud, une vision plus locale
est nécessaire pour l’hémisphère Nord.

1.2.1.3 Téléconnections de l’hémisphère Nord

Contrairement à l’hémisphère Sud, on isole plusieurs téléconnections non zonalement ho-
mogènes dans l’hémisphère Nordselon le bassin océanique observé Walker and Bliss (1932);
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Wallace and Gutzler (1981). Il en existe trois principales, l’Oscillation Nord Atlantique
(NAO) dans l’océan Atlantique, l’Oscillation Nord Pacifique ou Pacifique Ouest (NPO/WP)
à l’Ouest de l’océan Pacifique et l’oscillation Pacifique Nord Américaine (PNA) à L’Est.

L’Oscillation Nord-Atlantique (Walker and Bliss, 1932) est une téléconnection cruciale qui
domine la variabilité de l’Atlantique Nord. Elle est traditionnellement associée à l’anticor-
rélation entre l’intensité de la dépressions d’Islande et celle de l’anticyclone des Açores,
cette constatation n’étant en fait qu’une définition plus rigoureuse d’un prénomène déjà
connu des marins de XVIIIème siècle (Crantz, 1767). La figure 1.14a montre la structure
spatiale des anomalies de pression associée à La NAO. Pendant la phase positive, la dé-
pression et l’anticyclone sont renforcées. Sa phase négative est quand à elle plutôt associée
à un décalage vers le Sud de la dépression et un affaiblissement de l’anticyclone. La NAO
a une persitence typique de 10 jours (Feldstein, 2000), ce qui particulièrement long en re-
gard des autres téléconnections, et représente le principal mode de variabilité (c’est à dire
première EOF) du bassin Atlantique Nord. Sa structure est très proche de celle du NAM
(voir figure 1.14b), bien que le signal de la NAO soit moindre sur l’océan Pacifique, ce qui
laisse penser que la NAO pourrait être une expression locale de du NAM (Ambaum et al.,
2001; Vallis and Gerber, 2008).

FIGURE 1.14 – Structure de la principale EOF de la pression au niveau de
la mer, calculée à partir de la variabilité hivernale (DJFM) (a gauche) sur le
secteur Atlantique seulement et (à droite) sur tout l’hémisphère Nord (tiré de

Ambaum et al. (2001), figures 4a et 1a respectivement).

L’océan Pacifique possède un mode de variabilité très proche de la NAO, anciennement
appelé North Pacific Oscillation (NPO) (Walker and Bliss, 1932; Rogers, 1981). Elle cor-
respond à l’anticorrélation de la pression au niveau de la mer entre l’Alaska (correspon-
dant à l’Islande pour la NAO) et Hawaï (correspondant aux Açores). Sa persistance est plus
courte que la NAO (seulement 7 jours d’après Feldstein (2000)) mais sa structure est sensi-
blement la même comme le montre la figure 1.15. Il existe cependant plusieurs différences
entre les deux modes. D’une part, les anomalies liées à la NPO ne s’étendent pas sur tout le
Pacifique, mais surtout sur le Pacifique Ouest et central, d’où son autre nom : West Pacific
teleconnection (WP). D’autre part, la NPO/WP ne correspond pas au mode dominant de
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variabilité sur le Pacifique, mais seulement à la seconde EOF (Feldstein, 2000; Linkin and
Nigam, 2008).

FIGURE 1.15 – Anomalies de pression au niveau de la mer (SLP, à gauche)
et du géopotentiel à 500hPa (à droite) associées à la WP et la NAO, regréssée
sur tous les hivers entre 1958 et 2001 d’après la réanalyse ERA-40 (tiré de

Linkin and Nigam (2008), figure 13).

La principale EOF de l’océan Pacifique est appelée la téléconnection Pacifique Nord Amé-
ricaine (PNA) (Wallace and Gutzler, 1981; Esbensen, 1984). Cette téléconnection, dont
la détection se fait généralement à l’aide du géopotentiel à 500hPa, est plus complexe et
possède quatre centres d’action et non deux, comme le montre la figure 1.16. Sa phase
positive est associée à une anomalie de géopotentiel positive au large d’Hawaï et sur le
Canada, ainsi qu’à une anomalie négative au Sud de l’archipel des îles Aléoutiennes (au
Sud-ouest de l’Alaska) et du Sud-Est des États-Unis.

1.2.1.4 Régimes de temps

Une autre approche que les EOF consiste à analyser de la variabilité des moyennes lati-
tudes en classant les différents états possibles de l’atmosphère en différents régimes de
temps. Cette idée vient de la constatation par les météorologues pendant les années 1950
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FIGURE 1.16 – Carte de corrélartion obtenue pour la téléconnection Paci-
fique Nord Américaine. Les lignes rouges, grises et bleues représentent res-
pectivement une corrélation positive, nulle et négative avec un intervalle de

0.35. Source : http ://research.jisao.washington.edu/data_sets/pna

du maintien pendant plusieurs jours de certaines configurations atmosphériques particu-
lières, notammant les blocages (Rex, 1950; Namias, 1964). Par la suite, deux principales
méthodes ont émergées afin de classifier ces régimes de temps. La première, basée sur la
technique du "clustering" (ou partitionnement) qui consiste à classer les différents états
de l’atmosphère en les groupant afin de minimiser la variance au sein d’une classe mais
à maximiser la variance entre les classes (Legras et al., 1987; Michelangeli et al., 1995).
La seconde méthode repose sur une classification hiérarchisée où après chaque itération,
le nombre de classe est réduit en fusionnant celles ayant le moins de variance inter-classe,
jusqu’à toutes les fusionner et ainsi obtenir une arborescence organisant tous les états pos-
sibles (Ward, 1963).

Cette méthode a été appliquée avec succès dans différentes régions du globe et en particu-
lier pour les océans Pacifique Nord (Haines and Hannachi, 1995) et Atlantique Nord (Vau-
tard, 1990; Ayrault et al., 1995). La figure 1.17 montre les 4 régimes de temps classiques
obtenus sur l’Europe et l’Atlantique Nord. Le regime zonal (Fig. 1.17a) et le régime d’an-
ticyclone groenlandais (Fig. 1.17c) sont assez similaires aux phases positive et négative de
la NAO, mais cette méthode met aussi en évidence deux nouveaux modes de variablilté.
Le mode de dorsale atlantique est un mode très symétrique zonalement avec un courant-jet
très faible. Le mode de blocage présente quand à lui un fort anticyclone au dessus de la
Scandinavie, ce qui tend à réduire l’étendue zonal du courant-jet et du rail des dépression.

Plus récemment, Woolings et al. (2010) a proposé une nouvelle méthode de classification
basée sur la position du jet. D’après cette étude, focalisée sur l’Atlantique Nord, le courant-
jet de cette région possède trois états privilégiés associés à trois pics de la distribution
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FIGURE 1.17 – Isolignes du géopotentiel à 700hPa (en rouge) et intensité du
vent zonal (en couleur) pour les 4 régimes de temps de l’Atlantique Nord : (a)
régime zonal (ZO), (b) régime de blocage (BL), (c) anticyclone groenlandais
(GA) et (d) dorsale atlantique (AR) (d’après Ayrault et al. (1995), figure 1).

de position moyenne journalière. Cette démarche, plus simple à mettre en œuvre que les
algorithmes présentés plus haut, a été reliée aussi bien à la classification classique des
régimes de temps de l’Atlantique Nord qu’aux deux premières EOF du vent zonal, formant
ainsi un pont entre ces deux approches.

1.2.2 Modes de variabilités des courants-jets

Les différents modes de variablilité présentés dans la section précédente ont bien sûr une
influence sur le courant-jet. Nous nous focaliserons ici sur l’approche des téléconnections
qui sera au cœur de l’étude proposée ici. Il y a en effet un fort lien entre les téléconnections
précédemment décrites et les EOF du vent zonal (Athanasiadis et al., 2010), du fait du lien
étroit entre anomalies de pression, signature des cyclones et anticyclones extratropicaux,
et les courants-jets.

L’effet des modes annulaires sur le jet moyen est montré figures 1.13a et b. Lors d’une
phase positive, le courant-jet tend à être déplacé vers le pôle alors que lors d’une phase
négative, celui-ci est déplacé vers l’équateur. Ce mode de déplacement méridien est appelé
"shifting mode" et représente une part significative de la variabilité du jet, expliquant entre
20 et 35% de la variance hivernale dans l’hémisphère Nordet entre 30 et 45% dans l’hé-
misphère Sud (Thompson and Wallace, 2000; Eichelberger and Hartmann, 2007; Codron,
2007). Si ce comportement est assez général pour l’hémisphère Sud (Lorenz and Hart-
mann, 2001; Codron, 2007), il est aussi le mode dominant de variabilité dans l’Atlantique
Nord du fait du fort impact de la NAO (Ambaum et al., 2001; Eichelberger and Hartmann,
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FIGURE 1.18 – Composites des anomalies de vent zonal pour une phase po-
sitive (High) et négative (Low) du mode de variabilité dominant (a) du jet
Atlantique et (b) du jet Pacifique. La moyenne climatologique est tracée en
trait plein et la différence des deux composites en pointillé (tiré de Eichel-

berger and Hartmann (2007), figure 4).

2007, voir figure 1.18a). Cependant, pour le jet Pacifique, ce mode de déplacement méri-
dien, bien que lié à la NPO/WP, n’est pas le mode de variabilité dominant (Eichelberger
and Hartmann, 2007; Athanasiadis et al., 2010).

En effet, le principal mode de variabilité du jet Pacifique est un mode mixte ou le dépla-
cement méridien se supperpose à une variation significative de l’intensité du jet, comme le
montre la figure 1.18b. Ce mode de variabilité avec accélération/décélération du courants-
jets à été relié à la PNA et est présent aussi dans pour le jet Atlantique, mais cette fois ci
comme seconde EOF (Athanasiadis et al., 2010). Ce genre de mode particulier s’observe
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aussi dans les analyses sectorielles de l’hhémisphère Sud. En effet, bien que le SAM in-
duise en moyenne un déplacement du jet, comme c’est le cas au dessus de l’océan Indien,
la réponse au dessus de l’océan Pacifique correspond à un jet plus intense et étroit pour la
phase positive et moins intense et plus large pour la phase négative (voir figure 1.19). Ce
genre de comportement est parfois qualifié de "pulsing mode".

FIGURE 1.19 – Composites des anomalies de vent zonal pour une phase
positive (trait plein) et négative (pointillé) du SAM pour l’océan Indien (à

gauche) et Pacifique (à droite) (tiré de Codron (2007), figure 4).

1.2.3 Persistance et rétroaction

Depuis la découverte des modes annulaires et des divers téléconnections, la question de la
prépondérence de ces modes de variabilité s’est posées. En effet, les modes de déplacement
méridien (NAM, SAM, NAO) semblent posséder une persistance plus grande que les autres
modes (Feldstein, 2000; Lorenz and Hartmann, 2001, 2003), ce qui tendrait à en faire
les modes privilégiés de réponse de l’atmosphère aux différentes perturbations (Ring and
Plumb, 2007, 2008; Chen and Zurita-Gotor, 2008; Lutsko et al., 2015). Plusieurs études ont
montré que ce mode particulier est rendu plus persistant par un mécanisme de rétroaction
faisant intervenir les ondes synoptiques (Yu and Hartmann, 1993; Robinson, 1996, 2000;
Feldstein and Lee, 1996, 1998).

Lorenz and Hartmann (2001) proposa une méthode simple pour mettre en évidence cette
rétroaction. En partant de l’équation d’évolution du vent moyen et en la projetant sur un
mode de variabilité (EOF) donné, il obtint l’équation suivante (Eq. (2) de l’article) :

dPC
dt

= m− PC
τ

(1.15)

où PC (noté z dans l’article) correspond à la composante principale associée à l’EOF et m
à la projection du terme de convergence de flux de quantité de mouvement. Ici, le terme
PC/τ est une approximation du terme de dissipation dû à la friction, celle-ci n’étant pas
explicitement accessible dans les réanalyses et est approchée par un amortissement ("Ray-
leigh damping") avec une constante de temps τ constante (comparer à équation (A.10)).
En faisant l’hypothèse qu’il existe bien une rétroaction des ondes, le modèle le plus simple
consiste à considérer une relation linéaire entre PC et le terme de convergence de flux de
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quantité de mouvement, qui s’écrit alors sous la forme

m = m̃+ bPC

où m̃ représente le forçage aléatoire par les ondes et bPC la rétroaction. On peut alors
chercher à évaluer le coefficient b qui lie m et PC en calculant la corrélation croisée entre
ces deux séries temporelles. La figure 1.20 montre le résultat obtenu pour le SAM. On
voit clairement sur cette figure un pic de corrélation vers -2 jours correspondant au forçage
d’un évenement de SAM par les ondes de Rossby. Puis entre 0 et +3 jours, la corrélation
devient négative avant de redevenir positive entre +4 et +20 jours. C’est cette dernière cor-
rélation, significativement positive, qui est pour Lorenz and Hartmann (2001) la signature
d’une rétroaction positive, car elle ne peut être causée par la partie "aléatoire" m̃ dont
l’autocorrélation est nulle au delà de 5 jours.

FIGURE 1.20 – Corrélation croisée entre PC, la composante principale as-
sociée à l’EOF1, et m, la projection des anomalies de convergence de flux
de quantité de mouvement intégrées zonalement et verticalement, pour l’hé-
misphère Sud en l’absence de rétroaction (trait fin) et dans les réanalyses

NCEP (trait épais) (tiré de Lorenz and Hartmann (2001), figure 7a).

Cette rétroaction est principalement causée par les ondes dites synoptiques, dont le nombre
d’onde zonal est de l’ordre de 5 à 8. À l’inverse, les ondes plus longues, par la suite ap-
pelées ondes planétaires, ne semblent pas avoir d’impact sur la persistance de l’EOF1, du
moins pas aux échelles de temps considérées (Lorenz and Hartmann, 2001). Plusieurs types
de mécanismes ont été proposés au fil des publications pour comprendre cette rétoaction
des ondes et ceux-ci peuvent être classés en deux principales catégories : les mécanismes
baroclines et barotropes.

Les mécanismes baroclines reposent sur le maintien des anomalies de vent par un chan-
gement de la baroclinie et donc de la source d’onde. Les premiers modèles de rétroaction
(Robinson, 1996, 2000) mettent en évidence le rôle de la friction, qui permet de décélérer
le vent dans les basses couches de la troposphère et donc d’accroître le gradient vertical
de vent. Depuis, d’autres mécanismes ont été proposés et font intervenir un déplacement
méridien de la zone barocline corrélé avec celui du jet (Robinson, 2006; Gerber and Vallis,
2007). Enfin, une autre approche propose que la baroclinie au cœur du jet, qui tend à être
réduite par les ondes synoptiques, soit restaurée par les ondes planétaires qui déposent leur
quantité de mouvement sur les bords du jet, conduisant à une divergence du flux de quantité
de mouvement et à une décélération du jet dans les basses couches Zhang et al. (2012).
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Les mécanismes barotropes reposent eux sur une modification de la propagation des ondes
sans changement de la baroclinie. En effet, c’est la propagation méridienne qui structure la
convergence de flux de quantité de mouvement dans la haute troposphère. Par exemple, la
présence ou non d’un niveau de réflexion sur le flanc polaire du jet va fortement affecter
cette convergence et l’intensité de la rétroaction des ondes (Lorenz, 2014a,b). Un autre
mécanisme propose que ce n’est pas tant la présence du niveau de réflexion que le fait
que les ondes n’atteigne pas la latitude critique polaire qui importe, cette dernière étant
cruciale pour organiser une structure de la convergence de flux de quantité de mouvement
qui permettra de maintenir efficacement un déplacement du jet (Barnes et al., 2010; Barnes
and Hartmann, 2011).

Ces deux types de mécanismes ne sont bien sûr pas mutuellement exclusifs et participent
sans doute tous les deux à la persistance accrue du mode de déplacement méridien. De ré-
centes études ont montré, en comparant les résultats obtenus dans des modèles barotropes
et des GCM, que ces deux sortes de mécanismes étaient bien présents, même s’il reste
difficile d’évaluer leur importance respective (Barnes and Thompson, 2014; Zurita-Gotor
et al., 2014). La question est donc encore loin d’être tranchée, d’autant plus que la variabi-
lité des courants-jets peut être influencée par de nombreux autres facteurs comme l’océan
(Kushnir et al., 2002; Nakamura et al., 2004; Michel and Rivière, 2014), le jet subtropi-
cal (Eichelberger and Hartmann, 2007; Barnes and Hartmann, 2011; Lachmy and Harnik,
2016) ou la stratosphère (Kushner and Polvani, 2004, 2006).
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Dans ce chapitre, nous allons étudier le comportement des ondes de Rossby en fonction
de leur nombre d’onde zonal. Nous verrons dans un premier temps que les ondes ayant un
petit nombre d’onde zonal se réflechissent sur les bords du courant-jet, affectant ainsi sa
variabilité. Dans un second temps, nous montrerons qu’il existe un lien entre ces réflexions
à la structure de convergence de flux de quantité de mouvement.

2.1 Article : A Short-Term Negative Eddy Feedback on
Midlatitude Jet Variability due to Planetary Wave Re-
flection

Principaux résultats

Dans cette partie, nous allons nous intéresser à la propagation des ondes de Rossby et en
particulier des ondes planétaires caractérisées par un petit nombre d’onde zonal (entre 1
et 4) ou de manière équivalente une grande longueur d’onde (de l’ordre de 5000 km ou
plus). Plus spécifiquement, nous allons chercher à interpréter physiquement le rôle de ces
ondes planétaires dans la variabilité des jets. Plusieurs articles ont en effet montré qu’elles
avaient un comportement bien différent des ondes synoptiques (c’est à dire ayant une plus
petite longueur d’onde) et ce notamment à très courte échéance, dans les jours qui suivent
une fluctuation marquée de la latitude ou de l’intensité du jet.
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Cette étude se base sur 2 types d’expériences numériques distinctes. La première est une
étude du développement et de la propagation des modes normaux, qui correspondent au
mode le plus linéairement instable pour un nombre d’onde donné. On peut ainsi étudier
la dynamique non-linéaire de ces modes afin de mettre un évidence une éventuelle diffé-
rence de comportement suivant le nombre d’onde. La seconde expérience consiste en une
simulation longue du modèle utilisée afin de savoir si on retrouve ou non une dynamique
similaire à celle des modes normaux dans le cas où les ondes sont couplées et interagissent.
Cette simulation permet aussi d’étudier les éventuelles conséquences sur la variabilité du
jet.

Dans les deux séries d’expériences, on a pu mettre en évidence une différence de comporte-
ment entre les ondes planétaires et synoptiques. En effet, ces dernières adoptent systémati-
quement une inclinaison ("tilt") anticyclonique alors que les premières ont tendance à chan-
ger d’inclinaison au fil du temps, adoptant successivement une inclinaison anti-cyclonique
puis cyclonique et ainsi de suite. Ce comportement spécifique des ondes planétaires pro-
vient du fait qu’elles se réfléchissent sur les bords du jet, à la différence des ondes synop-
tiques qui sont plus volontiers absorbées. Ces réflexions se traduisent par un changement
brusque du signe du flux de quantité de mouvement et donc de leur vitesse de groupe
méridienne, qui va se répercuter sur leur dépôt de quantité de mouvement et donc sur le jet.

Ces réflexions planétaires sont causées par différents mécanismes suivant que l’onde se
propage vers le pôle ou l’équateur. Lors de leur propagation vers l’équateur, l’interaction
non-linéaire avec l’écoulement moyen va induire une homogénéisation de la vorticité po-
tentielle sur le flanc équatorial du jet et ainsi réduire le gradient de vorticité dans cette zone.
Cette diminution peut être telle qu’elle entraîne l’apparition d’un niveau de réflexion tran-
sitoire qui disparait une fois que l’onde s’est réfléchie. Cette éventualité est renforcée pour
les ondes planétaires du fait de leur plus faible vitesse de phase. Pour celles se propageant
vers le pôle, c’est la présence d’un niveau de réflexion quasi permanent qui va induire leur
réflexion. Encore une fois, ces réflexions n’ont lieu que pour les ondes planétaires du fait
de leur plus faible vitesse de phase.

On montre aussi que ces réflexions influencent directement la variabilité du jet. En effet,
celle-ci est souvent marquée par des accélérations accompagnées de déplacements vers le
pôle qui sont associées à un déferlement anticyclonique et à une propagation vers l’équa-
teur des ondes. L’étude de la simulation longue montre qu’un tiers des ondes planétaires se
propageant vers l’équateur se réfléchissent, valeur qui est en accord avec les observations
(Abatzoglou and Magnusdottir, 2004). Dans le cas plus rare d’une onde se propagent vers
le pôle, alors elle aura tendance à déplacer le jet vers l’équateur et à le décélérer, mais les
ondes planétaires se réfléchiront systématiquement du fait de la présence de ce niveau de
réflexion quasi permanent. Ainsi, on interprète l’effet d’amortissement des ondes plané-
taires sur la variabilité du jet à courte échéance, déjà mise en évidence par plusieurs études
(Lorenz and Hartmann, 2003; Simpson et al., 2013), comme provenant de réflexions sur
les flancs du jet.
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ABSTRACT

A three-level quasi-geostrophic model on the sphere is used to identify the
physical nature of the negative planetary-wave feedback on mid-latitude jet
variability. A first approach consists in studying the nonlinear evolution of
normal-mode disturbances in a baroclinic westerly zonal jet. For a low-zonal-
wavenumber disturbance, successive acceleration and deceleration of the jet
occur due to reflection of the wave on either side of the jet. The planetary
wave deposits momentum in opposite ways during its poleward or equator-
ward propagation. In contrast, a high-zonal-wavenumber disturbance is not
reflected but absorbed within the subtropical critical layer. It thus only in-
duces poleward momentum fluxes which accelerate the jet and shift it slightly
poleward. A long-term simulation forced by a relaxation toward a zonally-
symmetric temperature profile is then analyzed. Planetary waves are shown to
be baroclinically excited. When they propagate equatorward, they induce an
acceleration of the jet together with a slight poleward shift. About two thirds
of them are absorbed by the subtropical critical layer, which allows the acce-
lerated poleward-shifted jet to persist for a while. For the remaining third, the
potential vorticity equatorward of the jet is so well homogenized that a reflec-
tion occurs. It is followed by an abrupt jet deceleration during the subsequent
poleward propagation. The reflection of planetary waves on the poleward side
of the jet is more systematic because of the quasi-permanent presence of a
turning latitude there. This negative planetary-wave feedback is shown to act
more on pulses of the jet than on its latitudinal shifts.

2.1.1 Introduction

Midlatitude jet variability is usually described using the leading empirical orthogonal func-
tion (EOF) of the zonally-averaged zonal wind, sometimes called the zonal index (Yu and
Hartmann, 1993; Feldstein and Lee, 1998; Gerber and Vallis, 2007). This index is closely
related to the leading EOF of the tropospheric geopotential height, the so-called annular
mode introduced by Thompson and Wallace (2000). These modes of jet variability mainly
represent latitudinal fluctuations of the jet and are triggered by variations of the eddy mo-
mentum fluxes. The same eddy momentum fluxes also act to maintain the different phases
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of the leading modes through a positive eddy feedback which last a few weeks after the
peak of the phases (Robinson, 1996, 2000; Lorenz and Hartmann, 2001). As such, the
positive feedback increases the persistence of the leading modes and accounts for their
dominance : because it is present mainly for latitudinal shifts of the jet and much less
for variations of its intensity, the eddy feedback explains why the leading mode strongly
projects onto the former and much less onto the latter jet changes (Lorenz and Hartmann,
2001, 2003; Barnes and Hartmann, 2011).

The positive eddy feedback is primarily due to synoptic, high-frequency waves whose mo-
mentum flux convergence maintains the zonal wind anomalies even a few weeks after their
peak (Feldstein and Lee, 1998; Lorenz and Hartmann, 2001). Several studies suggested
that the efficiency of the positive eddy feedback decreases with the mean jet latitude (Kid-
ston and Gerber, 2010; Barnes and Hartmann, 2010). However, there is still a debate on
the exact nature of the positive synoptic eddy feedback (e.g., Robinson, 2000; Lorenz and
Hartmann, 2003; Robinson, 2006; Barnes and Hartmann, 2011; Zhang et al., 2012; Zurita-
Gotor et al., 2014) : some studies emphasize the role of barotropic mechanisms whereby a
jet shift creates a change in the horizontal propagation of the waves (e.g., Barnes and Hart-
mann, 2011; Lorenz, 2014b). Some others focus on baroclinic mechanisms in which the jet
shift induces a change in the latitude of the baroclinicity and thus a change in the latitude of
wave stirring, which in turn impacts the latitude of momentum flux convergence (e.g., Ro-
binson, 2000; Zurita-Gotor et al., 2014). Others again propose mixed barotropic-baroclinic
mechanisms in which the latitude of the lower baroclinicity determines the nature of wave
propagation at upper levels (Rivière, 2009).

On the contrary, the planetary, low-frequency waves act to hasten the short-term decay
of the zonal wind anomalies during the first week following their peak (Feldstein and Lee,
1998; Watterson, 2002). By analyzing observational datasets, Lorenz and Hartmann (2003)
showed that the jet acts as a waveguide for these waves ; so they propagate into the jet and
remove momentum from it. This general behavior of planetary waves is well reproduced
in simple models (O’Rourke and Vallis, 2013). However, the underlying mechanims ex-
plaining the short-term damping effect of planetary-scale waves on jet varability have not
been deeply examined in the literature, and studies discussing this negative planetary eddy
feedback (Lorenz and Hartmann, 2003; Simpson et al., 2013) are much less numerous than
for the positive synoptic eddy feedback. And yet, the difficulties encountered by climate
models in representing the annular mode variability might not only come from a misre-
presentation of the positive synoptic feedback (Arakelian and Codron, 2012; Barnes and
Polvani, 2013) but also from a misrepresentation of planetary waves and their negative
feedback (Simpson et al., 2013). There is therefore a clear need for further investigation
of the planetary wave effect on mid-latitude jet variability in a more systematic manner as
done in the present paper.

The waveguide effect of westerly jets on planetary waves has been underlined by different
studies (e.g., Hoskins and Ambrizzi, 1993; Branstator, 2002; Lorenz and Hartmann, 2003).
Following linear theories, such a waveguide exists when turning latitudes (or equivalently
reflecting levels) exist on both sides of the jet. However, the presence of a waveguide is far
from being systematic : it depends on the wavenumber and on the strength of the westerly
jet. For instance, the Asian jet is more likely to act as a waveguide because it is strong and
sharp enough (Hoskins and Ambrizzi, 1993). Generally speaking, because of the stronger
planetary vorticity gradient at lower latitudes, quasi-stationary and low-frequency Rossby
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waves tend to have a turning latitude on the poleward flank of the westerly jets and a critical
latitude (i.e where the phase speed equals the background zonal wind) on the equatorward
flank (Karoly, 1983; Lorenz, 2014b). When the waves approach the critical atitude, linear
theory predicts that the waves will be absorbed (Held, 1983). However, when during their
nonlinear stage, the waves break near the critical latitude in a region called the critical
layer, they feed back onto their environment and tend to homogenize the potential vorti-
city. This leads to a near zero potential vorticity gradient within the critical layer which will
favor a reflection of the waves (Geisler and Dickinson, 1974; Held, 1983). If the critical
layer is of finite extent, the nonlinear theory of Rossby wave critical layer thus predicts that
the critical layer will necessarily become reflective after some time (Killworth and Mc In-
tyre, 1985). This theory has been largely confirmed in realistic numerical experiments of
localized Rossby wave trains propagating into the subtropics (Brunet and Haynes, 1996;
Magnusdottir and Haynes, 1999). In observational data, one third of planetary Rossby wave
breakings occurring near a subtropical critical latitude seem to lead to reflection (Abatzo-
glou and Magnusdottir, 2004).

Most of these wave-mean flow interaction studies focused on nonlinear processes within
the critical layer itself. They did not pay attention to the later evolution of the reflecting
waves and their feedback on the jet outside of the critical layer. More recently, Abatzoglou
and Magnusdottir (2006a) started such an analysis by comparing the effects on the North
Atlantic Oscillation (NAO) of reflecting and nonreflecting planetary wave breakings occur-
ring in the subtropical North Atlantic. Nonreflecting waves continuously induce poleward
momentum fluxes when they approach the subtropics, which drives an extended positive
NAO phase. On the contrary, reflecting waves first induce poleward momentum fluxes and
then equatorward fluxes after their reflection, which suddenly stop the development of the
positive NAO phase and even create a reversal of the polarity of the NAO a few days after
the reflection. Our main purpose in this paper is to show that more generally the short-
term negative feedback by planetary waves on jet variability can be attributed to reflecting
waves.

We analyze the interaction of planetary waves and jet variability using a three-level quasi-
geostrophic model on the sphere, adressing the following questions :

— Why and in which circumstances do planetary waves reflect near the subtropical
critical layer ?

— How do planetary wave reflections on both sides of the jet affect the jet variability ?

Section 2.1.2 presents the model, the set-up of the numerical experiments and the diagnos-
tic tools. Section 2.1.3 analyzes the life cycles of nonlinear baroclinic disturbances having a
normal-mode structure at the initial time. Then, a detailed study of a long-term integration
of the model forced by a relaxation to a precribed zonally-symmetric temperature profile
is made in section 2.1.4. Conclusion and discussion are presented in section 2.1.5.

2.1.2 Methodology

2.1.2.1 Model

We use the quasi-geostrophic (QG) model of Marshall and Molteni (1993, hereafter deno-
ted as MM93). It is a three-level spectral model on the sphere that integrates the potential
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vorticity (PV) equation at each vertical level i

∂qi
∂t

= −J(ψi, qi)−Di + Si, (2.1)

where qi and ψi denote the PV and streamfunction. Levels i = 1, i = 2 and i = 3 corres-
pond to 200, 500 and 800 hPa respectively. The PV can be expressed as

q1 = f +∇2ψ1 −R−2
1 (ψ1 − ψ2), (2.2)

q2 = f +∇2ψ2 +R−2
1 (ψ1 − ψ2)−R−2

2 (ψ2 − ψ3), (2.3)

q3 = f +∇2ψ3 +R−2
2 (ψ2 − ψ3), (2.4)

where f = 2Ω sinϕ is the Coriolis parameter. The Rossby radii of deformation R1 =
660 km and R2 = 400 km for the 200-500 hPa layer and the 500-800 hPa layer respectively
are set to the same values as in Rivière (2009). Each term Di is the sum of linear operators
including a Newtonian relaxation of temperature, a linear drag at the surface (for i = 3)
and horizontal diffusion. The term Si is the forcing term. A T42 truncation is used.

Normal mode approach The first set of simulations consists in nonlinear evolution of
unstable normal modes. The basic flow is a baroclinic westerly zonal jet centred at 15◦.
Its meridional profile is a Gaussian function of latitude with 15◦ width ; the peak zonal
wind speeds are 45, 22.5 and 9m s−1 at levels 1, 2 and 3 respectively. Such a profile aims
at representing a typical wintertime westerly jet. The sum of the dissipation and forcing
terms can be written as

−D1 + S1 = −cH∇8q′1 + τ−1
R1R

−2
1 (ψ1 − ψ2), (2.5)

−D2 + S2 = −cH∇8q′2 − τ−1
R1R

−2
1 (ψ1 − ψ2) + τ−1

R2R
−2
2 (ψ2 − ψ3), (2.6)

−D3 + S3 = −cH∇8q′3 − τ−1
E ∇2ψ3 − τ−1

R2R
−2
2 (ψ2 − ψ3), (2.7)

where q′i denote the PV minus the planetary vorticity and the Ekman damping time scale
τE = 3 days. The forcing terms Si are zero in this section. cH is such that the damping
time scale of the shorter waves at T42 truncation is 0.02 days. The relaxation time scales
τR1 = τR2 = 25 days as in the formulation of MM93. After computing the normal modes
with the linear model, the resulting disturbances are introduced in the nonlinear model with
weak amplitudes : the perturbation PV is twenty times smaller than the basic state PV at
the initial time.

Long-term run The sum of the dissipation and forcing terms can here be written as

−D1 + S1 = −cH∇8q′1 + τ−1
R1R

−2
1 (ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2), (2.8)

−D2 + S2 = −cH∇8q′2 − τ−1
R1R

−2
1 (ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2) + τ−1

R2R
−2
2 (ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3),

(2.9)

−D3 + S3 = −cH∇8q′3 − τ−1
E ∇2ψ3 − τ−1

R2R
−2
2 (ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3). (2.10)

The forcing terms Si are those including variables denoted with tilde like ψ̃1 − ψ̃2 and
ψ̃2 − ψ̃3 which are proportional to the temperature-restoration field between levels 1 and 2
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and levels 2 and 3 respectively. The diffusion and dissipation coefficients cH and τE have
the same values as in the normal-mode approach. The temperature relaxation coefficients
are equal to τR1 = 40 days and τR2 = 15 days in order to get relaxation time scales similar
to the Held and Suarez (1994)’s framework with shorter time scales at lower levels. The
restoration temperature is an error function of latitude in thermal wind balance with the
zonal jet given by

ũi = U0i exp

[

−
(

ϕ− ϕ0

dϕ

)2
]

, (2.11)

where ϕ denotes latitude. The jet latitude is ϕ0 = 30◦N, its width dϕ = 20◦, and the
velocity at the different levels U01 = 50m s−1, U02 = 25m s−1 and U03 = 10m s−1. The
simulation lasts 15 years ; the first 300 days have been removed before the analysis.

2.1.2.2 Refractive index

The refractive index of waves within the three-level quasi-geostrophic framework on the
sphere can be expressed as (see appendix B)

n2
1 =

∂q1/∂y

u1 − ca cosϕ
− R2

2

R2
1

(

1

R1

− 1

R2

)2

− m2

a2 cos2 ϕ
, (2.12)

n2
2 =

∂q2/∂y

u2 − ca cosϕ
−
(

1

R1
− 1

R2

)2

− m2

a2 cos2 ϕ
, (2.13)

n2
3 =

∂q3/∂y

u3 − ca cosϕ
− R2

1

R2
2

(

1

R1
− 1

R2

)2

− m2

a2 cos2 ϕ
, (2.14)

where overlineu and q are the zonal-mean zonal wind and PV respectively. c is the angular
phase speed of the disturbance, a the earth’s radius and m the nondimensional zonal wave-
number. The second terms on the rhs of Eqs. (2.12), (2.13) and (2.14) take into account the
variations of the stratification with height, similarly to the continuous formulation obtained
in Charney and Drazin (1961) and Matsuno (1970).

In all simulations, the phase speed of waves has been computed for each day as follows :
first, the meridional wind is decomposed into contributions from individual zonal wave-
numbers m

vm(λ, ϕ, z, t) = Am cos(mλ + φm),

where λ is longitude and m the zonal wavenumber. By multiplying vm by cos(mλ) and
sin(mλ) and then zonally averaging, one obtains

vm cos(mλ) =
Am
2

cos φm,

vm sin(mλ) = −Am
2

sinφm.

The phase φm is thus given by the angle of the vector. The difference ofφm between day d
and its successor d + 1 is then computed to get an estimation of the angular phase speed c
of thewaves present at a each day d.
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2.1.3 Normal-mode study

The nonlinear evolution of unstable baroclinic normal modes for individual zonal wave-
numbers m ∈ [3, 11] is analyzed in the present section. While such an approach has been
intensively adopted since the 1970s (Gall, 1976; Simmons and Hoskins, 1978), the fol-
lowing results which focus on the successive stages of the nonlinear evolution and the
difference between planetary and synoptic waves do not seem to have been underlined be-
fore. For our basic flow, the most unstable wavenumbers are m = 6, m = 7 and m = 8
with e-folding times equal to 1.9, 1.8 and 1.9 days respectively. Since the disturbances have
small initial amplitudes, a few days are needed for them to reach finite amplitudes. The jet
begins to be visibly modified around t = 4 days, roughly at the same time as when the
momentum flux convergence reaches strong values (see Figure 2.1).

FIGURE 2.1 – Zonally-averaged zonal wind (shadings ; units : m s−1) and
momentum flux convergence (contours ; int : 10−5 m s−2) at 200 hPa as a
function of time for nonlinear simulations of unstable normal modes with
zonal wavenumbers (a) m = 4, (b) m = 5, (c) m = 6, (d) m = 7, (e) m = 8

and (f) m = 9.

Normal-mode disturbances have a pronounced anticyclonic tilt due to spherical geometry
(Simmons and Hoskins, 1978; Balasubramanian and Garner, 1997). Indeed, the stronger
planetary vorticity gradient on the equatorward side of the jet also makes the refractive
index stronger there than on the poleward side as seen in Eqs. (2.12)-(2.14) (Rivière, 2009).
This leads to predominant poleward momentum fluxes during the first stage of the nonlinear
evolution of the normal modes between t = 4 days and t = 8 days. Hence, a dipolar
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structure in the momentum flux convergence appears during that time interval, with positive
and negative values on the poleward and equatorward sides of the jet respectively. The jet
moves poleward and accelerates as can be clearly seen at t = 8 days for the most unstable
wavenumbers (m ∈ [5, 8]). Note also that the jet becomes narrower at t = 8 days than at
t = 0 days.

After this first stage of the nonlinear evolution, the behavior of the disturbances and their
feedback onto the jet vary depending on their wavenumber. For low wavenumbers (m ∈
[4, 6]), as soon as the jet is accelerated the momentum flux convergence abruptly reverses
sign with negative values on the jet core and on its poleward flank and positive values on its
equatorward flank. This occurs between t = 11 days and t = 14 days form = 4 (Fig. 2.1a)
and between t = 8 days and t = 11 days for m = 5 and m = 6 (Figs. 2.1b,c). This
sign reversal of the momentum flux convergence leads to a decelerated jet with a minimum
intensity reached at t = 16 days, t = 12 days and t = 11 days for m = 4, m = 5 and
m = 6 respectively. After this second stage, yet another sign reversal of the momentum
flux convergence is observed, which creates a new acceleration of the jet. This alternance
in the sign of the momentum flux convergence continues with decreasing amplitudes until
t = 20 days.

For higher wavenumbers (m ∈ [7, 9]), the alternance in the sign of the momentum flux
convergence barely occurs (Figs. 2.1d-f). After a nonlinear stage during which synoptic
disturbances mainly accelerate the jet, the jet intensity slowly decreases with time because
of the dissipating processes.

FIGURE 2.2 – Projection P (t) (see Eq. (2.15)) of the vertically-averaged
momentum flux convergence at any time on the vertically-averaged momen-
tum flux convergence at the initial time for nonlinear simulations of normal

modes with different zonal wavenumbers.

Figure 2.2 summarizes the behavior of disturbances of different wavenumbers by projec-
ting the momentum flux convergence at each time on the momentum flux convergence at
the initial time :

P (t) =
∑

y

[u∗v∗](y, t)
[u∗v∗](y, 0)

√

∑

y[u
∗v∗](y, 0)2

, (2.15)

where stars denote the deviation from the zonal mean and square brackets the zonal mean.
Wavenumbers which induce the strongest signal at the beginning of the first nonlinear



Chapitre 2. Ondes planétaires et synoptiques 40

stage (t = 4 days) are m = 6, m = 7 and m = 8 which makes sense since they are the
most unstable wavenumbers. For m ∈ [4, 6], the projections oscillate between positive and
negative values. These oscillations are still slightly visible for m = 7. On the contrary, for
m ∈ [8, 10], the projections smoothly decrease toward zero after reaching their peak.

FIGURE 2.3 – Anomalous relative vorticity (contours ; units : 8× 10−6 s−1)
and momentum flux convergence (shadings ; units : 10−4 m s−2) at 200 hPa
for the nonlinear simulation of the unstable normal mode with m = 5 at (a)

t = 0 day (b) t = 7 days, (c) t = 10 days and (d) t = 13 days.

To better understand this oscillatory behavior of the momentum flux convergence for low
wavenumbers, we analyze the structural changes of the disturbances. We focus on wave-
number m = 5 because it is the clearest case. Figure 2.3a shows the normal mode initia-
lized in the nonlinear model. The disturbance mainly tilts anticyclonically across the jet
core leading to positive and negative momentum flux convergence to the north and south
respectively. At t = 7 days (Fig. 2.3b), the disturbance has less meridional extent but is still
anticyclonically tilted. Its amplitude also peaks at a lower latitude than at the initial time.
At t = 10 days (Fig. 2.3c), the structure of the disturbance suddenly changes and becomes
marked by a pronounced cyclonic tilt. At that time, the amplitude peaks within the latitudi-
nal band [45◦N, 50◦N] while before (t = 7 days) it was more within [40◦N, 45◦N]. Finally
at t = 13 days, the disturbance tilts anticyclonically again. These successive changes in
the tilt of the wave show that there are reflections on both sides of the jet. First, between
t = 0 days and t = 7 days, the wave propagates toward lower latitudes and is reflected on
the equatoward side of the jet between t = 7 days and t = 10 days. Then, the wave pro-
pagates poleward with a new reflection occurring on the poleward flank of the jet between
t = 10 days and t = 13 days.

Computing the refractive index at different times confirms the existence of a waveguide
effect for low wavenumbers only (Fig. 2.4). Before the first stage of jet acceleration (t =
6 days), the m = 5 perturbation has a turning latitude on the poleward flank of the jet near
55◦N and a critical latitude on its equatorward flank near 33◦N (Figs. 2.4a,c). At t = 8 days,
the jet is accelerated and is sharper than previously. In particular, we note a strong decrease
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FIGURE 2.4 – (Upper panels) Zonally-averaged zonal wind at 200 hPa for
the nonlinear simulations of unstable normal modes with (a) m = 5 and
(b) m = 8. The vertical lines correspond to the critical latitudes of the days
of interest. (Lower panels) Nondimensional refractive index a|n|sign(n2) at

200 hPa for (c) m = 5 and (d) m = 7.

of the zonal wind near 35◦N leading to an important change in the curvature of the jet
profile. This gives a significant decrease in potential vorticity gradient between the jet core
and the critical latitude. The consequence is a rapid decrease in the refractive index toward
zero, reached near 37◦N. Therefore the wave meets a turning latitude before its critical
latitude and is reflected poleward. The formation of a temporary turning latitude is not
only due to the decrease in potential vorticity gradient but also to the fact that the critical
layer does not shift poleward when the westerlies decrease on the equatorward side of the
jet (Fig. 2.4a). This is the decrease in phase speed during the equatorward wave propagation
which roughly maintains the critical layer at the same place. The turning latitude still exists
at t = 10 days when the jet remains intense and sharp but then disappears at t = 12 days
because the wave propagates poleward after the reflection, which acts to broaden the jet
and to suppress the turning latitude (Figs. 2.4a,c).

High wavenumbers do not create temporary turning latitudes on the equatorward flank of
the jet even when it has accelerated and becomes sharper, as seen in the m = 7 case
(Figs. 2.4b,d) : the refractive index in fact increases until the critical latitude. In contrast
with the m = 5 case, the critical layer shifts poleward (Fig. 2.4b) when the jet sharpens
because the zonal winds decrease and the phase speed does not change. Therefore, the
decrease in potential vorticity gradient during the sharpening of the jet is necessary to
make a turning latitude appear but is not enough to completely explain its occurrence. A
reduction in phase speed as seen for m = 5 and not for m = 7 is an additional important
factor for the formation of a transient turning latitude on the equatorward side of the jet.
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To summarize, during their non linear evolution planetary waves drive a succession of ac-
celeration and deceleration of the jet because they tend to reflect on both sides of the jet
and deposit their momentum in opposite regions during their poleward and equatorward
propagation within the waveguide. The turning latitude on the poleward side is always
present, while that on the equatorward side is transient and depends on the ability of the
waves to reduce the potential vorticity gradient during their equatorward propagation to-
wards the critical layer. Therefore, planetary waves can force variations of the jet that are
quickly suppressed by the same waves once they are reflected. The latter effect will appear
as a negative feedback of planetary waves on changes of the jet. On the contrary, synop-
tic waves only force a single acceleration of the jet because they are absorbed within the
critical layer and not reflected. It is important to note that the transition wavenumber bet-
ween reflection and absorption depends on the basic flow properties. In next section, the
transition wavenumber will be different and the separation between synoptic and planetary
waves will differ.

2.1.4 Long-term simulation

The long-term simulation will serve to confirm the previous results when all wavenumbers
interact with each other.

2.1.4.1 Model climatology

While the forcing latitude is ϕ0 = 30◦N, the mean position of the jet is around 45◦N (da-
shed curve in Fig. 2.5). Such a difference is due to the dominance of anticyclonic wave
breaking in the model which tends to deposit momentum on the poleward side of the exci-
tation zone (Rivière, 2009). The latitudinal distributions of the time-mean momentum flux
convergence and heat fluxes for various wavenumbers are also shown in figure 2.5. The pat-
terns vary strongly from wavenumber to wavenumber. For m = 3, heat fluxes reach their
maximum on the poleward side of the jet near 55◦N, while the momentum flux conver-
gence peaks closer to 60◦N. This slight shift can be attributed to the spherical geometry
since waves tend to tilt anticyclonically and deposit their momentum poleward of the heat
fluxes (Rivière, 2009). In contrast to the m = 3 case, heat fluxes for m = 4 have a larger
amplitude on the equatorward side of the jet. The momentum flux convergence peaks at
two distinct latitudes : one on the equatorward side of the jet near the heat flux maximum,
and another one on the poleward side near 55◦N. The latter peak may seem surprising ; it
is not associated with a peak in heat fluxes, and cannot be attributed to barotropic instabi-
lity either since the PV gradient at the upper level does not change sign in this particular
region. For m = 5, the maximum in heat fluxes is on the equatorward side of the jet as for
m = 4, but the momentum flux convergence has a single poleward-shifted maximum as
for m = 3. For m = 6 and m = 7, the heat fluxes and the momentum flux convergence
both peak close to the jet core. The higher phase speeds of these synoptic waves make their
low-level critical layer occur closer to the jet core, and baroclinic instability is more likely
in that region than for planetary waves (Zhang et al., 2012).

To summarize, the model shows some classical features of this type of models (Zhang
et al., 2012; O’Rourke and Vallis, 2013) like the deposition of momentum on the jet flanks
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FIGURE 2.5 – Model climatology of (a) the vertically-averaged momentum
flux convergence for different wavenumbers (solid lines) and the vertically-
averaged zonal wind (dashed line) and (b) the heat flux at the interface bet-

ween the two lowest levels for the long-term simulation.

by planetary waves and on the jet core by synoptic waves. The distribution of eddy momen-
tum fluxes is mainly explained by baroclinic instability as in Zhang et al. (2012) and not
by barotropic instability (O’Rourke and Vallis, 2013). Indeed, there is a general one-to-one
correspondence between the lower-level heat fluxes and the momentum flux convergence,
with a slight shift due to spherical geometry. One exception is the second peak of momen-
tum flux convergence for m = 4 on the poleward side of the jet which is not linked to
a peak in heat fluxes and will be shown to be a signature of a waveguide effect in next
sections.

2.1.4.2 Snapshots

In the rest of the paper, planetary waves will mean wavenumbers m ∈ [1, 4] and synoptic
waves m ∈ [5, 8]. They were separated according to the climatological patterns of momen-
tum flux convergence of figure 2.5, which peak outside the jet core form ∈ [1, 4] and inside
it for m ∈ [5, 8]. Waves with wavenumbers greater than 8 have very weak amplitudes, and
are not considered in what follows.

To demonstrate the role of planetary waves, we first focus on a 20-days interval of the
simulation during which the jet strongly fluctuates in amplitude (figure 2.6). Long waves
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FIGURE 2.6 – (Upper panels) vertically-averaged momentum flux (sha-
dings ; units : m2 s−2) and zonal wind (contours ; int : 5m s−1) as a function
of time and latitude from t = 1180 days to t = 1200 days of the long-term
simulation. (Lower panels) vertically-averaged momentum flux convergence
(contours ; int : 10−5 m s−2) and zonal wind (shadings ; units : m s−1) as
a function of time and latitude. (a),(c) Planetary wave and (b),(d) synoptic

wave.

exhibit an alternation of poleward and equatorward momentum fluxes with the former ha-
ving greater amplitude (Fig. 2.6a). Since the meridional group velocity and the meridional
momentum fluxes have opposite sign for Rossby waves (see Vallis, 2006, p 490), the figure
shows an alternation of poleward and equatorward propagation of planetary-wave energy.
Hence, a waveguide effect is operating on the equatorward flank of the jet, as seen in the
peak amplitudes which are more often reached on the equatorward flank than in the jet
core. The alternation in the orientation of propagation of planetary waves creates an alter-
nation in the sign of the momentum flux convergence (Fig. 2.6c). During their equatorward
propagation, planetary waves induce poleward momentum fluxes leading to positive and
negative momentum flux convergence in the jet core and equatorward of it respectively
(see t = 1184 days, t = 1188 days, and t = 1197 days). On the contrary, during the
poleward propagation of planetary waves, the associated momentum flux convergence is
negative in the jet core and positive equatorward of it (see t = 1186 days ,t = 1191 days
and t = 1200 days).

Synoptic waves only produce poleward momentum fluxes with peak amplitudes on the
equatorward flank of the jet (Fig. 2.6b). In most cases, it leads to convergence of the
momentum fluxes in the jet core (e.g., from t = 1180 days to t = 1184 days, from
t = 1188 days to t = 1192 days and from t = 1196 days to t = 1200 days) and in
more rare cases somewhat outside of the jet core (not shown). This behavior is consistent
with the climatology of momentum flux convergence shown in Fig. 2.5a.

Even though the separation between synoptic and planetary waves is based on the clima-
tological patterns of the momentum flux convergence, we observe that it corresponds well
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to a separation between reflecting and non reflecting waves. We have checked that m = 4
exhibits an alternation of poleward and equatorward momentum fluxes whereas m = 5
shows poleward momentum fluxes only.

The previously described fluctuations of the eddy momentum flux convergence force changes
in the jet intensity (Figs. 2.6c,d). The first peak in jet intensity at t = 1185 days is forced by
both synoptic and planetary waves during the preceding days. Even though synoptic waves
act to maintain the jet intensity during and after that peak, the jet is decelerated between
t = 1185 days and t = 1192 days by planetary waves (Figs. 2.6c,d). Another accelera-
tion of the jet occurs between t = 1197 days and t = 1200 days, and is also forced by
both synoptic and planetary waves and its deceleration is due to negative momentum flux
convergence induced by planetary waves near t = 1203 days (not shown).

FIGURE 2.7 – Meridional wind (contours ; int : m s−1) and momentum flux
convergence (shadings ; units : m s−2) at 200 hPa for zonal wavenumber m =
4 at (a) t = 1183 days, (b) t = 1184 days, (c) t = 1185 days and (d)

t = 1186 days of the long-term simulation.

We now focus on the first intense phase of the jet around t = 1184 days, and on wave-
number m = 4 that dominates the strong negative feedback. Figure 2.7 shows the m = 4
meridional wind and its associated momentum flux convergence on different days. The
wave changes rapidly its structure with time. At t = 1183 days (Fig. 2.7a), the wave is
meridionally tilted over a broad latitudinal range (35◦N-60◦N), with peak amplitudes in
the band 45◦N-50◦N. At t = 1184 days (Fig. 2.7b), the wave is now tilted anticyclonically
and peaks at a lower latitude near 40◦N. This leads to positive momentum flux conver-
gence near 45◦N that accelerates the jet in its core region and negative momentum flux
convergence near 35◦N that decelerates the zonal winds on the equatorward flank of the
jet. On the contrary, one day later, at t = 1185 days (Fig. 2.7c), the wave tilt is cyclonic,
the momentum flux convergence is negative near the jet core in the band 40◦N-45◦N and
positive on its equatorward flank in the band 30◦N-35◦N. The strong deceleration of the
jet induced by the m = 4 wave is still present at t = 1186 days (Fig. 2.7d). The peak
amplitude of the wave is further north than on the previous day. The rapid change in the
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wave momentum forcing of the jet thus occurs precisely at the time of the wave reflection
near t = 1185 days.

FIGURE 2.8 – Vertical cross section of the nondimensional refractive index
a|n|sign(n2) for m = 4 at t = 1183 days, (b) t = 1184 days, (c) t =

1185 days and (d) t = 1186 days of the long-term simulation.

Figure 2.8 shows the vertical cross sections of the zonal wind and of the refractive index for
m = 4 at t = 1183, 1184, 1185 and 1186 days. A turning latitude on the equatorward flank
of the jet appears at t = 1184 days and t = 1185 days, when the zonal wind on the equa-
torward flank of the jet is weakest. All the other cases show a positive refractive index and
an increase in the refractive index as latitude decreases and therefore an absorbing critical
layer. A decomposition of the factors explaining this rapid change in the refractive index
is shown in figure 2.9. From t = 1183 to 1184 days, when the wave propagates equator-
ward, the zonal wind decreases from 20m s−1 to 14m s−1 at 30◦N (Fig. 2.9b), while the PV
gradient decreases from 4× 10−11 m−1 s−1 to 10× 10−11 m−1 s−1. The decrease in the PV
gradient dominates over that in zonal wind. It makes the ratio a2(∂q/∂y)/(u − c0a cosϕ)
to decrease by up a factor of two between t = 1184 and 1185 days (Fig. 2.9c) where
c0 is the phase speed taken at t = 1184 days. The decrease in phase speed during the
equatorward propagation of the wave also participates in the low refractive index, albeit
less importantly, since the differences between the ratios a2(∂q/∂y)/(u − ca cosϕ) at
t = 1184 and 1185 days is larger than the differences between the ratios a2(∂q/∂y)/(u −
c0a cosϕ) (Figs. 2.9c,d). Such a change in the refractive index has not been detected for
synoptic waves. For the latter waves, the refractive index increases as latitude decreases
toward the critical layer.

To summarize, this section showed that both planetary waves and synoptic waves can drive
an acceleration of the jet. In addition, synoptic waves tend to extend its duration, while
planetary waves tend to suppress it. This confirms a well-known picture found in many
studies (e.g., Feldstein and Lee, 1998; Watterson, 2002; Lorenz and Hartmann, 2001). The
new result of the present study is that this negative feedback from planetary waves on the
jet acceleration occurs when they reflect on its equatorward flank. Similarly, the planetary
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a. ∂q/∂y b. u

c. a2(∂q/∂y)/(u− c0a cosϕ) d. a2(∂q/∂y)/(u− ca cosϕ)

FIGURE 2.9 – Zonal averages at 200 hPa of (a) the potential vorticity gra-
dient ∂q/∂y, (b) the zonal wind u, (c) the ratio a2(∂q/∂y)/(u − c0a cosϕ)
where c0 = c(t = 1183 days) is the phase speed computed at the beginning

of the period and (d) the ratio a2(∂q/∂y)/(u − ca cosϕ) for m = 4.

waves induce a negative feedback on a jet deceleration just after their reflection on its
poleward flank (see t = 1186 days in Figs. 2.6a,c). Our results provide an interpretation for
the rapid change of sign in the planetary-wave momentum forcing on the leading modes
of variability as shown in Lorenz and Hartmann (2003) and Simpson et al. (2013). The
regression of the planetary-wave momentum forcing on the two first principal components
is usually strongly positive 2 to 3 days prior to the event and strongly negative 2 to 3 days
after the event (see e.g., Fig. 8a of Lorenz and Hartmann (2003) or Fig. 5c of Simpson
et al. (2013)). These are the same time scales found in the present model and correspond
to the time scales needed for a planetary wave to propagate from one side to another of the
waveguide.

2.1.4.3 Composites

The purpose of the present section is to get a more statistical point of view of the planetary-
wave reflection and its effect on the jet variability. A normalized index is built by averaging
the planetary-wave momentum fluxes over the mid-latitude band (30◦N-60◦N) and the three
vertical levels. Two composites are computed based on days for which this planetary-wave
momentum-flux index is greater than 1.5 its standard deviation and lower than -1.5 standard
deviation. They correspond to an equatorward and a poleward propagation of strong am-
plitude planetary waves and are hereafter denoted to as Eq and Po composites respectively.
A third composite is computed for days belonging to Eq which are then followed 3 days
or 4 days later by a value of the index lower than -1.0 standard deviation. It corresponds
to reflecting periods in the subtropical regions during which an equatorward propagation
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is followed by a poleward propagation a few days later. This composite is hereafter deno-
ted as EqPo. Eq, Po and EqPo composites are composed of 230, 184 and 83 days of the
5175 days of the simulation.

FIGURE 2.10 – Time lag composites of (a),(c),(d) the vertically-averaged
planetary-wave momentum flux and (b),(d),(f) its convergence as a function
of latitude ; (a),(b) the planetary waves propagate equatorward (Eq compo-
site) ; (c),(d) the planetary waves propagate poleward (Po composite) ; (e),(f)
the planetary waves propagate equatorward and then poleward few days later
(EqPo composite). See text for more details on the computation of the Eq,

Po, EqPo composites.

The latitudinal structure at different lags of the momentum fluxes associated with the three
composites is shown in figures 2.10 and 2.11. By construction, the zero-lag day for Eq
corresponds to a peak in poleward momentum fluxes around 45◦N (Fig. 2.10a). One day
before, it is preceded by a peak in poleward momentum fluxes at 50◦N associated with
momentum flux convergence near 55◦N (Fig. 2.10b) similar to the peak in the m = 4
climatology shown in Fig. 2.5a. At lags -3 and -2 days, momentum fluxes are slightly ne-
gative, suggesting that some part of the wave energy has been reflected on the poleward
side of the jet between lag -2 and lag -1 days. At lag +1 day, there is a peak in poleward
momentum fluxes around 35◦N equatorward of the one at zero-lag. From lag +2 to lag
+4 days, the ak stays near 30◦N. This displacement of the peak toward lower latitudes and
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FIGURE 2.11 – (a),(c),(e) same as Figs. 2.10(a),(c),(e) but for the vertically-
averaged zonal wind zonal wind. (b),(d),(f) represent the shifting (solid lines)
and pulsing (dashed lines) indexes for the same days as in (a),(c),(e) respec-

tively.

the absence of sign reversal of the fluxes at positive lags suggest an equatorward propaga-
tion of the wave and absorption by the subtropical critical layer. Therefore, Eq composites
confirm the existence of a recurrent reflection on the poleward side of the jet and show
that reflection on the equatorward side occurs much less often. It also provides a dynami-
cal interpretation for the poleward peak in the climatology of the m = 4 momentum flux
convergence which seems to be due to wave reflection on the poleward side of the jet.

At zero-lag day, the Po composite shows a peak in equatorward momentum fluxes (Fig. 2.10c).
This poleward propagation is preceded by an equatorward propagation at lag -3 and lag
-2 days and is followed by an equatorward agation from lag +2 to lag +4 days. This com-
posite reflects the existence of reflection on both sides of the jet. Note that the maximum
of momentum flux convergence between 55◦N and 60◦N at lag +2 days occurs just after
the wave reflection on the poleward side (Fig. 2.10d), similarly to lag -1 days in the Eq
composite.

The EqPo composite is built to select reflecting cases in the subtropical critical layer. It
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contains 83 cases which correspond to one third of the Eq cases, consistent with the obser-
vational study of Abatzoglou and Magnusdottir (2004).

To investigate how planetary waves and their reflection affect the nature of the jet variabi-
lity, two additional normalized indexes have been defined based on the daily time series of
the jet latitude (hereafter called shifting mode) and the maximum speed of the jet (hereaf-
ter called pulsing mode) similarly to Barnes and Hartmann (2011). The standard deviations
of these two time series are 1.5◦ and 2.1m s−1 respectively. The jet is here defined as the
vertically-averaged zonal-mean zonal wind.

Figure 2.11 shows the average evolution of the zonal wind and the shifting and pulsing
indices around the days defined by the Eq, Po or EqPo wave-based composites. For Eq,
there is a rapid acceleration of the jet from lag -1 to lag +2 days of about 3m s−1, accom-
panied by a slight poleward shift of few degrees (Fig. 2.11a). The pulsing index increases
from -0.7 to 0.1 during the same period while the shifting index increases from -0.4 to 0.1
(Fig. 2.11b). Then, the two indices slowly decrease to zero from lag +2 to lag +5 days. The
slightly stronger variations of the pulsing index compared to the shifting index suggests
that planetary wave activity is more able to excite the pulsing mode than the shifting mode.
This could be because the latitudinal band in which the waves propagate, or in other words
the waveguide position, is shifted equatorward compared to the jet core (see Figs. 2.6a,b).
Indeed, if the waveguide was symmetric with respect to the mean jet axis, the deposit of
momentum would occur on both flanks of the jet depending on the orientation of the wave.
This would facilitate the triggering of the shifting mode. Since the waveguide is displaced
equatorward, an equatorward propagating wave tends to deposit momentum on the jet core
and accelerate the jet. On the contrary, a poleward propagating wave tends to decelerate
the jet.

Po composite show the reverse situation compared to Eq composite. There is a deceleration
of the jet from lag -1 to lag +2 days accompanied by a slight equatorward shift (Fig. 2.11c).
The pulsing index decreases from 0 to -0.7 and the shifting index from 0.2 to -0.4 during
that period (Fig. 2.11d). The two indices then increase to -0.1 from lag +2 to lag +5 days.
In that case, the two modes have roughly the same amplitude of variations.

An interesting result concerns the comparison between the variations of the indices for Eq
and Po. For Po, the jet profile at the zero-lag day is recovered at lag +4 days. It is not the
case for Eq where the jet is still much more intense at lag +4 days than at the zero-lag
day. It is due to the fact that for Po, there is reflection of the waves on the poleward side
of the jet around lag +2 days (see Fig. 2.10c), which leads to a planetary-wave forcing
opposite to that occuring prior to lag +2 days. On the contrary, the Eq composite does not
show a reflection which explains why the negative feedback at later lags is weak. The EqPo
composite confirms this view. EqPo contains the subsample of Eq cases characterized by
a reflection on the subtropical flank of the jet. For EqPo, there is a rapid decrease in both
the pulsing and shifting indices between lag +2 and lag +5 days (Fig. 2.11f) while for Eq
the decrease of these indices is small during the same time interval (Fig. 2.11b). The mo-
mentum flux convergence is strongly negative in the latitudinal band 45◦N-55◦N from lag
+2 to +4 days for EqPo (Fig. 2.10f) while it is near zero for the same latitudes at the same
time for Eq (Fig. 2.10b). Hereagain, it is the reflection occurring on the subtropical side for
EqPo cases which explains the negative planetary-wave feedback on the jet variability.
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2.1.5 Conclusion

The present paper is based on an analysis of nonlinear baroclinic wave life cycles and a
long-term simulation performed with a quasi-geostrophic model. It shows that the short-
term planetary-wave negative feedback acting on jet variability (Watterson, 2002; Lorenz
and Hartmann, 2003; Simpson et al., 2013) can be attributed to wave reflection. In this
simple model, there is no tropical heating anomalies or topography which may excite pla-
netary waves. Hence, these waves are triggered by baroclinic instability similarly to synop-
tic waves.

Once developed, planetary waves tend to predominantly propagate equatorward because of
spherical geometry (Simmons and Hoskins, 1978; Orlanski, 2003; Rivière, 2009). A criti-
cal latitude is usually present on the subtropical flank of the jet but as the waves propagate
in that region they may interact nonlinearly with the jet and diminish the PV gradient there.
This may potentially lead to the formation of a temporary turning latitude which will act
to reflect the waves. Before the reflection, waves deposit their momentum on the jet core
and on its poleward side, which acts to accelerate the jet and displace it slightly poleward.
After the reflection, waves deposit their momentum on the equatorward side of the jet and
act to decelerate it in its core region. If there is absorption instead of reflection, the jet ac-
celeration is amplified and persists much longer. In the long-term simulation, one third of
the equatorward propagating waves tend to reflect and two thirds tend to be absobed. These
results confirm the observational study made by Abatzoglou and Magnusdottir (2006a).

When planetary waves propagate poleward, they are reflected near the quasi-permanent
turning latitude located on the poleward flank of the jet very close to its axis. Before the re-
flection, the jet is decelerated and shifted equatorward whereas it is accelerated and shifted
poleward after the reflection. Thus, planetary waves tend to suppress the jet variations that
they drove few days before. Because the waveguide is shifted equatorward relative to the jet
core region, the planetary wave forcing and feedback act more efficiently on pulses of the
jet intensity than on its latitudinal shifts. Indeed, an equatorward propagating wave along
such a waveguide tends to deposit momentum on the jet core and accelerate the jet. On the
contrary, a poleward propagating wave along the same waveguide tends to decelerate the
jet.

The planetary waveguide effect underlined in the present study is nonlinear since it needs
an important homogeneization of the PV by waves breaking in the subtropical critical layer
in order for reflection to occur. The PV homogeneization is a necessary component for a
turning latitude to appear on the equatorward flank of the jet but this is often not enough.
For instance, the decrease in phase speed is another ingredient that helps decreasing the
refractive index to zero on the equatorward flank of the jet. In the normal-mode analy-
sis, the decrease in phase speed was found to be more pronounced for planetary waves
than synoptic waves. The explanation for such an observation is left for future studies. In
the long-term simulation, it is more easy to interpret the difference of behavior between
planetary and synoptic waves. The jet acceleration and the homogeneization of PV on its
equatorward flank are trigggered by both waves. Since planetary waves have lower phase
speeds than synoptic waves, the critical layer of the former waves is more likely to be lo-
cated south of the region of PV homogeneization than that of the latter waves. This is the
main reason why planetary waves are more inclined to reflect than synoptic waves.
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The wavenumber at which the transition between reflecting and non reflecting waves oc-
curs can fluctuate from case to case. This is why the separation between planetary and sy-
noptic waves differs between the normal-mode simulations and the long-term simulation.
Indeed, the transition depends on the background flow along which the waves propagate.
The present study suggests that the structure of the time-mean momentum flux conver-
gence helps separating the two kinds of behavior. Reflecting waves present two peaks in
the time-mean momentum flux convergence on both sides of the jet while non-reflecting
waves exhibit only one peak.

The reflection of planetary waves detailed in the present study provides an interpretation of
some results underlined in past studies. In particular, it explains the time variations of the
cross-covariance between the principal component of the leading mode of jet variability
and the planetary wave momentum forcing seen in many studies (Lorenz and Hartmann,
2001, 2003; Simpson et al., 2013). This cross-covariance usually gets a positive maximum
2 days before the peak in the principal component and a negative minimum 2 days after
(see e.g., Fig. 8a of Lorenz and Hartmann (2003), Fig. 5c of Simpson et al. (2013) or Fig. 9
of Eichelberger and Hartmann (2007)). This corresponds to the typical time scale of the
waveguide since the propagation from one side to another of the waveguide roughly lasts
2 days.

In future studies, both the short-term negative planetary eddy feedback and the more clas-
sical long-term positive synoptic eddy feedback (e.g., Robinson, 2000; Zurita-Gotor et al.,
2014) should be taken into account to interpret mid-latitude jet variability. In a companion
paper (Robert et al., 2017), we investigate both synoptic and planetary eddy feedbacks to
interpret the emergence and persistence of the leading modes of jet variability in the same
quasi-geostrophic model. In particular, we show that synoptic waves also induce a short-
term negative feedback – with a distinct mechanism – which mainly acts on jet pulses.



Chapitre 2. Ondes planétaires et synoptiques 53

2.2 Séparation planétaire/synoptique

La partie précédente a permis de mettre en évidence que les ondes planétaires ont tendance
à se réfléchir au niveau des flancs du courant-jet. Or il apparaît que le nombre d’onde
klim qui sépare les ondes planétaires qui se réfléchissent des ondes synoptiques qui ne se
réfléchissent pas dépende de la simulation. En effet, dans la configuration modes normaux,
klim est de l’ordre de 5 alors pour pour la simulation longue, celui-ci est égal à 4. Il est
donc important de pouvoir estimer cette valeur limite pour une simulation donnée.

2.2.1 Détection des réflexions

Dans cette partie nous allons décrire une méthode développée pour détecter les réflexions
d’onde de Rossby. Ces détections se basent sur la signature mise en évidence précédement,
à savoir un changement rapide de signe du flux de quantité de mouvement [u∗v∗], qui
correspond à un changement de signe de la vitesse de groupe méridienne des ondes de
Rossby (cf. Eq. (1.12)).

La méthode se base sur un indice I calculé en intégrant le flux de quantité de mouvement
sur un bande de latitude définie comme ±10◦ autour du maximum du jet moyen. Une
réflexion est alors détectée quand survient un changement significatif et rapide du signe
de I . Significatif signifie que le changement de signe doit passer de ±σI à ∓σI , où σI est
l’écart-type de I , afin de limiter le bruit. Rapide signifie que ce changement doit s’effectuer
en un temps court compris entre 2 et 4 jours, durée caractéristique d’une réflexion, afin de
limiter les fausses détections correspondant à deux ondes successives.

Cette méthode à l’avantage de distinguer deux types de réflexions suivant le signe du flux
de quantité de mouvement. Si ce flux est d’abord négatif puis positif, cela signifie que
l’onde se propageait d’abord vers le pôle puis vers l’équateur. À l’inverse, si il est d’abord
positif puis négatif, alors l’onde se propageait initialement vers l’équateur puis ensuite vers
le pôle. Par la suite on qualifira ces réflexions de réflexions pôle/équateur et équateur/pôle
respectivement.

La figure 2.12b montre le résultat de la méthode décrite ci dessus pour le nombre d’onde
4 dans la simulation de contrôle. On constate que la méthode capture plutôt bien les ré-
flexions successives entre les jours 2070 et 2080. La méthode détecte aussi les deux ré-
flexions aux jours 2197 et 2199 et est bien capable de les distinguer malgré leur proximité
temporelle. Enfin, aucune réflexion n’est détectée au jour 2187 malgré l’inversion du signe
du flux de quantité de mouvement car le lobe négatif est très faible et ne vérifie donc pas le
critère de significativité.

On peux comparer le résultat obtenu pour le nombre d’onde 4 avec d’autres nombres
d’onde. Les figures 2.12a et c montrent les détections obtenues pour la même période
pour le nombre d’onde 3 et le nombre d’onde 5. On constate que dans aucun des cas on ne
compte de réflexion pendant la période choisie, mais le tracé du flux de quantité de mou-
vement montre deux comportements assez différents. Dans le cas du nombre d’onde 3, on
voit des valeurs aussi bien positives que négatives du flux, ce qui laisse à penser que des
réflexions sont bien possibles et que la période que la plage de temps choisie n’en montre
juste aucune. À l’inverse pour le nombre d’onde 5, le flux de quantité de mouvement est
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FIGURE 2.12 – Flux de quantité de mouvement (en couleur) et sa conver-
gence méridienne (en contour) en fonction de la latitude et du temps pour
les jours 2160 à 2210 pour les nombres d’onde (a) k = 3, (b) k = 4 et (c)
k = 5. Les réflexions détectées sont indiquées par des triangles : triangles
pointant vers le haut pour les réflexions équateur/pôle et vers le bas pour les
réflexions pôle/équateur. Les lignes pointillées indiquent la bande de latitude
sur laquelle le flux de quantité de mouvement est intégré pour détecter les

réflexions.

toujours globalement positif et ne semble prendre que très rarement des valeurs négatives,
celles-ci restant vraiment faible. On s’attend donc à ce que peu de réflexions soient détec-
tées, en particulier à cause du critère de significativité.
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2.2.2 Comptage des réflexions

Dans cette partie, nous allons chercher à évaluer le nombre de réflexions en fonction un
nombre d’onde donné. Pour cela, on peut calculer le nombre total d’événement détecté
avec la méthode décrite précédement, tout en gardant la distinction entre les réflexions
équateur/pôle et les réflexions pôle/équateur. La figure 2.13 montre le résultat obtenu avec
cette méthode pour la simulation de contrôle.
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FIGURE 2.13 – Nombre de réflexions calculé en fonction du nombre d’onde
zonal dans la simulation de contrôle. Les réflexions pôle/équateur sont in-
diquées avec les triangles vers le bas et les réflexions équateur/pôle par les

triangles vers le haut.

On constate que le nombre de réflexions pôle/équateur est systématiquement supérieur au
nombre de réflexions équateur/pôle. Ceci est cohérent avec la section 2.1.4 qui montre que
les réflexions pôle/équateur sont plus probables du fait de la présence d’un niveau de ré-
flexion quasi-permanent sur le flanc polaire du jet. À l’inverse, les réflexions équateur/pôle
sont causées par une interaction non linéaire qui doit homogénéiser la vorticité potentielle
suffisamment pour permettre l’apparition d’un tel niveau de réflexion. On remarque aussi
que le nombre de réflexions est maximal pour k = 4 et qu’il chute ensuite rapidement pour
atteindre une valeur assez faible pour k = 5 et k = 6, comme attendu en comparant les
figure 2.12b et c.

On remarque cependant que le nombre de réflexions semblent avoir un pic secondaire vers
k = 8. Une étude plus poussée montre que ce ne sont pas de véritables réflexions, mais
de fausse détections causées par la propagation de deux ondes à des latitudes différentes
et possédant le même nombre d’onde zonal mais des vitesses de phase différentes. Un tel
exemple est présenté sur les figures 2.15 et 2.16 qui montre le cas d’une simulation avec
un forçage à 20◦N. Cette simulation a été choisie car elle présente un plus grand nombre
de telles fausses détections, comme le montre la figure 2.14.

La figure 2.16 montre bien une inversion du signe du flux de quantité de mouvement au jour
1042, et cette inversion est maximale autour de 27◦N, c’est-à-dire sur le flanc équatorial du
jet. On voit en effet sur la figure 2.16 que dans cette zone, l’inclinaison du vent méridien
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FIGURE 2.14 – Idem que la figure 2.13 mais pour une simulation avec un
forçage à 20◦N.
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FIGURE 2.15 – Flux de quantité de mouvement pour k = 10 entre les jours
1025 et 1055 de la simulation avec forçage à 20◦N. Les triangles indique la
détection des réflexions avec la même convention que pour la figure 2.12.

change entre les jours 1041 où elle est anticyclonique et 1043 où elle est cyclonique. Ce-
pendant, on voit clairement sur cette figure que cette inclinaison apparante provient en fait
de l’intéraction entre deux trains d’ondes, l’un situé vers 17◦N à l’extérieur du jet et l’autre
vers 37◦N au cœur du jet. Les deux trains d’onde se trouvent à peu près en phase au jour
1040, puis se déphasent petit à petit pour se retrouver en opposition de phase au jour 1042
de la supposée réflexion. le déphasage continue ensuite de s’accentuer jusqu’à ce que les
deux trains d’onde se rephasent au jour 1044. Ainsi, la réflexion détectée n’est en fait pas
une réflexion du train d’onde à 37◦N mais un artéfact résultant du déplacement différentiel
entre deux trains d’ondes. Il nous semble donc logique de ne pas tenir compte de ce pic
secondaire qui ne résulte pas de réflexions. De plus, comme nous le verrons par la suite,
ces ondes sont très peu énergétiques et leur impact est donc probablement négligeable.
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FIGURE 2.16 – Instantanés du vent méridien en moyenne verticale pour
k = 10 à différents jours de la simulation avec forçage à 20◦N : (a) jour

1041, (b) jour 1042, (c) jour 1043 et (d) jour 1044.

2.2.3 Réflexions et dépôt de quantité de mouvement

La figure 2.5 semble montrer que les ondes planétaires tendent à déposer leur quantité de
mouvement sur les bords du jet alors que les ondes synoptiques la dépose plutôt au cœur
du jet. C’est ce que confirme la figure 2.17 qui représente la moyenne climatologique de
convergence du flux de quantité de mouvement en fonction du nombre d’onde zonal. On
constate que les ondes dont le nombre d’onde zonal k est inférieur ou égal à 4 dépose leur
quantité de mouvement au niveau des flancs du jet. À l’inverse, les ondes dont le nombre
d’onde zonal est supérieur ou égal à 5 tendent à déposer leur quantité de mouvement au
cœur du jet. Pour k supérieur à 8, un léger signal autour de 20◦N est visible sur la figure
et est probalement due aux ondes se propageant hors du jet évoqué précédemment. Cepen-
dant, comme le montre la figure 2.17, ces ondes sont très peu énergétiques et n’influencent
donc probablement pas le courant-jet.

On constate en comparant cette figure avec la figure 2.13 une corrélation entre la possibilité
de réflexion d’une onde et l’endroit où elle dépose en moyenne sa quantité de mouvement.
Ce résultat parat contre-intuitif, puisqu’on s’attendrait à ce qu’une onde qui se réfléchisse,
et qui donc change d’inclinaison, est un effet global nul en terme de convergence de flux
de quantité de mouvement. Cependant, on voit sur la figure figure 2.9 que le niveau de
réflexion apparait très proche de la latitude critique. Il est donc probable que si une onde
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FIGURE 2.17 – Tracé de la moyenne climatologique de la convergence de
flux de quantité de mouvement (en couleur) et l’énergie totale des perturba-
tions (en contour) à 200 hPa en fonction du nombre d’onde zonal k et de la
latitude ϕ pour la simulation de contrôle. Les lignes en tireté pointillé in-
dique la largeur du jet (qui correspond à ±10◦ autour du maximum de vent

zonal moyen).

ne se réfléchit pas, elle atteint la latitude critique où elle est absorbée et son effet global est
alors non nul.

Mais le lien entre réflexion et structure de la convergence de flux de quantité de mouve-
ment reste encore à éclaircir. Le fait que les ondes planétaires soient générées plutôt sur
les flancs du jet, comme montré par la figure 2.5, est sans doute une partie de la réponse
(Zhang et al., 2012). Une autre piste serait que ces ondes planétaires soient aussi excitées
par l’instabilité barotrope qui, même si elle n’est pas présente en moyenne, pourrait inter-
venir de façon transitoire (O’Rourke and Vallis, 2013). Enfin, il est aussi possible que les
réflexions observées puissent induire le phénomène de super-réflexion où l’onde réfléchie
est plus énergétique que l’onde incidente (Killworth and Mc Intyre, 1985), conduisant à un
bilan de convergence de flux de quantité de mouvement non nul.

2.3 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons mis en évidence une différence de comportement des ondes
de Rossby en fonction de leur nombre d’onde zonal. Les ondes de petit nombre d’onde ont
été identifiées comme pouvant se réfléchir au niveau des flancs du jet. Ce comportement,
déjà observé dans les réanalyses (Abatzoglou and Magnusdottir, 2004, 2006b), est ici mit
en relation avec la variabilité des courants-jets des moyennes latitudes.

En se propageant méridionalement, une onde de Rossby va induire un flux de quantité de
mouvement de signe opposé à sa direction de propagation. La convergence de ce flux de
quantité de mouvement va alors augmenter dans la région d’où provient l’onde et diminuer
dans celle où elle va. C’est ce dipôle de convergence qui influence la variabilité du courant-
jet. Ainsi, une onde se propageant vers l’équateur va tendre à accélérer et à décaler le jet
vers le pôle, alors qu’une onde se propageant vers le pôle va le décélérer et le décaler vers
l’équateur. Si une réflexion a lieu, le signe du flux de quantité de mouvement induit par



Chapitre 2. Ondes planétaires et synoptiques 59

l’onde change, ce qui va inverser les tendances induites sur la variabilité du jet et ainsi
amortir les tendances précédemment forcées.

Ces réflexions ne s’observent cependant que pour les ondes de faible nombre d’onde zonal,
typiquement inférieur à 4 ou 5 et nommées ondes planétaires, par opposition aux ondes
nommées synoptiques qui ne se réfléchissent pas. Lorsqu’une onde planétaire se propage
vers l’équateur, on observe une diminution de gradient de vorticité potentielle sur le flanc
du jet. Cette homogénéisation de la vorticité potentielle va diminuer la valeur de l’indice
de réfraction n dans cette région, conduisant parfois à des valeurs d’indice négatives et à
l’apparition d’un niveau de réflexion n = 0. Une fois que l’onde se réfléchit, le gradient
de vorticité augment à nouveau et le niveau de réflexion disparait. La cause des réflexions
planétaires est très différente pour les ondes se propageant vers le pôle du car un niveau de
réflexion est présent sur le flanc polaire du jet de façon (quasi) permanante.

La séparation entre ondes planétaires et synoptiques dépend de la simulation et semble lié
à une autre propriété des ondes. On observe en effet que les ondes planétaires déposent leur
quantité de mouvement plutôt sur les flancs du jet là où les ondes synoptiques la dépose
au cœur de celui-ci. En comparant la structure de la convergence de flux de quantité de
mouvement et le nombre des réflexions en fonction du nombre d’onde, on observe qu’il y
a un lien entre réflexion et dépôt de quantité de mouvement semble robuste pour différentes
simulations, même si l’origine de ce lien reste encore inconnu.



Chapitre 2. Ondes planétaires et synoptiques 60



61

Chapitre 3

Rétroactions dans la simulation de
contrôle
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Dans ce chapitre, nous allons nous intéresser aux mécanismes physiques qui gouvernent la
variabilité du courants-jets, et plus particulièrement la persistance de ses principaux modes
de variabilité. Dans une première partie, nous allons analyser en détail une simulation du
modèle idéalisé afin de dégager de tels mécanismes que nous testerons ensuite dans une
seconde partie dans la réanalyse ERA-Interim.

3.1 Article : Positive and Negative Eddy Feedbacks Ac-
ting on Midlatitude Jet Variability in a Three-Level
Quasigeostrophic Model

Principaux résultats

Dans cette partie, nous allons utiliser le modèle idéalisé afin d’étudier les mécanismes dy-
namiques qui affectent la persistance des deux principaux modes de variablilité du courant-
jet simulé. Comme exposé dans la section 1.2, de nombreuses études ont mis en évidence
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que le mode de déplacement méridien, correspondant à la première EOF du vent zonal
dans la simulation, a une persistance plus grande que le mode de pulsation d’amplitude,
correspondant à la seconde EOF. Cette persistance accrue est attribuée à une rétroaction
positive des ondes synoptiques qui tendent à maintenir les déplacements du jet mais pas
leur variation de vitesse et dont le mécanisme fait débat. C’est pour déterminer quel(s) mé-
canisme(s) gouverne(nt) cette rétroaction que nous nous sommes interessés à ce modèle,
dont la relative simplicité facilite l’interprétation physique des résultats tout en gardant les
aspects les plus importants de la dynamique des perturbations baroclines.

En comparant la persistance de ces deux modes, on constate que celle de l’EOF1 est bien
supérieure à celle de l’EOF2, mais le modèle semble indiquer l’existence de deux échelles
de temps distinctes pour la dynamique : une échelle de temps courte, de l’ordre de quelques
jours, et une échelle de temps plus longue, de l’ordre d’une dizaine de jours. À long terme,
on retrouve pour l’EOF1 la rétroaction causée par les ondes synoptiques décrite dans la
littérature. Une étude particulière de cette rétroaction montre qu’elle est de nature purement
barocline, c’est-à-dire qu’elle est gouvernée par le déplacement de la zone de baroclinie
maximale, source des ondes baroclines, avec le jet. Mais le résultat le plus original se
trouve à court terme. En effet, peu d’études se sont penchées sur le sujet, la plupart utilisant
des filtrages temporels qui rendent difficile toute analyse à ces échelles de temps. Pourtant,
dans ce modèle, ces processus semblent clairement cruciaux pour déterminer la persistance
des modes de variabilité, et en particulier celle de l’EOF2.

Grâce à l’étude précédente des réflexions d’ondes planétaires (cf section 2.1), un premier
mécanisme de rétroaction négative a pu être dégagé. En effet, les phases positives et néga-
tives des deux EOF sont fortement corrélés respectivement à une réflexion équateur/pôle
et une réflexion pôle/équateur. Les ondes planétaires, qui tendent à renforcer le déplace-
ment/le changement de vitesse du jet avant la réflexion, s’oppose ensuite à ce dernier après
la réflexion du fait du changement brutal de signe de la convergence de flux de quantité
de mouvement. Cependant, ce mécanisme ne peut expliquer la différence de persistance à
court terme entre les deux modes.

Ce sont les ondes synoptiques qui semblent drastiquement diminuer la persistance de
l’EOF2 sans pour autant affecter l’EOF1. Pour comprendre ce phénomène, il faut s’in-
terresser au échanges d’énergie entre le jet et les ondes. En effet, lors d’une phase positive
de l’EOF2, c’est-à-dire une phase d’accélération du jet, une anomalie positive d’énergie
totale des perturbations (ETE) est observée avant l’accélération et une anomalie négative
après. Si l’anomalie positive est tout à fait compréhensible en terme de cycle de vie des
ondes baroclines, ce n’est pas le cas de l’anomalie négative qui est associée à un ralentisse-
ment du jet par rapport à la climatologie, les ondes ne parvenant plus à maintenir l’intensité
du forçage requise. L’origine physique de cette anomalie se trouve dans l’intensification de
la conversion barotrope causée par la rapide augmentation du gradient méridien de vent
zonal. Ce soudain accroisement va entraîner une augmentation rapide de l’énergie ciné-
tique du jet, et donc une accélération, en diminuant l’ETE. On comprend ainsi pourquoi
ce mécanisme est spécifique à l’EOF2, un déplacement méridien du jet ne produisant de
variation ni d’intensité du gradient méridien de vent ni de conversion barotrope.

C’est donc l’effet combiné des rétroactions négatives à court terme, bien plus forte pour le
mode de pulsation d’amplitude, et de la rétroaction positive à long terme, qui n’affecte que
le mode de déplacement méridien, qui explique la grande différence entre la persistance
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de ces deux modes. Cette étude, en explorant la dynamique à court terme, apporte donc un
éclairage nouveau pour étudier la variabilité du courant-jet en proposant deux nouveaux
mécanismes de rétroaction.
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ABSTRACT

The variability of midlatitude jets is investigated in a long-term integration of
a dry three-level quasigeostrophic model on the sphere. As for most observed
jets, the leading EOF of the zonal-mean wind corresponds to latitudinal shifts
of the jet, and the second EOF to pulses of the jet speed. The first principal
component (PC1) is also more persistent than the second one (PC2) ; this lon-
ger persistence arises from different eddy feedbacks both in the short-term, i.e
within a few days following the peak of the PCs, and in the long-term. The
short-term eddy feedbacks come from two distinct mechanisms. First, a plane-
tary waveguide effect acts as a negative feedback on both PCs. The positive
phases of PC1 and PC2, which correspond to poleward-shifted and accele-
rated jets respectively, are first driven then canceled by planetary waves re-
flecting on the equatorward flank of the jet. A similar process occurs for the
negative phases when planetary waves reflect on the poleward flank of the jet.
Second, synoptic waves also exert a short-term negative feedback on PC2 :
when the jet accelerates, the enhanced meridional wind shear increases the
barotropic sink of eddy energy and depletes it very rapidly, therefore preven-
ting synoptic eddies from maintaining the accelerated jet. Finally, at lags lon-
ger than their typical timescale, synoptic eddies drive a positive feedback on
PC1 only. This feedback can be explained by a baroclinic mechanism in which
the jet shift modifies the baroclinicity, causing first eddy heat flux then momen-
tum convergence anomalies. This feedback is absent for PC2, despite some
changes in the baroclinicity.

3.1.1 Introduction

Midlatitude jets are also called eddy-driven jets because they are maintained against sur-
face drag by the convergence of momentum by eddies (Vallis, 2006). These eddies in turn
develop in regions of strong baroclinicity which tend to follow the jet position through
thermal wind balance. The eddies and the jet are thus tightly coupled and how their inter-
action influences the variability of the jet is still not fully understood. The convergence of
eddy momentum fluxes, hereafter called the eddy momentum forcing (Feldstein and Lee,
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1996; Lorenz and Hartmann, 2001), drives fluctuations of the midlatitude jet, but can also
feedback on the jet anomalies in a way that increases their persistence (Gerber and Vallis,
2007). Understanding these eddy feedbacks seems to be the key to explain the behavior of
the jet (Zurita-Gotor et al., 2014; Lorenz, 2014b).

The observed low-frequency variability in the midlatitudes, whether given by EOFs of
the geopotential height (annular modes, Thompson and Wallace, 2000) or of the zonal-
mean zonal wind (Gerber and Vallis, 2007), is dominated by latitudinal shifts of the jets
around their mean positions (Codron, 2007; Vallis and Gerber, 2008). The second EOF
of the zonal mean zonal wind, that represents an acceleration/deceleration of the jet at a
rather constant latitude, explains less variance, especially at longer timescales (Lorenz and
Hartmann, 2001, 2003).

When looking at the scale of an oceanic basin, the picture becomes more complex but
the variability remains generally dominated by jet shifts. In the North Atlantic, the lea-
ding wintertime EOF of the zonal mean zonal wind, which is closely related to the North
Atlantic Oscillation, mainly corresponds to a latitudinal shift of the jet (Eichelberger and
Hartmann, 2007; Vallis and Gerber, 2008). In the North Pacific, the leading EOF of the zo-
nal mean zonal wind corresponds more to a pulsing of the jet (Eichelberger and Hartmann,
2007) that is well correlated to the Pacific-North American (PNA) teleconnection pattern
(Linkin and Nigam, 2008), but the West Pacific pattern, which is the dominant mode in
the western North Pacific, corresponds to a latitudinal shift of the jet (Linkin and Nigam,
2008; Rivière, 2010). In the Southern Hemisphere, the leading mode of variability is in
most cases a latitudinal shift, but there are some exceptions such as the wintertime Pacific
basin where there is a see-saw between two preferential jet positions (Codron, 2007).

The dominance of jet shifts in most cases can be explained by their longer persistence
compared to a jet acceleration or pulsing (Ring and Plumb, 2008). This difference in per-
sistence has been attributed to the existence of a positive eddy feedback acting on jet shifts
only (Lorenz and Hartmann, 2001, 2003; Yang and Chang, 2007; Barnes and Hartmann,
2011). The evidence for this positive feedback is seen in the cross-correlation between
time-series of an index of the jet variability, such as the first principal component (PC), and
of its forcing by eddy momentum fluxes. The correlation is significantly positive when the
eddy forcing lags between a few days and a few weeks after the peak of the PC (Lorenz
and Hartmann, 2001, hereafter LH01), corresponding to longer lags than the decorrelation
time-scale of the eddy forcing. LH01 has also shown that this positive feedback was mainly
due to synoptic transient eddies. In cases when jet pulsing emerges as the leading mode, the
positive synoptic eddy feedback acting on the shifting variability is usually very weak. It
can happen for instance when the jet or the wave stirring region is close to the pole (Barnes
and Hartmann, 2011; Michel and Rivière, 2014).

To understand its origin, this positive synoptic eddy feedback has been investigated using a
wide range of models : barotropic quasigeostrophic models (Barnes and Hartmann, 2011;
Lorenz, 2014b), baroclinic quasigeostrophic models (Zhang et al., 2012), simplified dry
GCMs (Gerber and Vallis, 2007), aquaplanet GCMs with full physics (Michel and Rivière,
2014), comprehensive atmospheric GCMs (Arakelian and Codron, 2012; Simpson et al.,
2013), and even coupled climate models (Arakelian and Codron, 2012). Many dynamical
mechanisms have been proposed, which can be divided into two main categories : baro-
tropic and baroclinic. In the baroclinic mechanisms, the shifting of the jet is accompanied
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by a similar shift of the region of maximum baroclinicity and of wave sources. Eddies will
then converge momentum to the new source region, maintaining the jet position. This shift
of the baroclinic region can be induced by friction near the ground (Robinson, 2000) or
by a secondary circulation (Gerber and Vallis, 2007). A complementary explanation has
been proposed by Zhang et al. (2012) : the baroclinicity consumed by synoptic waves can
be restored by planetary waves. Barotropic mechanisms are based on changes in the hori-
zontal propagation (and thus momentum transport) of waves, with no changes of the wave
source. These changes can be due to the characteristics of the waves or to changes in the
background mean state. In particular, the position of critical latitudes (Barnes and Hart-
mann, 2011) or reflecting levels (Lorenz, 2014b) can affect the propagation of the synoptic
waves and their breaking, and therefore impact the deposition of momentum that drives the
jet. These two kinds of feedback mechanisms are not exclusive and both may concurrently
contribute to maintain jet shifts (Barnes and Thompson, 2014; Zurita-Gotor et al., 2014).

If the positive eddy feedback can explain the longer persistence of jet shifts, its signature is
only present after a certain period of time, usually beyond 5 days. Indeed, at shorter lags,
the cross-correlation with the eddy forcing is strongly negative, even for jet shifts, which is
sometimes considered as resulting from a negative feedback due to planetary waves (Lo-
renz and Hartmann, 2003; Simpson et al., 2013). This negative planetary-wave feedback is
not often discussed in the literature, but it is an important component of the eddy-mean flow
interactions. Indeed, Simpson et al. (2013) showed that the lack of such a negative feed-
back in their model compared to the observed case explained the overestimated persistence
of their leading EOF. A companion paper (Rivière et al., 2016, hereafter RRC16) studied
the nature of this negative feedback by planetary waves in a three-level quasigeostrophic
model on the sphere, and showed that it was the signature of the reflection of waves on both
sides of the jet. RRC16 focused on the mechanism of planetary-wave reflection but did not
investigate the leading modes of variability in the model, nor their persistence. The present
paper aims at interpreting the persistence of the leading modes of the jet variability in the
same model, and the roles of to the different synoptic- and planetary-wave feedbacks. The
main questions which are addressed are :

— What is the nature of the leading mode of variability in the model ?

— Is there a positive synoptic-eddy feedback acting on the leading mode of variability ?
Is it of a barotropic or baroclinic nature ?

— How important are the positive synoptic-eddy feedback and negative planetary-eddy
feedback for the selection of the leading mode of variability ?

— Do synoptic waves play a role in the long term only ? What is their role in the short
term ?

After a description of the numerical model and the analyzed simulation in section 3.1.2,
the two leading modes of variability of the jet are described in section 3.1.3. Short-term
dynamics and feedback mechanisms are investigated for planetary and synoptic waves se-
parately in section 3.1.4. Then, in section 3.1.5, the classical positive eddy feedback is
discussed before ending by some concluding remarks in section 3.1.6.
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3.1.2 Model

The model used is the dry quasigeostrophic model on the sphere described in Marshall and
Molteni (1993), here at a T42 resolution. It has three pressure levels in the vertical at 200,
500 and 800 hPa. The model is governed by the following equations for the quasigeostro-
phic potential vorticity qi at levels i = 1, 2, 3 :

∂qi
∂t

+ J(ψi, qi) = Si(ψi−1, ψi, ψi+1)−Di(ψi),

qi = f +∆ψi +

(

ψi − ψi+1

R2
i

− ψi−1 − ψi
R2
i−1

)

,
(3.1)

where ψi is the streamfunction (ψ0 = ψ1 and ψ4 = ψ3), Ri is the deformation radius
between levels i and i+1, Si−Di the source and dissipative terms and f = 2Ω sin(ϕ) the
Coriolis parameter. The deformation radii are set to R1 = 660 km and R2 = 400 km as in
Rivière (2009) and RRC16.

Source and dissipative terms are the sum of three distinct contributions. First, the forcing is
implemented using Newtonian relaxation to a fixed profile (denoted with a tilde) using two
different timescales τR1 = 40 days and τR2 = 15 days depending on the interface conside-
red. Second, a scale-selective horizontal diffusion is applied at each level and tuned using
the parameter cH such as the damping time scale of the shorter waves at T42 truncation is
0.02 days. Finally, a linear drag with a timescale of τE = 3 days is applied on the third
(near-surface) level. The complete source and dissipative terms are therefore given by

S1 −D1 =− cH∇8(q1 − f) +
1

τR1

ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2

R2
1

,

S2 −D2 =− cH∇8(q2 − f)− 1

τR1

ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2

R2
1

+
1

τR2

ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3

R2
2

,

S3 −D3 =− cH∇8(q3 − f)− 1

τR2

ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3

R2
2

− 1

τE
∇2ψ3.

The potential vorticity is forced by a relaxation to a zonally-symmetric temperature profile
which is in thermal wind balance with a Gaussian zonal jet given by :

ũi(λ, ϕ) = Fi · U0 exp

(

−(ϕ− ϕ0)
2

dϕ2

)

where U0 = 50m s−1, ϕ0 = 30◦N, and dϕ = 20◦ are the maximum intensity, mean posi-
tion and width of the jet and Fi a baroclinicity factor set to F1 = 1, F2 = 0.5 and F3 = 0.2.

The simulation is 15 years long to ensure significant results and the 350 first days are
discarded before the analysis. It is the same as the the long-term simulation studied in
RRC16.
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FIGURE 3.1 – (a) Time average of the zonal mean zonal wind (dashed green
line) and PDF of the daily positions of the maximum zonal mean zonal wind
(blue histogram), (b) meridional structure of EOF1 (red) and EOF2 (blue)
superimposed on the mean zonal wind profile in green. The vertical-mean
of the wind is used in each case. The percentages of variance explained are

given for each EOF on the lower right corner.

3.1.3 Jet Variability

The climatological jet (defined as the zonally and vertically averaged wind) is shown on
figure 3.1a. It peaks around 46◦, shifted 16◦ poleward from the relaxation profile due to
the increased likelihood of anticyclonic wave breaking compared to cyclonic one in this
model (Rivière, 2009). The daily jet latitude, shown in blue, oscillates between 40◦N and
50◦N. The two leading EOFs of the zonal and vertical mean wind are shown on Fig. 3.1b.
On one hand, the first EOF, which explains 35% of the variance, has a node close to the
climatological wind maximum and represents a shift of the jet. On the other hand, the
second EOF, which explains 31% of the variance, reaches its maximum amplitude on the
jet axis, and therefore represents a strengthening of the jet, with a decrease in the subtropics.

To estimate the persistence of each mode, the autocorrelation functions of the correspon-
ding principal components (PCs) are plotted on Fig. 3.2. Both curves share a similar shape :
a fast decay rate in the first 4-5 days, followed by a slower one. This shoulder in the auto-
correlation functions was also mentioned by Gerber and Vallis (2007) in their simulations
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FIGURE 3.2 – Autocorrelation function of the principal component for
EOF1 (red) and EOF2 (blue).

of a dry primitive-equation model. In the following, we will therefore study separately the
processes governing the evolution of the PCs at small and longer lags.

Jet shifts (PC1) have a smaller decay rate than jet pulses (PC2) both before and after the
4-5 first days, leading to a much larger persistence at longer lags. At lag +4 days, the
autocorrelation decreases to 0.68 for PC1 and to 0.36 for PC2, namely a factor of 2 between
the two. From then on, the two autocorrelation curves are roughly parallel, meaning that
the exponential decay rate is again slower for PC1 (if the decay rates of PC1 and PC2
were equal, the curves would tend to converge) : the decay timescale after 5 days can be
estimated at 24 days for PC1 and only 10 days for PC2.

To isolate the origins of the difference in persistence between the two PCs, the tendency
equation for each PC is derived as in LH01 and other subsequent studies on the topic. The
tendency equation for the vertical and zonal average of the zonal wind is first written as

∂〈[u]〉
∂t

= − 1

a cos2 ϕ

∂

∂ϕ

(

〈[u∗v∗]〉 cos2 ϕ
)

− [u3]

3τE
, (3.2)

where 〈X〉 and [X ] are the vertical and zonal means of X respectively and X∗ is the de-
viation from the zonal mean. The first term on the rhs of Eq. (4.7) is the eddy momentum
flux convergence and the second term is the linear surface drag. The scale-selective diffu-
sion term is not written in this equation as it is negligible (not shown). The projection of
Eq. (4.7) onto the structure of each EOF can be expressed as :

∂PC
∂t

= m+ d, (3.3)

where m is the eddy momentum forcing (i.e. the projection of the eddy momentum flux
convergence) and d is the projection of the surface drag. Surface drag, which is proportional
to the projection of [u3] onto each EOF, is therefore not exactly proportional to the PC in
contrast with the simple barotropic model in LH01.

The cross-covariance between the PCs and each of the three terms of Eq. (4.8) is plotted
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1/day. The PC leads for positive lags.

on Fig. 3.3. The cross-covariance between a PC and its time derivative is equal to the
derivative of the PC autocorrelation function, so the two cross-covariance functions with
m and d can be directly interpreted as the components of the PC autocorrelation tendency
due to the eddy momentum forcing and the drag respectively.

The linear drag term is more or less proportional to the PC itself, even though it acts only
on the surface wind. At negative lags, the zonal wind anomalies are forced by eddies. The
cross-covariance of this forcing is 50% larger for PC2. This stronger eddy forcing of PC2
is compensated by its shorter persistence relative to PC1 and explains why the two PCs are
close in terms of total variance. At short positive lags, the eddy forcing becomes negative,
explaining the fast decay rate. This negative tendency is present for both PCs, but is about
4 times stronger for PC2.

In the longer term, the eddy forcing cross-covariance is significantly positive for PC1 bet-
ween lags +5 and +15 days, which is the typical signature of a positive eddy feedback
according to some previous studies (LH01 ; Zurita-Gotor et al., 2014). For PC2 however,
this cross-covariance is close to zero or slightly negative.

In summary, the difference in persistence between the two leading modes of variability can
be analyzed at two distinct time scales :

— In the short term, between lags 0 and +4 days, the PCs autocorrelation functions
decrease rapidly because of a negative cross-covariance with the eddy forcing. sec-
tion 3.1.4 will be devoted to linking this negative cross-covariance to planetary and
synoptic feedback mechanisms.

— In the long term, beyond lag +5 days, a positive cross-covariance with the eddy
forcing is observed for PC1 only. This long-term positive tendency is studied in sec-
tion 3.1.5 and is shown to correspond to a positive feedback consistent with LH01
and Zurita-Gotor et al. (2014).
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3.1.4 Short-term feedback

3.1.4.1 Planetary and synoptic components
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FIGURE 3.4 – Climatological mean of the vertically integrated eddy mo-
mentum flux convergence (in black) and its planetary (in red) and synoptic

(in blue) components.

As shown in previous studies, the feedback of eddies on the jet can strongly depend on
their zonal wavenumber k (Zhang et al., 2012; Simpson et al., 2013, RRC16). We therefore
separate them into two distinct ranges : planetary waves (k ∈ [1, 4]) and synoptic waves
(k ≥ 5). The reason for the choice of wavenumbers is shown on Fig. 3.4 : while synoptic
waves deposit their momentum very close to the jet axis, planetary waves do it on the
jet flanks as already shown in O’Rourke and Vallis (2013, 2016). This can be attributed
to distinct regions of excitation : because synoptic waves have higher phase speed, their
critical lines (i.e where the phase speed equals the background zonal wind) are closer to
the jet core than for planetary waves. Since waves more easily tap the baroclinicity where
critical lines appear, the regions of excitation and momentum deposition will also differ
between synoptic and planetary waves (Zhang et al., 2012). Another mechanism in the
planetary case is the wave reflection on the jet flanks, as documented in RRC16.

The eddy momentum forcing can be exactly decomposed into the sum of a planetary and a
synoptic component, respectively denoted by subscripts p and s :

[u∗v∗] = [u∗pv
∗

p] + [u∗sv
∗

s ] ⇒ m = mp +ms.

The cross-covariance between each PC and the total, planetary and synoptic eddy forcings
are plotted on Fig. 3.5. In all cases, the covariance is positive when eddies lead, mea-
ning that both types of waves contribute to forcing the jet variability. The picture becomes
more complex at short positive lags. The planetary eddy forcing exhibits a negative cross-
covariance with both PC1 and PC2 which is slightly stronger with PC2. The synoptic eddy
forcing also has a negative cross-covariance with PC2, but the cross-covariance with PC1 is
slightly positive, implying distinct synoptic wave dynamics for the two PCs. The following
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FIGURE 3.5 – Cross-covariances between each PC and its total eddy forcing
(in black), and the planetary (in red) and synoptic (in blue) components for

(a) PC1 and (b) PC2. PC leads for positive lags.

subsections are devoted to show that these cross-covariance short-term tendencies can be
related to various types of eddy feedbacks.

3.1.4.2 Planetary feedback

As shown on Fig. 3.5, the short-term cross-covariance between the PC and the planetary
eddy forcing behaves similarly for PC1 and PC2. To understand its dynamical origin, com-
posites of the total planetary momentum flux and its associated anomalous convergence are
shown on Fig. 3.6 for both phases of PC2. Composites for the positive (negative) phase are
calculated based on days twhen PC2(t) is both greater than 1.5 (smaller than -1.5) standard
deviation and a local maximum (minimum) on the interval [t− 2, t+ 2]. This corresponds
to 112 events for the positive phase and 106 for the negative phase.

For the negative phase (Fig. 3.6a), which corresponds to a weaker and wider jet, momen-
tum flux divergence occurs in the jet core before lag zero together with a momentum flux
convergence on its equatorward flank. This tends to weaken and widen the jet and corres-
pond to the strong positive cross-covariance at negative lags in Fig. 3.5b. But at positive
lags, the convergence pattern changes sign, resulting in a strong negative cross-covariance
and tends to cancel out its previous impact on the jet. The same phenomenon happens for
the positive phase (Fig. 3.6b) because the momentum flux convergence pattern has oppo-
site signs. The strengthening and sharpening of the jet at negative lags is followed by the
counter effect at positive lag. Composites for PC1 (not shown) also display very similar
patterns but slightly weaker and centered on the jet axis. The anomalous dipole in momen-
tum convergence tends to shift the jet poleward for the positive phase and equatorward for
the negative phase at short negative lags, but then cancels out this effect due to an abrupt
change in sign at short positive lags.

To understand the evolution of momentum flux convergence, composites of momentum
fluxes have been plotted on Figs. 3.6c,d for both phases. For the negative phase (Fig. 3.6c),
momentum fluxes are negative before lag 0 and centered equatorward of the jet core, which
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FIGURE 3.6 – In shading, lagged composites for (left panels) the negative
and (right panels) positive phases of PC2 : (a,b) planetary momentum flux
convergence anomaly and (c,d) planetary momentum flux. Composites of
the corresponding zonal wind anomalies are superimposed in contours with
an interval of 0.5m s−1. Negative contours are dashed and the zero contour
is omitted. The dotted line indicates lag zero and the dashed-dotted lines the
meridional extension of the mean jet (which corresponds to ±10◦ around the

jet axis).

can explain the convergence pattern observed in Fig. 3.6a. This negative momentum flux
at negative lags is followed by a positive momentum flux at positive lags. Since the group
velocity of Rossby waves and their associated momentum flux have opposite sign, a sudden
change in the sign of the momentum flux suggests that waves are reflected. Figs. 3.6c,d
therefore suggest that waves propagate poleward and then equatorward during the negative
phase whereas the opposite occurs during the positive phase. This hypothesis is supported
by RRC16 results.

A schematic depiction is shown in Fig. 3.7 to summarize the main findings of RRC16 in
the context of a pulsing event. Dipoles of momentum flux convergence with opposite signs
for negative and positive time lags are represented on Fig. 3.7a (Fig. 3.7b) as on Fig. 3.6c
(Fig. 3.6d). Wave reflection on the poleward flank of the jet can frequently occur because of
the quasi-permanent presence of a turning latitude (i.e a latitude where the refractive index
n equals zero). This quasi-permanent turning latitude is shown by the thick black line on
Fig. 3.7a. The reflection leads to the transient forcing then damping of a negative phase
(compare Fig. 3.7a and Figs. 3.6a,c). On the equatorward flank of the jet, wave reflection
is less systematic but may happen if the PV is well homogenized in the subtropical critical
layer during the equatorward propagation of the wave. On Fig. 3.7b, this transient turning
latitude is shown by the short thick line around day zero when the reflection happens. It
would force then damp a positive phase (Fig. 3.7b, Figs. 3.6b,d). Note that the waveguide
is not centered on the jet axis, but is shifted to its equatorward side because of the spherical
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FIGURE 3.7 – Schematic depiction of the sequence of planetary wave for-
cing onto the jet and planetary wave reflection during (a) the negative and (b)
positive phases of PC2. The black arrows indicate the direction of propaga-
tion of the planetary wave and the thick solid line the reflecting level (n = 0),
with time increasing to the right. The horizontal dashed lines indicate the me-
ridional extension of the jet. The green arrows show the momentum fluxes
associated with the wave propagation, and the induced convergence and di-
vergence of momentum flux are drawn in red and blue respectively. Lag zero

corresponds to the day the reflection occurs.

geometry (see RRC16 for more details).

To conclude, planetary waves are shown to both force jet fluctuations and cause a short-
term negative feedback when they are reflected. This feedback explains an important part
of the negative cross-covariance at small positive lags observed for both PCs (Fig. 3.5). The
planetary wave reflection mechanism can also explain why the negative cross-covariance
between the PC and the planetary momentum forcing is a bit stronger for PC2. Indeed,
the equatorward shift of the wave guide can lead to a better projection of the planetary
momentum flux convergence onto EOF2 than EOF1, as described in RRC16. Moreover,
contrary to a shifting of the jet, a pulsing event tend to modify the PV gradient profile,
making it stronger over the jet core but smaller in the subtropical region, which increases
the likelihood of a transient turning latitude to form. But the difference in planetary negative
feedback in Fig. 3.5 is too small to explain the total eddy forcing difference. The synoptic
component must be taken into account as well.

3.1.4.3 Synoptic feedback

The nature of the short-term synoptic cross-covariance tendency significantly differs from
the planetary waves case. First, it is strongly negative for PC2 and weakly positive for PC1
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as shown on Fig. 3.5. Second, as shown by RRC16, the reflection of synoptic waves is very
unlikely and is thus not a good candidate to explain this negative tendency. It seems instead
to obey a different mechanism based on eddy kinetic energy.

The eddies and the zonal mean flow can exchange energy through barotropic and barocli-
nic processes. Ignoring the diabatic terms and the meridional advection, the time derivative
of the eddy total energy ETE can be written as the sum of a barotropic and a baroclinic
conversion rate (Lorenz, 1955; Rivière et al., 2013). Its formulation in the present quasi-
geostrophic framework is :

∂ETE
∂t

= Cbt + Cbc, (3.4)

where

ETE(ϕ, t) =
3
∑

i=1

[

(u∗i )
2 + (v∗i )

2

2

]

+
2
∑

i=1

[

(T ∗

i )
2

2

]

, (3.5)

Cbt(ϕ, t) =−
3
∑

i=1

[u∗i v
∗

i ]

(

∂[ui]

∂y
+

[ui] tanϕ

a

)

, (3.6)

Cbc(ϕ, t) =−
2
∑

i=1

[(

v∗i + v∗i+1

2

)

T ∗

i

]

∂[Ti]

∂y
, (3.7)

where a is the Earth radius and Ti = (ψi−ψi+1)/Ri is a variable proportional to the tempe-
rature. Quantities involving the deviation from the zonal mean include both planetary and
synoptic eddy components. From now on, we only focus on the synoptic eddy total energy
and the interaction between the zonal mean flow and the synoptic eddies. Hence, in the
following computation of Eqs. (C.16) to (3.7), only the synoptic component of the eddies
are taken into account in the deviation from the zonal mean. Even though the interaction
between synoptic and planetary eddies may play a role in the evolution of synoptic eddy
energy, it is not considered in the following discussion for the sake of simplicity.

As shown in Fig. 3.4, synoptic eddies mostly converge momentum into the jet core. Their
effect onto the variations of the jet intensity could therefore be closely dependent on their
amount of energy : more (less) synoptic eddy energy than usual would cause more (less)
convergence of momentum flux into the jet core, which effect would be to accelerate (de-
celerate) the jet. This is confirmed when looking at the composite of synoptic ETE for the
positive phase of PC2 (Fig. 3.8a) and comparing with the cross-covariance of the synoptic
forcing with PC2 (blue curve in Fig. 3.5b). Indeed, the maximum and minimum of the
cross-covariance at lags -2 days and + 2 days correspond to more and less synoptic ETE
than usual respectively. Therefore, to better understand the negative minimum of the cross-
covariance at short positive lags, one should explain the deficit in synoptic ETE at those
lags.

There are two hypotheses to explain this deficit. One is discussed in LH01 and Yang and
Chang (2007) and refers to the "barotropic governor" mechanism. It is based on the results
from James (1987) showing that when the barotropic lateral shears of a baroclinic jet in-
crease – as in the positive phase of PC2 – there is a reduction in baroclinic wave growth.
Another hypothesis is based on the idea that the increased shear induces a stronger baro-
tropic decay of energy, because the barotropic conversion Cbt is directly dependent on the
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FIGURE 3.8 – In shading, lagged composites for (left panels) the positive
phase of PC2 and (right panels) the synoptic eddy life cycle : (a,b) synop-
tic wave energy anomaly, (c,d) total convertion rate anomaly, (e,f) barotro-
pic conversion rate anomaly and (g,h) baroclinic conversion rate anomaly.
Composites of the corresponding zonal wind anomalies are superimposed in
contours as in Fig. 3.6. The dotted line indicates the lag of maximum energy
anomalies and the dashed-dotted lines the mean jet meridional extension (de-

fined as in Fig. 3.6).

lateral shears (see Eq. (3.6)). To test these two hypotheses, Eq. (3.4)) is divided by ETE
to compare the baroclinic exponential conversion rate σbc = Cbc/ETE, the barotropic ex-
ponential conversion rate σbt = Cbt/ETE and the sum σ = (σbt + σbc) (see Figs. 3.8g, e
and c respectively). The rapid decrease in synoptic ETE occurring around lag zero can be
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explained by a negative extrema of the anomalous total conversion rate (Fig. 3.8c). It is due
to the stronger than usual barotropic decay (Fig. 3.8e), and albeit to a lesser extent, to the
weaker baroclinic growth than usual (Fig. 3.8g).

It is important to understand whether this stronger barotropic sink of energy is a response
to the jet acceleration, or simply a signature of a classical baroclinic wave life cycle with
baroclinic growth followed by barotropic decay (Simmons and Hoskins, 1978). Following
Moon and Feldstein (2009), this life cycle is obtained using meridionally averaged synoptic
ETE as an index. To compare the behavior of synoptic eddies during the positive phase of
PC2 with a typical baroclinic life cycle, composites of the same quantities are shown in
the right column of Fig. 3.8. These composites are computed based on days when the
index is greater than 1.5 standard deviation and is a local maximum, as for the PC2. As
shown in Fig. 3.8b, positive anomalies of synoptic ETE, which maximum is by construction
reached at the lag zero, seem to accelerate the jet, which confirms our previous assumption.
However, this acceleration is weaker than in Fig. 3.8a because planetary waves also concur
to a pulsing event. Besides, the decrease of ETE anomalies are driven by both the barotropic
and baroclinic conversion rates, the baroclinic one being larger (see Figs. 3.8d, f and h).
This differs from the PC2 case, in which the barotropic decay anomalies are more than
twice as strong than the baroclinic ones and dominate the decrease in ETE. Therefore, the
evolution of synoptic ETE during the positive phase of PC2 differs from a baroclinic life
cycle, mainly through an increase in the rate of barotropic decay but not through a smaller
baroclinic growth.

The stronger anomalies of σbt for PC2 are caused by anomalies in the lateral shear. To
show this, a barotropic efficiency, denoted hereafter as Ebt, can be defined by rewriting σbt

as follows

σbt =
Cbt

ETE
= Ebt ·

(

∂[ui]

∂y
+

[ui] tanϕ

a

)

= Ebt · Sh

where Sh is the zonal wind shear within the spherical framework. The barotropic efficiency
depends on the wave structure but not on its amplitude. It characterizes, for a given wave,
the efficiency of the exchange of energy with the mean flow for a given shear. To first order,
the deviation of σbt from its time mean can be expressed as

(Ebt · Sh)′ ≃ E′

bt · Sh + Ebt · Sh′

where bars and primes denote the time mean and the deviation from the time mean respec-
tively. The first and second terms on the right hand side correspond to a change in efficiency
with a constant shear and to a change in shear with a constant efficiency respectively. The
residual was verified to be very small.

Lagged composites of these two components of the σbt are shown on Fig. 3.9 together with
the associated wind anomalies, again for the PC2 positive phase and for the life cycle.
The component due to shear changes is much more important for PC2 than for the life
cycle, because the wind anomalies are much more intense for the former (Figs. 3.9c,d).
The component due to changes in efficiency is of comparable amplitude in both cases, only
a bit smaller for PC2 (compare the lag zero of Fig. 3.9a with the lag +2 days of Fig. 3.9b).
Therefore, the stronger lateral shears are the main cause of the rapid decrease of the ETE
after an acceleration of the jet, leading to the negative anomalies observed on Fig. 3.8a.
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FIGURE 3.9 – As in Fig. 3.8, but for components of the barotropic convertion
rate anomaly due to (a,b) variations in the efficiency of waves in exchanging

energy with the mean flow and (c,d) variations in lateral shears.

In summary, the short-term negative cross-covariance observed for the synoptic eddy for-
cing of PC2 (see Fig. 3.5) has been shown to be the signature of a negative eddy feedback :
the increased shears when the jet is accelerated increase the barotropic decay of the eddy
energy, and deplete the synoptic ETE faster than in a normal life cycle. The synoptic waves
rapidly reach amplitudes below their climatological value, and deposit less momentum into
the jet core. This feedback mechanism is specific to PC2, as the lateral shears do not change
in amplitude for latitudinal shifts of the jet. Finally, the barotropic governor mechanism has
been discarded here because the stronger lateral shears during the positive phase of PC2 do
not lead to smaller σbc compared to the typical life cycle (Figs. 3.8g,h).

3.1.5 Long-term feedback

In this section, we focus on the positive cross-covariance tendency between lags +5 and
+15 days for PC1 (Fig. 3.5a), and its absence for PC2. As shown on Fig. 3.5, and in ac-
cordance with the literature (Lorenz and Hartmann, 2001, 2003; Simpson et al., 2013), this
tendency involves synoptic waves and not planetary waves whose momentum forcing is
not correlated with PCs at these time scales. The aim of this section is to confirm that a
feedback mechanism is at play and discriminate between barotropic or baroclinic feedback
mechanisms to explain this long-term tendency.

To investigate the nature of the long-term feedback, the anomalous synoptic eddy momen-
tum forcing at the upper level can be related to the synoptic heat flux entering this level
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through the divergence of the (synoptic) Eliassen-Palm flux (EP) :

− 1

a cos2 ϕ

∂

∂ϕ
([u∗1v

∗

1] cos
2 ϕ) =

[v∗1T
∗

1 ]

R1
+ [q∗1v

∗

1]. (3.8)

The first term on the rhs of Eq. (3.8) is the vertical divergence of the EP flux (i.e. the verti-
cal convergence of the heat flux in the upper level) and the second term is the full EP flux
divergence. These two terms can be interpreted respectively as the baroclinic and barotro-
pic contributions to the eddy forcing. Indeed, if the heat flux (baroclinic) term dominates,
it means that all the momentum flux convergence can be explained by anomalous wave
activity entering the upper troposphere. On the contrary, a small heat flux term means that
the anomalous momentum fluxes result from changes in wave propagation (i.e. barotropic
mechanism), without any contribution from wave sources.

FIGURE 3.10 – Schematic depiction of Eliassen-Palm flux (in grey arrows)
and its resulting convergence (in blue) and divergence (in red) for different
radiation efficiency : (a) E = 0% and (b) E = 100%. The dashed line

indicates where the divergence is null.

However, considering the total convergence of heat flux would overestimate the baroclinic
contribution because not all the incoming waves radiate away from the jet due to local dis-
sipation of wave activity at the latitude of wave generation. It is thus necessary to estimate
the amount of waves that are horizontally radiated. To estimate this radiation efficiency E,
the ratio between the climatological convergences of momentum and heat flux at the upper
level is averaged over the jet core (considered as ±10◦ around the jet maximum). This effi-
ciency corresponds to the proportion of waves incoming from the lower levels which effec-
tively radiate away from the jet core at the upper level. This proportion can vary between 0
(all incoming waves are trapped into the jet and no horizontal momentum transport occurs,
as shown Fig. 3.10a) and 1 (all incoming waves radiate away and produce momentum flux
convergence into the jet core, as shown in Fig. 3.10b). In the former case, the divergence
of the EP flux is equal to the vertical convergence of heat flux, while in the latter case, the
horizontal and vertical components of the EP flux divergence cancel each other near the
jet core. The remaining (1 − E) should be counted as barotropic contribution because it
quantifies the local dissipation of baroclinic wave activity. Therefore, équation (3.8) can be
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rewritten as follows :

− 1

a cos2 ϕ

∂

∂ϕ
([u∗1v

∗

1] cos
2 ϕ) = E

[v∗1T
∗

1 ]

R1
+

(

(1− E)
[v∗1T

∗

1 ]

R1
+ [q∗1v

∗

1]

)

. (3.9)

In this simulation, E at the upper level is found to be equal to 80%.
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FIGURE 3.11 – Cross-covariance between each PC and the corresponding
synoptic eddy forcing (in black, denoted MFC) and its barotropic (in red,
denoted BT) and baroclinic (in blue, denoted BC) contributions for (a) PC1

and (b) PC2, as defined in Eq. (3.10)

The projection of each term of Eq. (3.9) on a given EOF is :

MFC = BC + BT (3.10)

where MFC is the total synoptic eddy momentum forcing at the upper levels and BC and
BT can by seen as the respective contributions of baroclinic and barotropic feedbacks. The
feedback is said to be barotropic when the feedback loop does not depend on changes in
wave sources, which corresponds to the case when BC = 0, i.e. when there is no corre-
lation between the upper-level heat flux anomalies and the EOF. Indeed, in that case, the
projection of the momentum convergence onto the EOF does not depend on the anomalous
wave activity coming from lower levels and the feedback is thus barotropic. In contrast,
when BT = 0, the effect of the horizontal divergence of the EP flux on the zonal mean
flow anomalies equals that of the vertical convergence of the EP flux and the feedback
is said to be baroclinic. figure 3.11 shows the cross-covariance of these projections with
the corresponding PCs. In both cases, the cross-covariance of MFC is very similar to the
vertically-averaged one (Fig. 3.5), which is not surprising as most of the momentum fluxes
is in the upper troposphere. For PC1 (Fig. 3.11a), between lags +4 days and +20 days, the
barotropic term is weakly negative, whereas the baroclinic term is positive and almost equal
to the total eddy momentum forcing. Hence, the long-term positive tendency is driven by
baroclinic processes, similarly to the β-plane simulations of Zurita-Gotor et al. (2014). For
PC2, a positive tendency at long terms also exists but is weaker (Fig. 3.11b).

To better characterize the underlying baroclinic processes and to assess if it is associated
with a feedback mechanism, lagged composites of the baroclinicity, synoptic eddy heat flux
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FIGURE 3.12 – In shading, lagged composites for the positive phase of (left
panels) PC1 and (right panels) PC2 : (a,b) vertically-averaged baroclinicity
anomaly and (c,d) synoptic heat flux anomaly at the interface between levels
2 and 3 (near surface). Composites of the corresponding zonal wind anoma-
lies are superimposed in contours as in Fig. 3.6. The dotted line indicates
lag zero and the dashed-dotted lines the meridional extension of the mean jet

(defined as in Fig. 3.6).

and zonal wind anomalies are shown for the positive phase of PC1 and PC2 on figure 3.12.
The baroclinicity and heat flux anomalies are more persistent for PC1 than PC2. The ba-
roclinicity anomalies tend to follow the zonal wind anomalies, with a shorter persistence
for both anomalies in the case of PC2. The baroclinicity anomalies reach their maximum
amplitude at lag +1 day. This slight lead of the zonal wind anomalies over the baroclinicity
anomalies supports Robinson (2000)’s arguments whereby a barotropic modification of the
jet triggers a similar change in baroclinicity because of the action of the friction at lower
levels.

The link between the baroclinicity (or wind) and heat flux anomalies is not so obvious
and strongly depends on the PC. They are well correlated for PC1, especially the negative
anomalies on the equatorward side of the jet (Figs. 3.12a,c). They are however very dif-
ferent for PC2 (Figs. 3.12b,d). For instance, at short positive lags, strong negative heat flux
anomalies appear in regions with both stronger and weaker baroclinicity than the clima-
tological mean. These short-term negative heat flux anomalies are rather due to a global
decrease in synoptic eddy energy because of the strong barotropic sink of energy (see sec-
tion 3.1.4). At longer lags, the heat flux and wind anomaly are also uncorrelated.

The long-term positive cross-covariance between the eddy forcing and PC1 observed in
the model can be considered as resulting from a baroclinic feedback mechanism : the lati-
tudinal shifts in the jet are followed by latitudinal shifts of the baroclinicity, which cause
heat flux anomalies at low levels. These anomalies in the latitude of wave stirring explain
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those in the momentum flux convergence at upper levels which help to maintain the initial
shift of the jet. This feedback only occurs for EOF1 and helps to increase the difference in
persistence between the two leading modes of variability.

3.1.6 Conclusion

In the present study, the variability of a midlatitude jet has been studied in a long-term inte-
gration of a dry three-level quasigeostrophic model on the sphere forced by a relaxation in
temperature toward a zonally-symmetric profile. The dominant variability of the simulated
jet is similar to the one of most observed jets : the leading EOF corresponds to a latitudi-
nal shifting of the jet, the second EOF to a pulsing of the jet intensity, and PC1 is much
more persistent than PC2. A positive feedback by synoptic eddies is acting on the first PC
beyond a few days, as in observed jets (Lorenz and Hartmann, 2001, 2003) and in other
similar numerical experiments (Gerber and Vallis, 2007; Zurita-Gotor et al., 2014), but the
difference in persistence between the first two PCs is also due to short-term dynamics that
are rarely discussed in the literature.

In the short term (i.e within a few days after a peak in a PC), planetary waves exert a nega-
tive feedback onto the first two PCs due to their reflections on the poleward or equatorward
sides of the jet. The poleward shift in the jet and its acceleration, which correspond to the
positive phases of PC1 and PC2 respectively, can be driven by an equatorward propagation
of planetary waves. The waves that are reflected on the equatorward flank of the jet then
feedback negatively onto the jet anomalies during their poleward propagation (see Fig. 3.7).
A similar negative feedback occurs for the equatorward shift and deceleration of the jet (i.e
the negative phases of PC1 and PC2 respectively) when the planetary waves reflect on the
poleward side of the jet. The reader is referred to the companion paper (RRC16) for further
investigation about these reflections by planetary eddies.

In the short term again, synoptic waves also exert a negative feedback on PC2 but not on
PC1, and its origin is very different from the planetary wave feedback. When the jet is acce-
lerated (positive phase of PC2), horizontal wind shears are increased and the rate of decay
of eddy kinetic energy by barotropic conversion becomes more strongly negative than for a
standard baroclinic life cycle. This causes an abrupt depletion of the total energy of synop-
tic eddies, which decreases below its climatological mean just after the maximum intensity
of the jet. The synoptic eddies, having less energy than usual, deposit less momentum into
the jet core, which decelerate the jet and create the negative feedback. The negative phase
of PC2 behaves as a mirror process : when the jet reaches its minimum amplitude, the
wind shears are weaker, reducing the barotropic sink of synoptic eddy energy. This leads
to a rapid increase in synoptic eddy energy and eventually a jet acceleration. Note that
the baroclinic conversion rate does not change much between the different phases of PC2.
Hence, the "barotropic governor" mechanism proposed by Lorenz and Hartmann (2001)
and Yang and Chang (2007) does not seem to contribute to this negative feedback.

In the long term (i.e beyond a few days), the classical positive synoptic eddy feedback is
observed. This feedback only occurs for PC1 and is driven by a baroclinic type mechanism :
a baroclinicity anomaly, caused by the jet shift, induces an anomaly of the meridional heat
flux or source of wave activity, which in turn leads to a convergence of momentum that
maintains the jet shift.
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In future studies, sensitivity of these different feedbacks to various model parameters (in-
tensity and latitude of the temperature forcing, dissipation coefficients, radii of deforma-
tion) will be performed. A particular advantage of the three-level model is that it includes
two degrees of freedom for the temperature and thus the baroclinicity, which is well suited
to analyze climate change effects (Shaw et al., 2006). The identification of the short-term
feedbacks of the present study also motivates revisiting the differences between the leading
modes of variability in observed jets or in comprehensive GCMs as initiated in Simpson
et al. (2013) and Lorenz (2015).
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3.2 Comparaison avec les données ERA-Interim

Afin de pouvoir évaluer la pertinence des résultats décrits dans la section 3.1, il est né-
cessaire de les confronter à des données issues d’un modèle plus réaliste. Pour ce faire, les
réanalyses sont de bons outils car elles combinent modèle et observations via l’assimilation
de données. C’est la réanalayse ERA-Interim (Dee et al., 2011), développée par l’European
Center for Meteorology and Weather Forecast, qui a été choisie pour cette étude.

Pour cette étude, nous utiliserons les données journalières instantannées (12h UTC) de
vent zonal et méridien ainsi que de température sur une période allant du premier janvier
1979 au 31 décembre 2016. Les champs utilisés ont une résolution horizontale de 2.5◦

proche de celle du modèle idéalisé. À l’inverse, la résolution verticale est meilleure pour
la réanalyse qui disposent de nombreux niveaux verticaux allant de 1000 hPa à 100 hPa par
pas de 100 hPa. Notre étude portera sur l’hémisphère Sud, car la répartition des continents
lui donne un caractère plus symétrique que l’hémisphère Nord. Plus précisement, nous
nous focaliserons sur la période d’été austral (DJF) qui présente un faible jet subtropical
et une plus grande symétrie zonale que les autres périodes, en particulier l’hiver austral
(Bals-Elsholz et al., 2001).

Dans cette partie, nous allons caractériser la variabilité du jet, puis nous chercherons à
adapter l’approche de la section 3.1 en décomposant les ondes en ondes planétaires et
synoptiques avant de nous intéresser aux deux catégories de rétroactions, à court terme et
à long terme. Dans le premier cas, nous allons tenter de mettre en évidence les signatures
caractéristiques des rétroactions planétaires et synoptiques. Pour le second, nous allons
étudier la nature de la rétroaction à long terme pour déterminer si elle est plutôt barocline
ou barotrope.

3.2.1 Variabilité du "eddy-driven" jet

Afin d’isoler la variabilité du "eddy-driven" jet, les EOF seront ici calculées à partir du
vent à 850 hPa. La figure 3.13 présente la variabilité du jet ainsi que les deux premières
EOF pour la période d’été austral. On observe un jet unique, centré vers 48◦N et présentant
une certaine variabilité en latitude s’étendant de 40◦N à 60◦N. On peut remarquer sur la
figure 3.13a que le maximum de l’histogramme des positions journalières du jet et celui
du vent zonal intégré verticalement coïncident assez bien, indiquant que le jet observé est
bien un "eddy-driven" jet qui est peu influencé par une contribution subtropicale. La pre-
mière EOF, expliquant 45,9% de la variabilité totale, correspond à un mode de déplacement
méridien (voir figure 3.14a) et peut être reliée au SAM. La seconde EOF représente elle
18,7% de variabilité et correspond au mode de pulsation d’amplitude comme le montre
la figure 3.14b. On retrouve donc les deux principaux modes de variabilité du modèle,
même si leur pourcentages de variabilité expliquée sont bien plus écartés dans le cas de la
réanalyse que pour le modèle idéalisé.

La figure 3.15 montre les fonctions d’auto-corrélation des composantes principales de ces
deux EOF. On voit que la persistance du mode de déplacement méridien est bien supé-
rieure à celle du mode de pulsation comme dans le modèle. On remarque que la courbe
de l’auto-corrélation de PC1 présente le même genre de rupture de pente vers 4 jours que
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FIGURE 3.13 – (a) Histogramme des positions journalières du maximum de
vent zonal (en bleu) et (b) structure méridienne des deux premières EOF (en
rouge pour la première, en bleu pour la seconde) pour la période DJF. Leur
pourcentages de variabilité expliquée respectives sont indiquées en légende

et la moyenne climatologique du vent zonal est tracée en vert.

Latitude (in degree)

Z
o
n
al

 w
in

d
 (

in
 m

 s
−

1
)

 a)PC1

−80 −60 −40 −20 0
−5

0

5

10

15

20

25

30

35

Latitude (in degree)

Z
o
n
al

 w
in

d
 (

in
 m

 s
−

1
)

 b)PC2

−80 −60 −40 −20 0
−5

0

5

10

15

20

25

30

35

FIGURE 3.14 – Composites du vent zonal moyenné zonalement et vertica-
lement pour la phase positive (en trait plein) et négative (en pointillé) de (a)

l’EOF1 et de (b) l’EOF2 pour la période DJF.
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dans le modèle, mais celle-ci est absente pour la PC2. La décroissance reste cependant
bien plus rapide pour PC2 que pour PC1 dans la période 1 à 4 jours, ce qui est un potentiel
indicateur de la présence des rétractions négatives à court terme mise en évidence dans la
section 3.1.4. Enfin, on remarque que la décroissance au-delà de 4 jours est plus rapide
dans la réanalyse que dans le modèle. Cela illustre un biais connu des modèles idéalisés à
symétrie zonale qui tendent à surestimer la rétroaction positive pour l’EOF1 (Gerber and
Vallis, 2007).
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FIGURE 3.15 – Fonctions d’auto-corrélation des composantes principales
de l’EOF1 (en rouge) et de l’EOF2 (en bleu) pour la période DJF.

On peut chercher à évaluer la rétroaction des ondes de la même façon que dans Lorenz and
Hartmann (2001). On peut réécrire l’équation de tendance du vent zonal comme suit :

∂〈u〉
∂t

= −∂〈u
∗v∗〉
∂y

− (dissipation) (3.11)

Lorenz and Hartmann (2001) paramétrise ce terme de dissipation comme un terme baro-
trope : (dissipation) = −〈u〉/τ où τ représente une constante de temps moyenne pour
toute la troposphère. Ici, nous contenterons d’évaluer ce terme comme une simple diffé-
rence entre la convergence de flux de quantité de mouvement et la tendance du vent zonal.
La figure 3.16, qui représente la covariance croisée entre les différents termes de l’équa-
tion (3.11) projetée sur chacune des deux EOF et la composante principale associée, est
très semblable à la fois à la figure 3.3 obtenue dans le modèle idéalisé et aux courbes obte-
nues Lorenz and Hartmann (2001) dans les données NCEP. On constate en particulier que
le terme de disspiation possède une forme proche de celle des fonctions d’auto-corrélation,
ce qui justifie l’approche de Lorenz and Hartmann (2001). On y retrouve en particulier la
signature classique de la rétroaction positive à long terme, à savoir une covariance positive
entre 5 et 15 jours pour l’EOF1 mais pas pour l’EOF2.
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FIGURE 3.16 – Covariances croisées, pour (a) l’EOF1 et (b) l’EOF2, entre
la composante principale et sa dérivée (en vert), le forçage par les ondes (en

noir) et le terme de dissipation (en violet) pour DJF.

3.2.2 Décompsition planétaire/synoptique

Afin de pouvoir tester les différents mécanismes proposés, il nous faut d’abord séparer
l’effet des ondes planétaires de celui des ondes synoptiques. La figure 3.17 montre la cli-
matologie de la convergence de flux de quantité de mouvement et d’énergie cinétique des
ondes, une fois soustraite la contribution des ondes stationnaires. Même si on ne reconnait
pas la forme en chevron caractéristique du modèle (cf. figure 2.17), on remarque cependant
une convergence des ondes de faible nombre d’onde sur le flanc polaire du jet et des ondes
de plus grand nombre d’onde au cœur. Comme dans le cas de la simulation de contrôle, une
séparation planétaire/synoptique entre les nombres d’onde 4 et 5 semble être raisonnable.
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FIGURE 3.17 – Climatologie de la convergence de flux de quantité de mou-
vement (en couleur) et de l’énergie cinétique des ondes (en contours) en
fonction du nombre d’onde zonal et de la latitude pour la période DJF. La
convergence est tracée avec intervalle de 1× 10−7 m s−2 et l’énergie avec un
intervalle de 2.5m2 s−2. Les lignes horizontales pointillées indiquent la lar-
geur du jet et la ligne verticale représente la séparation planétaire/synoptique.
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FIGURE 3.18 – Covariances croisées, pour (a) l’EOF1 et (b) l’EOF2, entre
la composante principale et le forçage par les ondes (en noir), ainsi que ses
composantes planétaire (en rouge) et synoptique (en bleu) pour la période

DJF.

Une fois séparée les ondes planétaires et synoptiques, on peut alors décomposer le terme
de forçage par les ondes de l’équation (3.11) en leurs contributions respectives tracées sur
la figure 3.19. On constate que la covariance positive entre +5 et +15 jours observée pour
l’EOF1 est causée par les ondes synoptiques. On retrouve pour les deux modes une co-
variance planétaire positive entre -5 et 0 jour puis négative entre 0 et 5 jours comme dans
le modèle et qui pourrait être causée par des réflexions. De même, on retrouve une cova-
riance synoptique entre 0 et 5 jours légèrement positive pour l’EOF1 et nettement négative
pour l’EOF2 qui pourrait être le signe de la rétroaction négative synoptique spécifique au
mode de pulsation. Ces indices nous poussent à examiner plus avant en utilisant les outils
développés dans le modèle QG pour caractériser les rétroactions à court et long terme.

3.2.3 Rétroactions à court terme

3.2.3.1 Rétroaction planétaire

Plusieurs indices de la présence de réflexions d’ondes planétaires ont déjà été mis en évi-
dence dans les réanalyses comme NCEP ou ERA-40 (Abatzoglou and Magnusdottir, 2004,
2006a). Nous allons nous concentrer ici sur les réflexions concomitantes avec les phases
positives et négatives des deux premières EOF. La figure 3.19 présente les composites de
flux de quantité de mouvement planétaire et de sa convergence dans le cas de l’EOF1 pour
la période DJF. On retrouve bien la signature caractéristique de la réflexion d’onde mise en
évidence dans les simulations du modèle idéalisé : une inversion du signe du composite de
flux de quantité de mouvement associée à celle du dipôle d’anomalie de convergence. On
remarque aussi une bande de flux de quantité de mouvement positif autour de 70◦N là où on
s’attendrait à un flux négatif. Ceci est en fait un biais de la réanalyse ERA-Interim du fait
de la faible quantité d’observations pour contraindre le modèle au dessus de l’Antarctique
et n’a donc pas de sens physique.
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On s’attend à retrouver le même signal pour l’EOF2, mais étonamment celui-ci semble
plus faible (voir figure 3.20). Si l’on voit un changement de signe ne l’anomalie de conver-
gence de flux de quantité de mouvement, l’inversion du flux de quantité de mouvement
elle-même n’est pas visible. Ceci peut venir du fait que l’on compare un composite de flux
de quantité de mouvement à l’anomalie de convergence. Il est possible que des réflexions
soient présentes, mais que l’inversion de signe de flux de quantité de mouvement soit mas-
quée par la climatologie qui privilégie une propagation vers l’équatuer des ondes, et donc
flux négatif dans l’hémisphère Sudà cause du signe du facteur de Coriolis. Il est aussi pos-
sible qu’un autre facteur inhibe la réflexion d’onde dans le cas de l’EOF2, ce qui irait à
l’encontre des résultats du modèle qui tendent au contraire à les favoriser pour ce mode de
variabilité.
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FIGURE 3.19 – (b,d) Composites de flux de quantité de mouvemenent plané-
taire et (a,c) anomalies de sa convergence horizontale par rapport à la clima-
tologie intégré verticalement entre 1000 et 200 hPa pour la phase négative (à
gauche) et positive (à droite) de l’EOF1 pour DJF. Les anomalies de vent zo-
nal sont superposées en contours avec un intervalle de 0.5m s−1, les valeurs
négatives étant indiquées par des pointillées. Les lignes en tireté pointillé in-
dique la largeur du jet (qui correspond à ±10◦ autour du maximum de vent

zonal moyen.

En tout cas, l’étude de la réanalyse conforte le rôle des réflexions d’ondes planétaires dans
l’interprétation de la covariance négative à court terme pour les deux modes. Le clair signal
visible sur la figure 3.19 montre bien que de telles réflexions coïncident avec les phases
positives comme négatives (de l’EOF1), laissant penser que ces réflexions jouent un rôle
important dans la persistance de ces phases, voir dans la succession de l’une à l’autre.
Cependant, il semble exister une asymétrie entre les modes de déplacement et de pulsation
que ne capture pas le modèle idéalisé et qui mériterait d’être étudiée.
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FIGURE 3.20 – Idem que la figure 3.19 pour l’EOF2.

3.2.3.2 Rétroaction synoptique

Comme le montre la figure 3.19, on retrouve dans la réanalyse la même covariance négative
du forçage par les ondes synoptiques pour le mode de pulsation que dans le modèle. On
peut donc en chercher l’origine en analysant le bilan énergétique des perturbations. Pour
cela, nous allons comme précédemment comparer la phase positive de la deuxième EOF
au cycle de vie des ondes synoptiques (cf. section 3.1.4)

Les figures 3.21a et b montrent les composites d’anomalie d’énergie cinétique des ondes
(EKE) respectivement pour l’intensification du jet et le cycle de vie. On retrouve un forte
anomalie d’EKE pour le cycle de vie centrée à t = 0 jour, ce qui est logique puisque celui-
ci est basé sur les événements d’intense énergie cinétique, et qui reste toujours positive.
Si on observe aussi une anomalie positive pour t > 0 dans le cas de la phase positive
de l’EOF2, cette anomalie change de signe pour t > 0. Cette anomalie négative d’EKE,
comme dans le modèle, est liée à une forte intensification du la conversion barotrope σbt

dans le cas du mode de pulsation, comme on peut le voir sur la figure 3.21c. On peut
chercher la cause de cette anomalie en décomposant σbt en deux contributions :

σbt = (Ebt · Sh)′ ≃ E′

bt · Sh + Ebt · Sh′

où Sh = ∂[u]/∂y + [u] tanϕ/a correspond au gradient méridien de vent en coordonnées
sphériques et Ebt à l’efficacité de transfert d’énergie des ondes à l’écoulement moyen. Ces
deux termes permettent en effet de quantifier si l’anomalie de taux de conversion observée
est due à un changement dans la propagation des ondes, qui influencera principalement
l’efficacité, ou dans l’écoulement moyen, représenté par le terme de gradient de vent.

Les composites de ces deux termes sont représentés pour chaque mode sur les figures 3.21e-
h. On remarque que conformément au modèle, une augmentation du gradient méridien de
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FIGURE 3.21 – Composites d’anomalie par rapport à la climatologie (a,b)
d’énergie cinétique des ondes synoptiques et (c,d) de taux de conversion ba-
rotrope, ainsi que de la contribution (e,f) de la variation d’efficacité barotrope
et (g,h) du gradient méridien de vent au taux de conversion, pour la phase
positive de l’EOF2 (à gauche) et le cycle de vie des ondes synoptiques (à
droite) pour DJF. Les anomalies de vent zonal sont superposées en contours
avec un intervalle de 0.5m s−1, les valeurs négatives étant indiquées par des
pointillées. Les lignes en tireté pointillé indique la largeur du jet (qui corres-
pond à ±10◦ autour du maximum de vent zonal moyen et la ligne verticale

indique le jour du maximum d’anomalie d’énergie.
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vent zonal lors d’un phase d’accélération du jet contribue nettement à intensifier le taux
de conversion barotrope. Pour le cycle de vie barocline en revanche, il n’y a pas de chan-
gement notable du gradient de vent et par conséquent aucune anomalie significative sur la
figure 3.21g. Mais contrairement au modèle, la variation d’efficacité Ebt contribue aussi à
l’anomalie de taux de conversion barotrope. Il est intéressant de noter que l’effet de cette
variation d’intensité est plus important pour l’EOF2 que pour le cycle de vie, alors qu’ils
étaient d’intensités équivalentes dans le modèle (cf. figures 3.9a et b). Ceci est peut-être
le signe d’une rétroaction barotrope qui affecterait la propagation des ondes synoptiques,
mécanisme qui ne semble pas ou peu présent dans le modèle idéalisé. De plus, d’autres
types de mécanismes ont déjà été mis en évidence dans la réanalyse et mériteraient d’être
pris en compte, comme le "barotropic governor" (James, 1987) qui agit sur la conversion
barocline σbc. Mais il semble clair que la rétroaction négative mise en évidence précéde-
ment est présente dans la réanalyse, même si là encore son importance relative comparée à
celle des autres rétroactions reste encore à déterminer.

3.2.4 Rétroaction à long terme

Dans cette partie, nous allons nous intéresser à la rétroaction positive des ondes sur le
courant-jet, appelé rétroaction à long terme dans la section 3.1 afin de la distinguer des
rétractions à court terme décrites dans cette partie. Comme le montre la figure 3.19, une
nette covariance positive entre PC1 et m est visible pour entre les 4 et 15 jours et est
habituellement associée à cette rétroaction. Cette figure montre de plus que cette rétoaction
est causée par les ondes synoptiques, résultat cohérent au regard d’autres décompositions
des ondes, notamment à partir des filtrages temporels (Lorenz and Hartmann, 2001, 2003).

Pour allez un peu plus loin, on peut essayer d’appliquer la méthode développée dans la
section 3.1.5 pour déterminer le type de mécanisme responsable de cette rétroaction. Pour
cela, on définit une couche supérieure de la troposphère afin d’y calculer un bilan de diver-
gence de flux d’Eliassen-Palm similaire à l’équation (3.8) :

mtot = mbc +mbt (3.12)

où les termes du membre de droite correspondent aux contributions baroclines mbc et ba-
rotrope mbt au terme de convergence de flux de quantité de mouvement synoptique mtot.
Ces différents termes sont donnés par les expressions suivantes :

mtot = − 1

a cos2 ϕ

∂

∂ϕ
([u∗v∗] cos2 ϕ)

mbc = −Ef ∂
∂p

(

[v∗θ∗]

θp

)

mbt = −(1− E)f
∂

∂p

(

[v∗θ∗]

θp

)

+ div(~F )

où u, v et θ sont respectivement le vent zonal, le vent méridien et la température potentielle
à un niveau donné de pression, θp correspond au gradient de température potentielle en
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fonction de la pression (qui quantifie la stabilité de l’atmosphère), f le paramètre de Corio-
lis, ~F le flux d’Eliassen-Palm (cf. Vallis (2006), p. 560) et E lefficacité radiative introduite
à la section 3.1.5 afin de rendre compte du fait que toutes les ondes se propageant depuis
le sol jusqu’à la tropopause ne rayonnent pas en dehors du jet et ne contribuent donc pas à
la convergence de flux de quantité de mouvement.
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FIGURE 3.22 – Moyenne climatologique pour la période DJF du vent zo-
nal moyen (en contour), des flux d’Eliasen-Palm et de leur divergence (en

couleur) pour les ondes synoptiques.

En analysant la moyenne climatologie du flux d’Eliassen-Palm représentée sur la figure 3.22,
on constate que l’on peut séparer l’atmosphère en deux par un niveau de divergence du
flux d’Eliassen-Palm nulle. Entre 1000 et 700 hPa, cette divergence est globalement posi-
tive à cause des importants flux de chaleur et les flux sont verticaux, alors qu’au dessus
de 700 hPa, ces flux tendent à s’incliner, signe d’une convergence de flux de quantité de
mouvement non nulle. On va donc séparer l’atmosphère grâce à cette limite et intégrer
l’équation (3.12) entre 700 et 100 hPa (où les flux sont quasi nuls). On peut calculer alors
l’efficacité radiative en moyennant le quotient des convergences de flux de quantité de
mouvement et de flux de chaleur intégrées sur une large bande de latitude (±10◦) autour
du maximum du jet. L’efficacité radiative ainsi calculée est de 88,7%, ce qui est une valeur
assez élevée mais relativement cohérente avec le modèle qui donnait une efficacité de 80%.
La raison de cette valeur élevée pourrait provenir de la convergence de flux d’Eliassen-Palm
visible sur la figure 3.22 au cœur du jet entre 300 et 200 hPa. Cette convergence est plutôt
surprenante, mais pas incohérente au vu de la climatologie obtenue par Vallis (2006) et
représentée figure 3.23 : on retrouve en effet une convergence du flux d’Eliassen-Palm vers
50◦S et à l’atitude 10 km, correspondant à une pression d’environ 200 hPa.

La figure 3.24 montre la covariance croisée pour les deux premières EOF de la projec-
tion des différents termes de l’équation (3.12) avec la PC pour la réanalyse ERA-Interim.
On remarque que la covariance croisée de la convergence synoptique totale intégrée entre
700 et 100 hPa reste très proche de celle obtenue en intégrant sur toute la troposphère (fi-
gure 3.16), car la quasi-totalité de la convergence de flux de quantité de mouvement a lieu
dans la haute troposphère. On observe une covariance positive purement barocline pour
tous les jours dans le cas de l’EOF2, ce qui se comprend bien du fait qu’un jet plus intense
sera en moyenne plus barocline et aura donc tendance à générer plus d’ondes synoptique
(et inversement).
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FIGURE 3.23 – Vent zonal (en contours gras, intervalle de 5m s−1) et diver-
gence du flux d’Eliassen-Palm (en couleur et contours léger) dans les don-
nées ERA-Interim (a) en moyenne annuelle et (b) pour la période Décembre-
Janvier-Février en fonction de la latitude et de l’altitude (Z = 7.5 log(P/P0)
(en km). L’intervalle de vent est de 5m s−1 et celui de divergence de
2m s−1 jour−1. Pour cette dernière, les régions de convergence sont en gris
clair et en trait plein alors que celle de divergence sont en gris foncé et en

tireté (tirée de Vallis (2006), figure 12.17)
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FIGURE 3.24 – Covariance croisée, pour (a) l’EOF1 et (b) l’EOF2, entre
la composante principale et les contributions barotrope (BT, en rouge) et
barocline (BC, en bleu) de la convergence de flux de quantité de mouvement

synoptique projetée sur l’EOF (MFC, en noir) pour DJF.

On trouve aussi pour l’EOF1 une covariance de la composante barocline positive comme
attendu, mais la contribution barotrope n’est ici plus nulle comme elle l’était dans le mo-
dèle QG. La covariance barotrope est positive et représente un tiers de la covariance totale.
Ceci indique la présence d’une rétroaction positive barotrope qui contribue au maintien
du jet. Avec la valeur d’efficacité radiative calculée plus haut de 88,7%, la contribution
barocline reste la plus importante en terme d’intensité, ce qui confirment d’autres études
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comparatives sur l’importance des rétroactions barotrope et barocline (Barnes and Thomp-
son, 2014; Zurita-Gotor et al., 2014).

On a ainsi développé un diagnostic qui montre que la rétroaction positive des ondes sur le
mode de déplacement est gouvernée par des mécanimsmes baroclines et barotropes dans
les réanalyses. Ce résultat est différent du cas du modèle idéalisé, où cette rétroaction était
purement barocline. L’importance de la contribution barotrope est renforcée par la prise
en compte d’une efficacité radiative inférieure à 100% et est d’autant plus grande que
cette efficacité est faible. Une évaluation plus quantitative des contributions baroclines et
barotropes nécessiterait donc une meilleur évaluation de l’efficacité radiative.

3.2.5 Conclusion

Dans cette partie, nous avons cherché à valider les mécanismes décrits dans le modèle idéa-
lisé quasi-géostrophique dans un contexte plus réaliste, à savoir la réanalyse ERA-Interim.
Nous avons choisi d’étudier pour cela la variabilité du courant-jet de l’hémisphère Sud pen-
dant période Décembre-Janvier-Févier (été austral), car elle présente des caractéristiques
très similaires à celle simulée dans le modèle idéalisé.

L’étude des rétroactions à court terme a permis de mettre en évidence que les deux méca-
nismes proposés se retrouvent bien dans la réanalyse. D’une part, les réflexions d’ondes
planétaires semblent bien présentes et semblent être plutôt bien visibles lors des phases po-
sitives et négatives des deux premières EOF, influençant ainsi leur persistances respectives.
D’autre part, la rétroaction négative spécifique à l’EOF2 se retrouve aussi dans la réanalyse
et s’interprètre assez bien avec le mécanisme proposé. Mais la réanalyse montre aussi que
ces seuls mécanismes ne suffisent pas à expliquer complètement le comportement à court
terme, ce qui laisse à penser que d’autres processus restent encore à découvrir.

À plus long terme, on retrouve bien la rétroaction positive classique dans la réanalyse. En
adaptant l’approche développée dans la section 3.1.5, nous avons montré que cette rétroac-
tion n’est pas purement barocline comme dans le modèle idéalisé mais possède aussi une
composante barotrope positive. Cette composante barotrope, présente même sans prendre
en compte l’efficacité radiative, indique la présence de rétroaction(s) barotrope(s) dans les
observations. Cette contribution barotrope représente un tiers de la rétroaction totale, mais
cette valeur pourrait être sous-estimée du fait de la valeur élevée de l’efficacité radiative.
On montre donc que c’est une combinaison des deux types de mécanismes, barocline et
barotrope, qui rend compte de l’intensité réelle de la rétroaction des ondes, conformément
à d’autres études (Barnes and Thompson, 2014; Zurita-Gotor et al., 2014). La méthode
proposée a l’avantage d’être un outil quantitatif pour évaluer la contribution respective
des mécanismes barotropes et baroclines et pourrait être employée dans d’autres types de
simulations.
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Chapitre 4

Variabilité et changement climatique
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Après avoir analysé différents processus pouvant expliquer la persistance des principaux
modes de variabilité du courant-jet, nous allons dans cette partie étudier la question de la
sensibilité de la varibilité du courant-jet au changement climatique. Nous allons ainsi nous
intéresser à l’effet sur la persistance de variation de certains paramètres clés du modèle.
Pour cela, Nous allons d’abord décrire les méthodes utilisées pour évaluer la nature des
principaux modes de variabilité et la séparation planétaire/synoptique. Puis, nous étudie-
rons l’effet de la position moyenne du jet, plusieurs études ayant montré que le courant-jet
se décale vers le pôle dans les simulations de changement climatique. Nous nous intéresse-
rons ensuite l’effet d’une variation de la baroclinie du forçage, paramètre relié au change-
ment de gradient méridien de température. Enfin, nous évaluerons l’effet d’un changement
d’intensité de la friction près du sol car c’est une paramétrisation importante des modèles
climatiques.
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4.1 Extension des diagnostics pour l’étude d’une série de
simulations

Dans cette partie, nous allons présenter une méthode pour évaluer la nature d’une EOF en
définissant des modes de déplacement et de pulsation indépendants de celle-ci. Nous pré-
senterons aussi le calcul du nombre d’onde limite entre les ondes planétaires et synoptiques
dont on sait qu’il varie suivant la simulation étudiée (cf. section 2.1).

4.1.1 Nature des EOF

Barnes and Hartmann (2011) ont montré que le mode dominant de variabilité des jets
change d’un mode de déplacement méridien pour les jets proches des Tropiques à un mode
de pulsation d’amplitude pour des jets proches du cercle polaire. Afin de vérifier ce résultat,
il est nécessaire de définir des modes de déplacement et de pulsation indépendants des
EOF. Pour ce faire, la méthode choisie consiste à définir à partir du vent zonal intégré
U(ϕ, t) deux indices basés sur la position moyenneϕM(t) du courant-jet et sur son intensité
maximale UM (t) tels que :

PCϕ(t) =
ϕM(t)− ϕM

std(ϕM)
, PCU(t) =

UM (t)− UM

std(UM)
(4.1)

où X et std(X) correspondent respectivement à la moyenne et à l’écart-type de X .

Afin de limiter les problèmes liés à la résolution plutôt grossière du modèle, ces quantités
ϕM(t) et UM (t) sont évaluées grâce à une approximation parabolique au voisinage du
maximum. On remarque que par construction, ces indices sont de moyenne nulle et de
variance unité. Ainsi, ces indices peuvent être assimilés à des composantes principales, ce
qui permet d’en déduire des modes à partir de l’équation (A.9) :

D(ϕ) =
1

T

T
∑

t=0

PCϕ(t) · U(ϕ, t)
√

cos(ϕ)

P (ϕ) =
1

T

T
∑

t=0

PCU(t) · U(ϕ, t)
√

cos(ϕ)

(4.2)

À la différence des EOF, définies à partir de la matrice de covariance du champ de vent
intégré U(ϕ, t), les modes D et P ne sont pas orthogonaux. Cependant ils capturent bien un
comportement dynamique du jet, ce qui est parfois plus discutable dans le cas des EOF. La
figure 4.1 montre la structure méridienne des modes D et P obtenue pour la simulation de
contrôle. On voit que le mode D montre une structure très proche de celle de la première
EOF, qui avait été identifiée comme le mode de déplacement au chapitre 2. De même, le
mode P est lui très proche de la deuxième EOF, identifiée comme le mode de pulsation.

On peut alors chercher à estimer la pourcentage de variabilité expliquée par ces modes
comme s’ils étaient des EOF. On peut pour cela utiliser l’équation suivante :

PVE(M) =
Var(〈U,M〉)/‖M‖))

Tr(Σ)
=

Var(〈U,M〉)
λtot · ‖M‖2 (4.3)
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où 〈U,M〉 =
∑

ϕM(ϕ)U(ϕ, t)
√

cos(ϕ) correspond à la projection du vent sur le mode
M , ‖M‖ = 〈M,M〉 et Tr(Σ) = λtot est la trace de la matrice de covariance Σ, égale
à la somme de ses valeurs propres λi. On remarque que si on applique l’équation (4.3)
à une EOF, on retonbe bien sur λi/λtot qui représente bien la pourcentage de variabilité
expliquée par ce mode. Grâce à cette formule, on obtient pour les modes D et P des va-
leurs très proches de celles de leur EOF associées, comme indiqué sur la figure 4.1, ce qui
conforte l’identification du mode de déplacement méridien au mode D et celui de pulsation
d’amplitude au mode P.
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FIGURE 4.1 – Stucture méridienne (a) des deux premières EOF (respective-
ment en rouge et bleu) et (b) des modes D et P (respectivement en orange
et magenta) pour la simulation de contrôle. Les valeurs indiquées corres-
pondent leur pourcentages de variabilité expliquée respectives et le climato-

logie du vent zonal intégré est tracée en vert.

Cependant, comme ces modes sont pas orthogonaux, ils ne respectent pas la propriété dé-
crite par l’équation (A.7), pourtant à la base des diagnostics de rétroaction (cf. annexe A.2).
Pour pallier à ce problème, on peut définir de nouveaux indices basés sur cette équation en
l’appliquant aux modes D et P :

ϕ′

M(t) =
〈U,D〉
‖D‖ ⇒ PC′

φ(t) =
ϕ′

M(t)− ϕ′

M

std(ϕ′

M)

U ′

M(t) =
〈U, P 〉
‖P‖ ⇒ PC′

U(t) =
U ′

M (t)− U ′

M

std(U ′

M)

(4.4)

On peut comparer la structure méridienne des modes ainsi obtenus, représentée sur la fi-
gure 4.2, avec celle des modes D et P. On constate que ces nouveaux modes sont très
similaires aux anciens, sauf près de l’équateur où l’amplitude des oscillations est plus forte
pour les premiers que pour les seconds. Cependant, ces différences se situent dans une zone
de faible importance pour la variabilité étudiée, ce que confirme les corrélations entre PC
et PC’ qui valent 0.88 dans le cas du déplacement et dans 0.93 celui de la pulsation. Par
la suite, on identifira donc les séries temporelles PC et PC’ afin d’analyser les rétroactions
s’exerçant sur les modes D et P.
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FIGURE 4.2 – Structure méridienne des modes de variabilité obtenus à partir
des indices PC’, avec la même convention que sur la figure 4.1.

4.1.2 Séparation planétaire/synoptique

Comme souligné par l’étude des réflexions du chapitre 2, la limite séparant les ondes pla-
nétaires se réfléchissant des ondes synoptiques ne se réfléchissant pas est très dépendante
de l’état moyen et donc de la simulation. Il nous faut donc développer une méthode fiable
pour déterminer cette limite quelle que soit la simulation.

On a vu que les ondes de Rossby planétaires ont une forte tendance à déposer leur quantité
de mouvement sur les bords du courant-jet. À l’inverse, les ondes synoptiques la déposent
au cœur du jet. Même si le lien entre réflexion et dépôt de quantité de mouvement n’est pas
clair, il semble robuste pour une large gamme de paramètres du modèle. Nous allons nous
servir de cette propriété pour évaluer le nombre d’onde limite klim entre ondes planétaires
et synoptiques.

Un critère simple de discrimination est de calculer le nombre d’onde k tel que la somme
des convergences sur les flancs polaire CQM+ et équatorial CQM− équilibre celle au cœur
du jet CQM0. On définit ces convergences comme suit :

CQM+(k) = ∂y〈u∗v∗〉(ϕ0 + 10, k)

CQM0(k) = ∂y〈u∗v∗〉(ϕ0, k)

CQM−(k) = ∂y〈u∗v∗〉(ϕ0 − 10, k)

Diff(k) = CQM0(k)− (CQM+(k) + CQM−(k))

La figure 4.3 montre le profil de ces trois quantités, ainsi que de leur différence Diff, en
fonction du nombre d’onde zonale. Comme attendu, CQM±, dominée par les ondes plané-
taires, est maximal pour k = 4 alors que CQM0, dominée par les ondes synoptiques, l’est
pour k de l’ordre de 5 - 6. On définit alors klim comme l’abscisse du point où la différence
Diff change de signe. Cette valeur est a priori non entière, sa partie décimale indiquant
quel nombre d’onde est le plus proche de la limite. Le calcul pour la simulation de contrôle
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pointillé indique la séparation planétaire/synoptique.

donne klim = 4.53, qui correspond assez bien à la limite utilisée précédemment pour cette
simulation.

Comme on peu le voir sur la figures 4.4, la limite donnée par cette méthode est assez
raisonnable malgré le choix plutôt arbitraire des ±10◦ autour du jet dans la formule. On
constate notamment que le calcul de klim est peu affecté par la disparition de la convergence
planétaire équatoriale dans le cas de la simulation à 40◦N, ce qui vient du fait que l’on
compare la convergence au centre du jet avec la somme des convergences sur les deux
flancs. Les valeurs obtenues pour les simulations à 20◦N et 40◦N sont respectivement 5.83
et 3.42, ce qui montre que ce nombre d’onde limite diminue quand on augmente la latitude
du forçage. On peut comparer cette tendance avec celle du maximum d’énergie des ondes
(ETE), tracée en contours sur la même figure. On voit que ce maximum tend lui aussi vers
les petits nombres d’onde quand on augmente la latitude du jet, même il semble se décaler
moins vite que klim. Ceci laisserait à penser que les les jets à haute latitude favorisent les
ondes synoptiques.

Si on compare la limite ainsi calculée au comptage de réflexions décrit à la section 2.2, on
remarque qu’elle délimite assez bien les ondes se réflechissant de celle ne se réflechissant
pas (voir figure 4.5), ce qui en fait en diagnostic idéal. On voit aussi que ce nombre de
réflexion diminue pour les jets plus près du pôle, ce que l’on peut rapprocher de la remarque
précédente sur l’énergie des ondes. C’est donc une méthode de calcul plutôt robuste que
l’on utilisera par la suite pour séparer les ondes planétaires et synoptiques.
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FIGURE 4.4 – Tracé de la moyenne climatologique de la convergence
de flux de quantité de mouvement(en couleur, avec un intervalle de
1.5× 10−6 m s−2) et d’énergie des perturbations (en contour, avec un in-
tervalle de 25m2 s−2) en fonction du nombre d’onde zonal et de la latitude,
pour la simulation avec un forçage à 20◦N (en haut), à 30◦N (au millieu)
et à 40◦N (en bas). Les lignes en tireté pointillé indique correspondent à
±10◦ autour du maximum de vent zonal moyen. La ligne verticale indique

la valeur de klim calculée pour chaque simulation.
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FIGURE 4.5 – Nombre de réflexions calculé en fonction du nombre d’onde
zonal pour la simulation avec un forçage (a) à 20◦N, (b) à 30◦N et (c) à 40◦N.
Les réflexions pôle/équateur sont indiquées avec les triangles vers le bas et
les réflections équateur/pôle par les triangles vers le haut. La ligne verticale

indique klim calculé pour chaque simulation.
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4.2 Sensibilité à la latitude du forçage

Dans cette partie nous allons analyser l’effet d’une variation de la latitude du jet sur sa
variabilité. Plusieurs études se sont déjà interessés à l’effet du changement climatique sur
la position des jets, car elle conditionne une grande partie du climat des moyennes latitudes
comme évoqué dans l’introduction. L’étude de scénario de changement climatique dans un
large ensemble de modèles montre un robuste décalage du courant-jet dans l’hémisphère
Sud vers le pôle (Barnes and Polvani, 2013). Ce décalage est beaucoup moins marqué dans
l’hémisphère Nord où les résultats dépendent du bassin (Kidston and Gerber, 2010; Barnes
and Polvani, 2013; Vallis et al., 2015).

Pour étudier l’effet de la position du jet, nous allons utiliser une série de simulations, PHI0,
où sera variée la latitude moyenne du forçage de 20◦N à 40◦N par pas de 2◦. Dans ces simu-
lations, la nature des EOF est ammenée à changer, comme le montre par exemple Barnes
and Hartmann (2011). Cette étude montre en effet que, dans un modèle barotrope, le pour-
centage de variabilité expliquée par le mode de pulsation croît avec latitude du forçage
alors que celui associé au mode de déplacement décroît. Ceci finit par provoquer une in-
version des modes dominants, passant d’un mode de déplacement pour les jets proches
des Tropiques à un mode de pulsation dominant pour les jets proches des pôles, comme le
montre la figure 4.6.

FIGURE 4.6 – Pourcentages de variabilité expliquée par l’EOF1 (Zeof1), le
mode D (Zlat) et le mode P (Zspeed) en fonction de la position moyenne de

courant-jet simulé (θjet) (tiré de Barnes and Hartmann (2011), figure 8a).

Dans cette partie, nous allons plutôt utiliser les modes D et P afin de caractériser l’évolu-
tion de la nature des EOF pour les simulations de PHI0. La figure 4.7 montre l’évolution
des pourcentage de variabilité expliquée pour les deux premières EOFs ainsi que les modes
D et P (cf. équation (4.3)). On constate un rapprochement des pourcentages de variabilité
expliquée pour ces modes, indiquant un possible changement de nature du mode de varia-
bilité dominant. Mais contrairement à Barnes and Hartmann (2011), on ne voit pas de clair
croisement des pourcentages de variabilité expliquée par les modes D et P avec le déca-
lage du forçage vers le pôle. Ceci est confirmé par la comparaison des composites du vent
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FIGURE 4.7 – Évolution en fonction de la latitude moyenne du forçage des
pourcentages de variabilité expliquée pour les deux premières EOF (respec-
tivement en rouge et bleu) et les modes D et P (respectivement en orange et

magenta).

intégré U pour les deux premières EOF de la simulation à 40◦N, tracé sur la figure 4.8,
pour laquelle aucune des deux EOF ne peut clairement être considérée comme l’un ou
l’autre mode. On constate en effet que les phases positives comme négatives des deux EOF
semblent être une superposition de déplacement et de pulsation. Ceci s’explique peut-être
par la relative proximité des pourcentages de variabilité expliquée pour ces deux modes :
33% pour l’EOF1 contre 28% pour l’EOF2.
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FIGURE 4.8 – Composites du vent zonal intégré zonalement et verticalement
pour les phases positives (en trait plein) et négatives (en tireté) des deux

premières EOF pour la simulation à 40◦N.

Ce rapprochement des variabilités expliquées par les modes D et P semble venir d’après
la figure 4.7 d’une diminution de la part du mode de déplacement méridien, dont l’origine
pourrait être une diminution de la persitance de ce mode. La figure 4.9, qui représente les
fonctions d’auto-corrélation des indices PCϕ et PCU , conforte cette hypothèse en montrant
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FIGURE 4.9 – Fonctions d’auto-corrélation des composantes principales as-
sociée au déplacement méridien (à gauche) et à la pulsation d’amplitude (à

droite) pour les différentes simulations de la série PHI0

la nette diminution de persistance du mode D comparée à la relative stabilité de celle du
mode P. Cette figure semble suggérer que cette diminution de la persistance du mode de
déplacement est en grande partie due à la dynamique à court terme.

Afin de vérifier cette hypothèse, nous allons nous intéresser aux taux instantanés de varia-
tion τ de l’auto-corrélation A, définit par

1

τ
=

1

A

∂A

∂t
.

En effet, d’après l’équation (A.11), ce taux est régit par l’équation suivante :

1

τ
=
Cm
A

+
Cd
A

(4.5)

où Cm et Cd correspondent aux covariances croisées des indices avec le terme de conver-
gence de flux de quantité de mouvement (m) et de friction (d). Or le second terme du
membre de droite de cette équation, qui dépend du terme de dissipation [u3]/τE de l’équa-
tion de tendance du vent zonal, peut être considéré constant en première approximation du
fait que le vent [u3] est quasiment proportionel à la moyenne verticale du vent zonal.

Ainsi, les variations de τ sont, selon cette approximation, uniquement causée par le terme
de convergence de flux de quantité de mouvement. On peut donc visualiser directement
l’effet de la rétroaction des ondes comme des variations de ce terme Cm/A. L’évolution de
cette quantité en fonction de la position du forçage est représentée sur lafigure 4.10. On peut
y constater la même tendance que sur la figure 4.9, à savoir une diminution significative à
court terme avec le déplacement du jet vers le pôle. On constate cependant qu’à plus long
terme, il y a peu de variation sauf pour les jets à très haute latitude.

On peut décomposer une fois encore en deux composantes planétaire et synoptique afin
de déterminer quelles ondes interviennent dans ce processus. Pour cela, on peut revenir
aux covariances Cm et comparer deux cas particulier. La figure 4.11 montre l’exemple
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les différentes simulations de la série PHI0.
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FIGURE 4.11 – Covariances croisées entre la composante principale du
mode D et le taux de variation dû au terme de convergence de flux de quan-
tité de mouvement totale (en noir), ainsi que ses composantes planétaire (en
rouge) et synoptique (en noir) pour la simulation avec un forçage (a) à 20◦N

et (b) à 40◦N.

des simulations à 20◦N et à 40◦N. On constate qu’à long terme, les covariances des deux
simulations sont positives et équivalentes. Il n’y a donc pas de changement significatif dans
l’intensité de la rétroaction positive entre les deux simulations. De même à court terme,
la covariance planétaire reste approximativement la même dans les deux cas, alors que
la covariance synoptique diminue fortement, passant d’une valeur positive de +0.05 pour
20◦N et à une valeur négative de -0.015 pour 40◦N. Ce sont donc les ondes synoptiques
les principales responsables de cette diminution de persistance du mode de déplacement,
même si le mécanisme derrière cette diminution reste encore à trouver.

Ainsi, même s’il n’y a pas d’inversion claire de la nature du principal mode de variabilité
avec la latitude du jet, on retrouve que la persistence du mode de déplacement méridien
diminue quand on décale le jet vers le pôle. En effet, la pourcentage de variabilité expliquée
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par le mode de déplacement décroît à mesure que le jet est déplacé vers le pôle, ce qui
s’explique par une diminution la persistance de ce mode. Cette diminution, attribuée aux
ondes synoptiques, ne vient pas d’une diminution de la rétroaction positive à long terme
comme pour Barnes and Hartmann (2011) mais d’un processus à court terme qu’il reste
encore à déterminer.

4.3 Article : Effect of upper- and lower-level baroclinicity
on the persistence of the leading mode of midlatitude
jet variability

Principaux résultats

L’objectif de cette partie est de s’intéresser à l’effet d’un changement de la baroclinie du
jet, ou de manière équivalente du gradient méridien de température, sur la variabilité du
jet. Cette étude est motivée par l’observation, dans les simulations de réchauffement cli-
matique, de robustes anomalies de température dans la haute et basse troposphère. D’une
part, un réchauffement de la haute troposhère tropicale a été constaté et relié à l’effet ther-
modynamique de l’augmentation du contenu en eau des parcelles d’air. D’autre part, la
région arctique est le siège d’un réchauffement anormalement intense, appelé amplifica-
tion arctique, et qui est surtout concentré dans les basses couches de la troposphère.

Ces deux phénomènes risquent d’impacter la baroclinie du courant-jet. En renforçant les
températures déjà élevées de cette région, le réchauffement tropical tend à accroître la
baroclinie des moyennes latitudes dans la haute troposphère. À l’inverse, l’amplification
arctique va tendre à réduire cette baroclinie mais dans la basse troposphère. Si plusieurs
études se sont intéressées à l’effet de ces changements de la baroclinie sur l’état moyen,
leur impact sur la variabilité du jet reste encore largement méconnu. Dans cette partie,
nous allons utiliser notre modèle idéalisé afin d’étudier cette question. La spécificité de
ce modèle est que, possèdant trois niveaux, il va nous permettre d’étudier séparément la
sensibilité à la baroclinie de haute et de basse couche.

Utilisant les outils développés dans les précédents chapitres, cette étude se focalisera sur
les changements de persistance du principal mode de variabilité. Alors qu’un changement
de la baroclinie de haute couche ne semble présenter aucun impact significatif sur cette
persistance, un augmentation de la baroclinie de basse couche provoque une diminution
nette de la persistance, diminution plus importante que celle provoquée par un simple dé-
placement en latitude du jet (autre paramètre connu pour influencer la variabilité). Cette
diminution de la persitance semble s’expliquer par une dérive des anomalies de vent qui ne
se maintiennent plus à une latitude constante. Ainsi, quand la baroclinie de basse couche
est forte, la variabilité du courant-jet est dominée par un mode propagatif appelé "poleward
propagation" et déjà observé dans d’autres simulations idéalisées (Son and Lee, 2005; Lee
et al., 2007).

Ce mode propagatif à été relié à un déplacement par les ondes de la latitude critique. Si on
considère une onde de vitesse de phase c se propageant vers l’équateur, celle-ci va venir
déferler au niveau de la latitude critique définie par u− cϕ = 0. Du fait de sa propagation,
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cette onde sera associée à un flux de quantité de mouvement orienté vers le pôle et va
donc induire une convergence de ce flux dans le jet et une divergence proche de la latitude
critique. Cette divergence va réduire localement une diminution de la vitesse du vent u et
ainsi décaler la latitude critique vers le pôle. Quand une nouvelle onde viendra déferler,
elle provoquera une convergence de flux de quantité de mouvement sur le flanc polaire du
courant-jet, décalant celui-ci vers le pôle, et une divergence proche de la latitude critique,
tirant celle-ci encore un peu plus. Ainsi, onde après onde, le jet se propagera peu à peu vers
le pôle.

La prédominance de ce mode de "poleward propagation" est associé à un jet plus large et
surtout un pic de gradient de vorticité potentielle plus large, ce qui permet aux ondes de
se propager et non plus de rester cloîtrée au seul cœur du jet. Un autre facteur important
vient du fait que la géométrie sphérique du modèle favorise la propagation vers l’équateur.
C’est probablement cette disymétrie qui est à l’origine d’une propagation privilégiée vers
le pôle.
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ABSTRACT

The sensitivity of the variability of an eddy-driven jet to the upper- and lower-
level baroclinicity of the mean state is analyzed using a three-level quasi-
geostrophic model on the sphere. The model is forced by a relaxation in tempe-
rature to a steady, zonally symmetric profile with varying latitude and intensity
of the maximum baroclinicity. The leading EOF of the zonally- and vertically-
averaged zonal wind is characterized by a meridional shift of the eddy-driven
jet. While changes in the upper-level baroclinicity have no significant impact
on the persistence of this leading EOF, an increase in lower-level baroclinicity
leads to a reduced persistence. For small lower-level baroclinicity, the leading
EOF follows a classical zonal index regime, for which the meridional excur-
sions of the zonal wind anomalies are maintained by a strong positve eddy
feedback. For strong lower-level baroclinicity, the jet enters a poleward propa-
gation regime, for which the eddy feedback continuously push the zonal wind
anomalies poleward and prevent the maintainance of the jet at a given lati-
tude. The enhanced poleward propagation when the lower-level baroclinicity
increases is interpreted as resulting from the broader and weaker PV gradient
which enables the waves to propagate equatorward and facilitate the poleward
migration of the critical latitude. Finally, the decrease in EOF1 persistence as
the lower-level baroclinicity increases is shown to be distinct from the impact
of changes in mean climatological jet latitude.

4.3.1 Introduction

Eddy-driven jets and storm tracks have a key role in mid-latitude surface weather, so their
response to climate change is an important question. Results from the CMIP project expe-
riments (Barnes and Polvani, 2013) show a robust poleward shift of the jet in the Southern
Hemisphere, but the picture is more complicated in the Northern Hemisphere ocean basins
(Kidston and Gerber, 2010; Barnes and Polvani, 2013; Vallis et al., 2015). In particular,
there are competing influences of the local warming maxima in the upper tropical tropos-
phere (Seager et al., 2003; Lu et al., 2008) and near the surface in the Arctic (Oudar et al.,
2017), which change the meridional temperature gradient in opposite directions (Simpson
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et al., 2014) at different levels in the vertical, and therefore have opposite effects in terms
of jet shifts (Butler et al., 2010; Rivière, 2011; Chavaillaz et al., 2013; Harvey et al., 2014;
Shaw et al., 2006).

A poleward shift of the jet can impact its variability : as the jet moves poleward, its latitudi-
nal shifts become less persistent because of a weaker positive eddy feedback (Barnes et al.,
2010; Kidston and Gerber, 2010; Arakelian and Codron, 2012, cf Fig. 5e). Eventually,
the dominant mode of variability changes nature and become more a pulse in amplitude
(Barnes and Hartmann, 2011; Lorenz, 2014b) than latitude shifts. Several numerical stu-
dies also found a strong sensitivity of the jet variability to the latitude of wave excitation,
either the latitude of stochastic stirring in a barotropic model (Barnes et al., 2010) or that
of oceanic fronts in aquaplanet General Circulation Models (GCMs) (Michel and Rivière,
2014; Ogawa et al., 2016). The persistence of the leading mode of variability decreases as
the wave excitation zone is shifted poleward, in agreement with the sensitivity to the jet
latitude.

The impacts on the jet variability of changes of the mean temperature gradient or baroclini-
city, independently of their impact on the mean jet latitude, have been less studied. Son and
Lee (2005, 2006) performed sensitivity numerical experiments in a dry GCM by varying
the tropical heating and high-latitude cooling rates of the radiative equilibrium temperature
profile used to force the model. The intensity of the tropical heating controled the strength
of their subtropical jet while the high-latitude cooling largely determined the width and
strength of the mid-latitude baroclinic zone. For large tropical heating and small polar co-
oling, a single jet appeared and the leading mode was a latitudinal wobbling of the jet (also
referred to as the zonal index regime). In the opposite range of the parameter space (small
tropical heating and large polar cooling), a double-jet structure emerged at upper levels and
zonal wind anomalies tended to propagate poleward (also referred to as the poleward pro-
pagation regime). The interpretation mainly relies on the shape of the time-mean potential
vorticity gradient (Lee et al., 2007; Son et al., 2008). When it is strong and sharp as in
the former case, waves are meridionally trapped and mainly converge momentum into the
jet core, leading to a strong positive eddy feedback . When it is weak and broad as in the
latter case, waves propagate more easily equatorward and push the jet poleward. Similar
arguments will be used in the present study when analyzing the sensitivity of the jet varia-
bility to the lower-level and upper-level baroclinicity using a quasi-geostrophic model on
the sphere. It is important to underline that our numerical setup significantly differs from
the prevously cited studies as the subtropical jet is weak in the present quasi-geostrophic
framework.

The goal of this study is to investigate the effect of changes in upper- and lower-level ba-
roclinicity onto the leading mode of jet variability. The idealized quasi-geostrophic model
used in the present study has three vertical levels, which is the minimal framework that
allows to separate the baroclinicity into lower- and upper-level parts. The model is descri-
bed in section 4.3.2, together with all the sensitivity numerical experiments. Changes in
the persistence of the leading mode of variability and eddy feedbacks are investigated in
section 4.3.3 while a dynamical interpretation is provided in section 4.3.4. Then, the ro-
bustness of the results will be dicussed in section 4.3.5 before ending by some concluding
remarks in section 4.3.6.
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4.3.2 Model and diagnostics

4.3.2.1 Numerical model

The model used is the dry quasigeostrophic model on the sphere of Marshall and Molteni
(1993) at a T42 resolution. It has three pressure levels in the vertical at 200, 500 and 800
hPa. The model is governed by the following equations for the quasigeostrophic potential
vorticity qi at levels i = 1, 2, 3 :

∂qi
∂t

+ J(ψi, qi) = Si −Di,

qi = f +∆ψi +

(

ψi − ψi+1

R2
i

− ψi−1 − ψi
R2
i−1

)

,
(4.6)

where ψi is the streamfunction (ψ0 = ψ1 and ψ4 = ψ3), Ri is the deformation radius
between levels i and i+1, Si−Di the source and dissipative terms and f = 2Ω sin(ϕ) the
Coriolis parameter. The deformation radii are set to R1 = 660 km and R2 = 400 km as in
Rivière (2009) and Robert et al. (2017), hereafter RRC17.

Source and dissipative terms are the sum of three distinct contributions that can be expres-
sed as :

S1 −D1 =− cH∇8(q1 − f) +
1

τR1

ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2

R2
1

,

S2 −D2 =− cH∇8(q2 − f)− 1

τR1

ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2

R2
1

+
1

τR2

ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3

R2
2

,

S3 −D3 =− cH∇8(q3 − f)− 1

τR2

ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3

R2
2

− 1

τE
∇2ψ3.

The first term on the right-hand-side (rhs) of the equation represents a scale-selective ho-
rizontal diffusion such that the damping time scale of the shorter waves at T42 truncation
is 0.02 days. The next term on the rhs represents a Newtonian relaxation in temperature
toward a fixed profile (denoted with a tilde) using two timescales at the two interfaces.
Finally, a linear drag with a timescale of τE = 3 jours is applied to the third level.

The restoration temperature profile is zonally-symmetric and in thermal wind balance with
a Gaussian zonal jet given by :

ũi(λ, ϕ) = Fi · U0 exp

(

−(ϕ− ϕ0)
2

dϕ2

)

where U0 = 50m s−1, ϕ0 = 30◦N, and dϕ = 20◦ are the maximum intensity, mean posi-
tion and width of the jet control values. Coefficients Fi determine the vertical shear of the
jet. Control values are set to F1 = 1, F2 = 0.5 and F3 = 0.2. In the rest of the paper, we de-
fine the baroclinicity by the vertical shear of zonal wind as the static stability is a constant
at each interface. The upper-level (lower-level) baroclinicity refers to u1−u2 (u2−u3) and
their restoration counterparts are ũ1 − ũ2 (ũ2 − ũ3). The simulations are 15 years long to
ensure significant results and the first year is discarded before the analysis, as in RRC17.
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Name τR12 τR23 Parameter Minimum Maximum Step
PO25 25 25 ϕ0 20◦N 40◦N 2◦

UB25 25 25 F1 0.8 1.2 0.1
LB25 25 25 F3 0.1 0.3 0.02
UB40 40 15 F1 0.8 1.2 0.1

TABLE 4.1 – Sensitivity experiment description table.

4.3.2.2 Simulations

Differents series of simulations have been performed to investigate the impact of the upper-
and lower-level baroclinicity. These series are shown in table 4.1. Experiments where the
upper-level baroclinicity is varied (denoted as UB) are obtained by fixing the equilibrium
upper-level wind speed coefficients F2 and F3 to their respective contol values and chan-
ging F1 from 0.8 to 1.2, corresponding to a baroclinicity factor ∆F = F2 − F1 varying
from 0.3 to 0.7. That means that there is a factor of about 2.3 between the smallest and
greatest values of the upper-level vertical shear of the restoration zonal wind. Similarly,
experiments where the lower-level baroclinicity changes are obtained by fixing F1 and F2

and varying F3 from 0.1 to 0.3. This corresponds to a baroclinicity factor ∆F = F3 − F2

varying from 0.2 to 0.4 and a lower-level vertical shear varying by a factor of 2.

The study is mainly focused on sensitivity experiments for which the relaxation time scales
are set to τR1 = τR2 = 25 jours. This enables a systematic comparaison between changes
in upper- and lower-level baroclinicity. These series are hereafter denoted as UB25 and
LB25. Another set of sensitivity experiments is made with different time scales at the
upper and lower interfaces (τR1 = 40 jours and τR2 = 15 jours), as used in RR17, hereafter
denoted as UB40 and LB40. Finally, a series of simulation PO25 with fixed baroclinicity
but changes in the jet latitude ϕ0 is run to help compare the respective impacts of changes
in the baroclinicity and in the jet latitude.

Changes in the baroclinicity of the restoration temperature do not necessarily induce the
same changes in the climatology of the model simulations. Figure 4.12 shows the clima-
tological upper- and lower-level baroclinicity fields obtained for UB25 and LB25 experi-
ments. An increase in the upper- or lower-level restoration baroclinicity indeed leads to an
increase of the corresponding climatological mean baroclinicity, as shown in figures 4.12a
and d. We note that the upper-level baroclinicity maxima differ by a factor of 2 between
the extreme cases in UB25 (Fig. 4.12a), which is a bit less than the range of the restora-
tion baroclinicity. The same occurs for LB25 where the climatological mean lower-level
baroclinicity fluctuates over a smaller range of maxima than the restoration baroclinicity
(Fig. 4.12b). Changes in the upper-level baroclinicity in the UB25 simulations have little
impact on the lower-level one, with only a slight decrease and shift toward the pole. Howe-
ver, an increase in the lower-level baroclinicity in LB25 simulations leads to a decrease in
the upper-level one. These simultaneous changes in both baroclinicities need to be kept in
mind while interpreting the results. Similar results are obtained for UB40 and LB40 (not
shown).
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FIGURE 4.12 – Climatological mean of (right panels) high and (left panels)
low altitude baroclinicity for (upper panels) UB25 and (lower panels) LB25.

4.3.3 Persistence of the leading mode and eddy feedbacks

Following Lorenz and Hartmann (2001) and RRC17, EOFs of the zonally and vertically
averaged zonal wind are computed for each simulation of UB25 and LB25. The autocorre-
lation of the PC of the leading EOF, hereafter named PC1 and EOF1, of each experiment
is plotted on figure 4.13. As in RRC17, the autocorrelation has systematically a shoulder
shape marked by a fast decay rate during the first few days followed by a slower decay rate
at longer lags. A change in upper-level baroclinicity does not seem to impact the EOF1
persistence very much ; however an increase in the lower-level baroclinicity causes a clear
decrease in persistence. After 20 days, the PC1 autocorrelation for weak lower-level baro-
clinicity (∆F ≤ 0.26) drops to 0.25 in average, whereas for strong lower-level baroclinicity
(∆F ≥ 0.34), it remains at 0.5.

The tendency of the vertically and zonally averaged zonal wind 〈[u]〉 satifies the following
equation (RRC17) :

∂〈[u]〉
∂t

= − 1

a cos2 ϕ

∂

∂ϕ

(

〈[u∗v∗]〉 cos2 ϕ
)

− [u3]

3τE
, (4.7)
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FIGURE 4.13 – Autocorrelation function of PC1 for (a) UB25 and (b) LB25.

where u3 is the zonal wind in the lower level of the model. By projecting each term of
équation (4.7) onto EOF1, we get the tendency equation for PC1 :

∂PC1
∂t

= m+ d, (4.8)

where m is the eddy momentum forcing (i.e. the projection of the eddy momentum flux
convergence) and d is the projection of the surface drag. To get growth rates at a given lag
t, each term of Eq. (4.8) can be divided by PC1 :

1

PC1
∂PC1
∂t

=
m

PC1
+

d

PC1
=

1

τm
+

1

τd
. (4.9)

The left-hand side is the instantaneous rate of change of the PC1 autocorrelation. This rate
is driven by momentum τ−1

m and drag contibutions τ−1
d . Because [u3] is roughly proportio-

nal to [u], we expect this second term to be constant. So changes in the instantaneous rate
of change of the PC1 autocorrelation are expected to be mainly caused by changes in the
momentum contribution. Figure 4.14 shows the cross-covariance between PC1 and τ−1

m as
a function of time lag and the baroclinicity factor for both UB25 and LB25. As expected,
the values of this cross-covariance for UB25 shows almost no consistent changes. One re-
markable feature to note is the strong oscillation for ∆F = 0.6 which is probably due to
successive wave reflections (Rivière et al., 2016, RRC17). Conversely, figure 4.14b shows
a gradual increase in the cross-covariance at positive lags when lower-level baroclinicity is



Chapitre 4. Variabilité et changement climatique 116

 a) UB25

B
ar

o
cl

in
ic

it
y

 f
ac

to
r

 

 

−10 −5 0 5 10 15 20

0.35

0.4

0.45

0.5

0.55

0.6

0.65

−0.3

−0.2

−0.1

0

0.1

0.2

0.3

C
o

v
ar

ia
n

ce
 (

in
 d

ay
−

1
)

Time lag (in day)

 b) LB25

B
ar

o
cl

in
ic

it
y

 f
ac

to
r

 

 

−10 −5 0 5 10 15 20
0.2

0.25

0.3

0.35

0.4

−0.3

−0.2

−0.1

0

0.1

0.2

0.3

C
o

v
ar

ia
n

ce
 (

in
 d

ay
−

1
)

FIGURE 4.14 – Cross covariances between PC1 and the corresponding rate
of change due to momentum forcing τ−1

m = m/PC1, as a function of lag and
baroclinicity factor for (a) UB25 and (b) LB25.

decreased. At short positive lags (+2 to +3 days), the negative values found for large baro-
clinicity disappear and become positive for small baroclinicity. At longer positive lags (+5
to +20 days), the cross-covariance is near-zero for large baroclinicity and becomes positive
for small baroclinicity.

Figure 4.15 compares on the cross-covariance of each term of Eq. (4.9) for two extreme
values of the lower-level baroclinicity. As expected, the contribution of the drag is constant
and similar for both simulations. For weak lower-level baroclinicity (Fig. 4.15a), the cross-
covariance with τ−1

m is significantly positive at all positive lags. But for strong lower-level
baroclinicity (Fig. 4.15b), the cross-covariance is first negative, becomes sligthly positive
between lag +5 and +12 days and then decreases and becomes again negative after lag +16
days. Hence, at all positive lags, the cross-covariance between PC1 and τ−1

m is stronger in
the small baroclinicity case.

Since the seminal work of Lorenz and Hartmann (2001), positive correlation between m
and PC1 at positive lags is considered as the signature of an eddy-positive feedback. Fol-
lowing this approach, we could conclude that this feedback is weaker for stronger barocli-
nicity. Howerer the cross-covariance curves have different shapes and not just amplitudes,
with the momentum contribution almost constant for weak baroclinicity but decreasing
after lag +5 for strong baroclinicity. The next section will be dedicated to investigate the
underlying cause.
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FIGURE 4.15 – Cross covariances between PC1 and each term of Eq. (4.9)
for two simulations of LB25 : (a) weak baroclinicity ∆F = 0.2 and (b)

strong baroclinicity ∆F = 0.4.

4.3.4 Dynamical interpretation

The aim of this section is to interpret the clear drop in PC1 persistence when the lower-
level baroclinicity is increased. Fig. 4.16 shows the lagged regressions of momentum flux
convergence and zonal wind anomalies on PC1 for weak and strong lower-level baroclini-
city. We first note that wind anomalies have more than three times higher amplitudes for
stronger baroclinicity. This is logical as the lower-level baroclinicity largely determines the
eddy growth rate (Lindzen and Farrell, 1980; Hoskins and Valdes, 1990) and so their ty-
pical amplitude when they force jet fluctuations. More interestingly, zonal wind anomalies
propagate poleward for strong lower-level baroclinicity while they stay more or less at the
same latitude for weak lower-level baroclinicity. This difference can be related to the lower
momentum forcing covariance seen on Fig. 4.15b. Indeed, the poleward-shifted zonal wind
anomalies of Fig. 4.16b are due to poleward-shifted eddy momentum convergence patterns
after lag +5 days which rapidly become orthogonal to EOF1, and can eventually project
negatively onto it. Thus, the low or negative values ofm in the low baroclinicity case come
from a structure of the response of eddies that does not maintain the jet shift associated
with EOF1 but rather makes the jet propagate polewards.

The poleward propagation regime was found to dominate in Son and Lee (2006); Lee et al.
(2007); Son et al. (2008) for simulations associated with a higher high-latitude cooling rate,
which reinforces and enlarges the mid-latitude baroclinic zone. This is consistent with our
simulations which show the dominance of the poleward propagation regime when the mid-
latitude baroclinicity is increased. The rationale for poleward propagation provided by (Lee
et al., 2007) is as follows :

— a wave generated in the jet core, which propagates equatorwards, induces momentum
convergence near the jet core and a divergence on its equatorward flank.

— The momentum flux divergence decelerates the zonal wind near the critical latitude,
which moves it poleward.
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FIGURE 4.16 – Lagged regression of anomalous zonally and vertically ave-
raged momentum flux convergence (in color) and zonal wind (in contour,
interval 0.5m s−1) as a function of lag and latitude for two simulations
of LB25 : (a) weak baroclinicity ∆F = 0.2 and (b) strong baroclinicity
∆F = 0.4. The black dashed-dotted lines indicate the meridional extension

of the mean jet (taken as ±10◦ around jet maximum).

— The next equatorward propagating wave will therefore break slightly further from
the equator, its momentum convergence and divergence patterns are shifted poleward
compared to the first wave. Thereby, the jet is further pushed poleward and so on.

This mechanism needs the Rossby waves to reach a critical latitude on the equatorward
flank of the jet, thus the jet should not act as a wave guide. This is more likely to happen
for broader jets for which the gradient of PV is smoother and does not decrease too fast
on the flanks of the jet. Figure 4.17 shows the climatological mean of zonal wind and PV
gradient for UB25. The width of the jet increases while its peak amplitude stays roughly
constant when the baroclinicity decreases (Fig. 4.17a). For all simulations, the PV gradient
has two peaks, a strong one located near the jet core and a weaker one closer to the Equator.
The two peaks are stronger when the lower-level baroclinicity decreases and they also seem
to be sharper. To confirm the latter statement, an estimation of the width at half maximum
was computed for each simulation (Fig. 4.18a). It clearly shows a broader PV gradient as
the lower-level baroclinicity increases.

However, one may argue that the broader climatological mean jet and PV gradient is due
to smearing by the larger meridional incursions when poleward propagation of zonal wind
anomalies occur. To address this issue, the width of the zonally-averaged PV gradient has
been computed at each day of the simulations and then averaged. The result is shown
in figure 4.18b, which still clearly shows that the averaged width at half maximum also
increases with the lower-level baroclinicity. Therefore, a stronger lower-level baroclinicity
leads to broader jet and smoother PV gradient, enabling the poleward propagation regime
to become the dominant mode of variability. It confirms the interpretation provided by Lee
et al. (2007) and Son et al. (2008). However, major differences should be noticed with
the previous studies in terms of the setup of the numerical experiments. In their case, the
poleward propagation regime associated with the broader and weaker PV gradient logically
emerges when the baroclinic zone is forced to be broader by a stronger cooling rate at high
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FIGURE 4.17 – Climatological mean of (a) the zonally averaged zonal wind
and (b) zonally averaged PV gradient at 200hPa for LB25.

latitudes. In our case, it is not straightforward to explain why the PV gradient and the
jet broaden when the restoration baroclinicity is reinforced as there is no explicit change
in the meridional width of the restoration profile. It represents a new result in itself but
remains to be explained. Another major difference with the previously cited papers is that
the subtropical jet is weak in our case. In quasi-geostrophic dynamics, the Hadley Cell
is weak and the secondary peaks in zonal wind and PV gradient found near 15◦ are not
really realistic. They probably originate from the homogeneized PV due to wave breaking
occurring further north between 20◦N and 30◦N.

4.3.5 Additional sensitivity experiments

4.3.5.1 Baroclinicity intensity versus latitude

As recalled in the introduction, changes in the persistence of the leading mode is often
explained by changes in jet latitude (Kidston and Gerber, 2010; Arakelian and Codron,
2012, e.g.,) and one may argue that the LB25 experiments could also be due to a change in
the jet latitude. To check this, the LB25 series is compared to P025, a series of simulations
where the intensity of the restoration baroclinicity is fixed but its position is varying. To
compare these two series, we systematically compute the first term of the rhs. of Eq. (4.9)),
which corresponds to the instanteneous change of rate of the autocorrelation function due
to the eddy momentum convergence forcing. Its averaged value between lag +5 and +15
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FIGURE 4.18 – (a) full width at half maximum of the main peak of zonally
averaged zonal wind (in black) and PV gradient (in blue) at 200hPa and
(b) averaged of full width at half maximum of the daily peak of the same
quantities as a function of baroclinicity factor for each simulation of LB25

(plotted with their respective color).

days is plotted on figure 4.19. We first recover in the P025 experiments the classical result
that as the latitude of the mean jet increases, the eddy feedback coefficient decreases (black
squares). The LB25 experiments indicate that as the lower-level baroclinicity increases, the
jet moves slightly poleward, consistent with Butler et al. (2010) and Rivière (2011). For
these experiments, the eddy feedback also decreases as the jet moves poleward but with a
much steeper slope than for the PO25 experiments. It proves that the impact of the lower-
level baroclinicity onto the EOF1 persistence cannot be simply explained by the latitudinal
displacement of the jet.

4.3.5.2 Sensitivity to relaxation timescales

To check the robustness of the results, the same series of simulations as LB25 has been run
but with the relaxation time scales set to the same values as in RRC17 : τR1 = 40 jours
and τR2 = 15 jours. This setup, denoted as LB40, is also more similar to the Held and
Suarez (1994)’s benchmark. Figure 4.20 shows the PC1 autocorrelation for this new LB40
series. As for LB25, the persistence of the leading EOF generally increases by decreasing
the lower-level baroclinicity. There is only one exception for the very weak baroclinicity
(0.20 and 0.22) for which the persistence suddenly decreases from 0.22 to 0.20. The general
increased persistence as the baroclinicity decreases can be explained by the increased cross-
covariance between PC1 and τ−1

m (Fig. 4.21) as for LB25 experiments. Only the marginal
cases from 0.22 to 0.20 show an abrupt reversal of the tendency.

4.3.6 Conclusion

The impact of changes in upper- and lower-level baroclinicity on the eddy-driven jet va-
riability has been investigated using a three-level quasigeostrophic model on the sphere.



Chapitre 4. Variabilité et changement climatique 121

Mean jet latitude (in degree)

F
ee

d
b
ac

k
 c

o
ef

fi
ci

en
t 

(i
n
 1

0−
2
 d

ay
−

1
)

 

 

35 40 45 50 55

−1

0

1

2

3

4

5 PO25

LB25

0.40

0.38

0.36

0.34

0.32

0.30

0.28

0.26

0.24

0.22

0.20

B
ar

o
cl

in
ic

it
y
 f

ac
to

r

FIGURE 4.19 – Feedback coefficient as a function of mean jet position for
PO25 series (in black squares) and LB25 (in colored diamonds).
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FIGURE 4.20 – As Fig. 4.13 but for LB40 series.

This study focused on the leading EOF persistence and found that its sensitivity to the
two baroclinicity fields are very different. An increase in the upper-level baroclinicity has
no significant effect whereas an increase in lower-level baroclinicity tends to decrease the
EOF1 persistence.

As EOF1 persistence decreases when the lower-level baroclinicity increases, EOF1 zonal
wind anomalies are shown to move poleward. Using the terminology introduced by Son and
Lee (2006), the zonal index regime is more and more replaced by the poleward propagation
regime by increasing the lower-level baroclinicity. In the former regime, the meridional
excursion of the EOF1 anomalies is maintained by a strong positive eddy feedback. In
the latter regime, the EOF1 zonal wind anomalies are not maintained because the eddies
deposit their momentum further poleward with time. The interpretation is provided in terms
of PV gradient. For strong lower-level baroclinicity, the PV gradient is broad and weak
enough to favor an equatorward propagation of the waves. Then, the waves decelerate
the zonal winds on the equatorward flank of the jet when they break and displace the
critical latitude further poleward. This tends to shift the eddy momentum flux convergence
/ divergence patterns and the zonal wind anomalies poleward with time. For weak lower-
level baroclinicity, the PV gradient is so strong and sharp that the jet acts as a waveguide,
waves are trapped and the deceleration of the zonal winds on the equatorward flank of the
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FIGURE 4.21 – As Fig. 4.14 but for LB40 series.

jet is too weak to modify the location of the critical latitudes. The interpretation is similar
to Lee et al. (2007) and Son et al. (2008) but the setup of the numerical experiments is
different. In the previous studies, a broader PV gradient logically appears as the width of
the baroclinic zone increases. In our case, an intensification of the restoration baroclinicity
without a change in the meridional width is enough to lead to the same effect.

The present idealized study provides dynamical diagnoses to further investigate the per-
sistence of annular modes in future climate projections obtained with the CMIP (Climate
Model Intercomparison Project) exercices. In addition to the sensitivity to the jet latitude
sensitivity already discussed in several papers (Kidston and Gerber, 2010; Arakelian and
Codron, 2012; Barnes and Polvani, 2013), the sensitivity to the lower-level baroclinicity
and to the width of the PV gradient should be examined, especially during autumn and
early winter when the polar amplification is expected to be the strongest.
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4.4 Sensibilité au temps caractéristique de friction

Dans cette partie, nous allons nous intéresser à l’effet de l’intensité de la friction près du
sol sur la variabilité du jet. En effet, la friction fait aussi partie des paramètres qui peuvent
influencer la variabilité du jet, et en particulier la persistance des modes de déplacement
méridien comme la NAO ou le SAM. Elle joue un rôle important dans la dynamique des jets
puisqu’elle participe à l’établissement du gradient vertical de vent zonal en freinant celui-
ci dans les basses couches de la troposphère (Robinson, 1996, 2000). Si le changement
climatique ne va pas directement influencer cette friction, elle reste une paramétrisation
des modèles plutôt difficile à évaluer. Son effet mérite donc d’être caractérisé pour pouvoir
améliorer l’interprétation des comparaisons entre modèles.

Dans notre modèle idéalisé, l’effet de la friction est paramétrisé par un unique terme au ni-
veau 800 hPa proportionnel au gradient de vent. Nous allons analyser l’effet de l’intensité
de la friction en étudiant une série de simulations, TAUE, avec différents temps caractéris-
tiquee de friction τE variant de 1 jourà 5 jourspar pas de 0.5 jour.
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FIGURE 4.22 – Moyenne climatologique du vent zonal intégré zonalement
et verticalement pour chaque simulation de TAUE.

La figure 4.22 montre la moyenne climatologique du vent zonal pour les différentes si-
mulations de la série TAUE. On remarque qu’une diminution de la friction entraÎne un
déplacement vers le pôle du jet ainsi qu’une intensification de ce dernier. L’intensification
se comprend car une augmentation du temps caractéristique de friction implique moins
de perte d’énergie et donc un jet plus intense. Le déplacement vers le pôle est quant à lui
cohérent avec la littérature (Robinson, 1997; Chen et al., 2007) et semble être lié à cette
intensification. En effet, Chen et al. (2007) propose que l’accélération du jet aux moyennes
latitudes, mais pas dans les Tropiques, entraine une plus grande vitesse de phase des ondes
de Rossby et par conséquent un déplacement vers le pôle de la latitude critique. Ce dépla-
cement de la latitude critique va alors influencer le dépôt de quantité de mouvement par
les ondes, décalant le maximum de convergence du flux de quantité de mouvement, et par
extension le jet, vers le pôle.

Concernant la variabilité du jet, la nature des principales EOFs est affectée par une varia-
tion de friction, comme montrée sur la figure 4.23. Pour une forte friction (figure 4.23a),
l’EOF1 présente une très nette structure de mode de dépacement méridien symétrique par
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FIGURE 4.23 – Structure méridienne des deux premières EOF pour (a) la
simulation à τE = 1.5 jours et (b) à τE = 5.0 jours.

Latitude (in degree)

Z
o
n
al

 w
in

d
 (

in
 m

 s
−

1
)

 a)PC1

0 20 40 60 80
−5

0

5

10

15

20

25

30

35

Latitude (in degree)
Z

o
n
al

 w
in

d
 (

in
 m

 s
−

1
)

 b)PC2

0 20 40 60 80
−5

0

5

10

15

20

25

30

35

FIGURE 4.24 – Composites du vent zonal moyen intégré verticalement et
zonalement pour les phases positives (en trait plein) et négatives (en tireté)
de (a) l’EOF1 et de (b) l’EOF2 pour la simulation à τE = 5.0 jours. La

moyenne climatologique du vent est tracé en vert.

rapport au coeur du jet, alors que l’EOF2 correspond au mode de pulsation d’amplitude.
Mais pour une friction plus faible (figure 4.23b), les deux premières EOF présentent une
structure plus mixte. La phase positive de l’EOF1, dont le composite de vent zonal est re-
présenté sur la figure 4.24a, correspond à un déplacement du jet vers le pôle associé à une
décélération, alors que sa phase négative correspond elle à un déplacement vers l’équateur
associé à une accélération. Similairement, les phases positives et négatives de l’EOF2 (fi-
gure 4.24b) correspondent respectivement à un déplacement vers le pôle avec accélération
et à un déplacement vers l’équateur avec décélération.

Afin d’isoler le comportement du mode de dépacement méridien et de pulsation d’ampli-
tude, nous allons utiliser les modes D et P présentés à la section 4.1. La structure méri-
dienne de ces modes est représentée sur la figure 4.25. Comme attendu, leur structure est
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FIGURE 4.25 – Structure méridienne des deux premières EOF pour (a) la
simulation à τE = 1.5 jours et (b) la simulation à τE = 5.0 jours.

très similaire à celle des EOF dans le cas de la simulation à τE = 1, 5 jours et leurs pour-
centages de variabilité expliquée sont très proches. Pour la simulation à τE = 5 jours en
revanche, les modes D et P correspondent bien au résultat attendu et sont du coup légère-
ment différents des EOF. Ainsi, le pourcentage de variabilité expliquée estimé du mode D
reste très proche de celui de l’EOF1 alors que le pourcentage de variabilité expliquée de
l’EOF2 est supérieur à celui du mode P.
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FIGURE 4.26 – Fonctions d’auto-corrélation des composantes principales
associées au déplacement méridien (à gauche) et à la pulsation d’amplitude

(à droite) pour les différentes simulations de la série TAUE.

D’après l’équation (A.10), changer la valeur du coefficient de friction peut avoir un effet sur
la variabilité du courant-jet, puisqu’il intervient dans le terme d. On s’attend en effet à ce
qu’une friction plus forte, donc une échelle de temps τE plus faible, diminue la persistance
des différents modes puisque qu’elle correspond à des la valeurs de d plus grande en valeur
absolue. C’est en effet ce qu’on observe pour le mode de pulsation, comme le montre le
tracé des fonctions d’auto-corrélation de sa composante principale (figure 4.26b). Mais ce
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n’est pas le cas pour le mode de déplacement (figure 4.26a) dont la persistance semble
rester globalement constante pour toutes les simulations, exception faite de τE = 1 jours.
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FIGURE 4.27 – Covariance croisée entre la composante principale du mode
D et le terme de forçage par les ondes pour les différentes simulations de

TAUE.
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FIGURE 4.28 – Covariance croisée entre la composante principale du mode
D et les différents termes de l’équation (A.10) pour (a) la simulation à τE =

1.5 jours et (b) la simulation à τE = 5.0 jours.

Pour comprendre pourquoi la persistance du mode de déplacement n’est pas affectée par la
variation du frottement, la covariance entre la composante principale et le terme de forçage
par les ondes Cm est représentée sur la figure 4.27. On constate un nette augmentation de
la covariance au delà de 5 jours lorsque la friction augmente, signe d’une rétroaction des
ondes plus forte. La figure 4.28, qui décompose le forçage des ondes en leur composantes
planétaire et synoptique, montre que cette augmentnation est due à aux ondes synoptiques
seulement, les ondes planétaires ne jouant ici aucun rôle sur cette rétroaction à long terme.
On peut donc en conclure que la diminution de la persistance du mode de déplacement
avec la friction vient d’une diminution de la rétroaction à long terme, ce qui est cohérent
avec le mécanisme proposé à la section 3.1.5 où la friction de basse couche joue un rôle
important.
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FIGURE 4.29 – Temps de persistance de l’autocorrélation de PC1 (τ ), de
l’échelle de temps de frottement (D), de l’intensité de la rétroaction (B) en
fonction du coefficient de friction (tiré de Chen and Plumb (2009), figure 8).

Les barres d’erreur représentent l’écart entre les deux hémisphères.

Ces résulats sont globalement en accord avec les autres études qui trouvent aussi une aug-
mentation de la rétroaction des ondes avec la friction (Chen and Plumb, 2009; Zurita-Gotor,
2014). Cependant, si dans notre modèle idéalisé cette augmentation semble contre-balancer
la diminution de τE , le modèle plus complexe de Chen and Plumb (2009) (cœur dynamique
du modèle GFDL) montre une évolution non linéaire observée de la persistance, indiquant
que la dynamique de notre modèle idéalisé ne capture pas complètement la sensibilité du
courants-jets à la friction (voir figure 4.29).

4.5 Conclusion

Dans cette partie, nous nous sommes intéressés à la sensibilité de la variabilité du courant-
jet à trois paramètres clefs du modèle, la position du jet, sa baroclinie et la friction, afin
d’étudier le potentiel effet du changement climatique sur cette variabilité.

Premièrement, nous avons étudiés l’impact de la latitude moyenne du jet. En effet, plusieurs
études ont mis en évidence qu’un réchauffement climatique est associé à un déplacement
des courants-jets vers le pôle, surtout dans l’hémisphère Sud (Kidston and Gerber, 2010;
Barnes and Polvani, 2013). Or la position du jet est un facteur important qui peut en in-
fluencer la variabilité, et en particulier la persistance du principal mode de déplacement
méridien. Barnes and Hartmann (2011) ont montré en effet que ce mode était défavorisé
pour des jets proche du pôle, notamment à cause d’une diminution de la rétroaction po-
sitive des ondes. Dans notre modèle idéalisé, on retrouve que la persistance du mode de
déplacement diminue pour des jets plus proches du pôle, mais cette diminution est liée à la
dynamique à court terme des ondes synoptiques plutôt qu’à la rétroaction à long terme qui
ne change pas.
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Ensuite, nous nous sommes intéressés au cas de la baroclinie. En effet, les simulations
de climat prévoit un réchauffement différent suivant les divers régions de la troposphère.
D’une part, le réchauffement de la haute troposphère tropicale tend à augmenter le gradient
méridien de température et donc la baroclinie du jet dans la haute troposphère. À l’inverse,
un réchauffement important au niveau du pôle Nord est prédit dans la basse troposphère
(Amplification Arctique), ce qui tend à réduire le gradient de température et donc la baro-
clinie. Plusieurs études ont montré que ces variations ont des effets opposés sur la position
du jet (Butler et al., 2010; Chavaillaz et al., 2013; Harvey et al., 2014), mais leur impact
direct sur la variabilité du jet n’a pas été étudiée. On montre que dans le cadre de notre
modèle, l’effet d’une variation de la baroclinie de la haute troposphère ne semble produire
aucune effet notable sur la variabilité du jet. À l’inverse, une augmentation de la barocli-
nie de basse couche tend à faire apparaître un mode de variabilité propagatif qui se traduit
par une dépacement unidirectionel du jet des basses vers les hautes latitudes ("poleward
propagation"). Ce mode semble être favorisé par l’élargissement du jet et du gradient de
tourbillon potentiel. A contrario, une diminution de cette baroclinie, comme prévue dans
l’hémisphère Nordpar les scénarios de changement climatique, tend à renforcer la persis-
tance du mode de déplacement méridien, conduisant à des phases plus longues ce la NAO
ou du SAM.

Enfin, la sensibilité à la friction a été analysée dans le modèle. Si ce paramètre n’est pas
relié à un effet direct du changement climatique, mais il n’en demeure pas moins un para-
mètre important pour la variabilité du jet. La friction a en effet un rôle important dans la
rétroaction positive barocline (Robinson, 2000), mais c’est aussi une paramétrisation des
modèles difficile à évaluer et donc pouvant potentiellement varier d’un modèle à l’autre.
Dans notre modèle idéalisé, on s’attend à ce qu’une intensification de la friction diminue
la persistance des différents modes, et c’est bien ce qu’on observe pour le mode de pulsa-
tion. Cependant, la persistance du mode de déplacement reste quand à elle constante et fait
que ce mode reste le mode dominant de variabilité. Pour ce mode, l’effet de la friction est
compensée par une augmentation de l’intensité de la rétraction synoptique à long terme,
résultat aussi mis en évidence par d’autres études (Chen and Plumb, 2009; Zurita-Gotor,
2014).
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Dans cette partie, les différents résultats obtenus au cours de cette thèse seront brièvement
résumés. Si cette étude a pu confirmer plusieurs hypothèses et mettre en évidence de nou-
veaux résultats, de nombreuses questions restent ouvertes qui seront présentées dans la
section dédiée aux perspectives.

5.1 Résultats

L’objet de ce travail de thèse est d’étudier la variabilité des courants-jets dans un modèle
idéalisé, afin de comprendre l’impact des ondes de Rossby sur la persistance des différents
modes de variabilité. De nombreuses études ont pu mettre en évidence que la persistance
des mode de déplacement méridien du jet est accrue par un mécanisme de rétroaction po-
sitive des ondes de Rossby sur l’écoulement moyen, faisant de ce mode le mode de varia-
bilité privilégié des courants-jets. Dans un premier temps, nous allons présenter plusieurs
mécanismes expliquant cette prédominance du mode de déplacement, puis dans un second
temps nous décrirons les effets de différentes conséquences du changement climatique sur
cette variabilité.
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5.1.1 Mécanismes dynamiques influençant la variabilité

Sous certaines conditions, la propagation des ondes de Rossby peut être analysée avec
les outils de l’optique géométrique. On peut en effet associer à l’atmosphère un indice de
réfraction n qui dépend à la fois de l’écoulement moyen, via le vent zonal moyen, et des ca-
ractéristiques de l’onde de Rossby. On montre ainsi que si les ondes ont un nombre d’onde
suffisamment faible (on parle d’ondes planétaires), elles ont alors tendance à se réfléchir
sur les flancs du jet (cf. section 2.1). De telles réflexions tendent à réduire la persistance des
principaux modes de variabilité du courant-jet. En effet, si la propagation d’un onde plané-
taire participe au déplacement du jet en provoquant une convergence de flux de quantité de
mouvement sur l’un de ses flancs et une divergence sur l’autre, sa réflexion va provoquer
une inversion du signe de cette convergence, ce qui va ramener le jet à sa position initiale.
Un résultat similaire est obtenu pour une accélération/décélération du jet. Ces ondes plané-
taires participent donc à un mécanisme de rétroaction négative sur la persistance des modes
de variabilité du jet dont l’échelle de temps de 5 jours est inférieure à celle de la rétroaction
positive classique. Ce mécanisme permet de répondre à une interrogation soulevée par plu-
sieurs études qui avaient mis en évidence sans l’interpréter l’impact les ondes planétaires
sur la persistance des principales EOF (Lorenz and Hartmann, 2003; Simpson et al., 2013).
La présence de réflexions et leur effet sur la variabilité du jet de l’hémisphère Sud ont aussi
été observés dans la réanalyse ERA-Interim, rejoignant ainsi l’étude similaire réalisée pour
la NAO (Abatzoglou and Magnusdottir, 2004).

On peut, à partir du résultat précédent, définir deux échelles de temps de rétroaction : la
rétroaction à court terme dont l’échelle de temps est de 5 jours et la rétroaction à longterme
dont l’échelle caractéristique est de 15 jours. Outre le mécanisme précédemment étudié,
une autre rétroaction à court terme a été mise en évidence pour le mode de pulsation uni-
quement (cf. section 3.1). Il s’agit d’une rétroaction négative qui implique les ondes de
plus petite échelle, donc avec un nombre d’onde plus grand, appelées ondes synoptiques.
Son mécanisme se base sur des considérations énergétiques. Si on prend l’exemple d’une
phase d’accélération du jet, l’augmentation des gradients méridiens de vent zonal vont
provoquer un transfert plus efficace de l’énergie des ondes de Rossby synoptiques au jet
moyen (conversion barotrope) et accentuer cette accélération. Mais le taux de génération
d’onde (conversion barocline) restant inchangé, l’intensité des ondes va décroître et pas-
ser en dessous de la moyenne climatologique. Les ondes ne peuvent alors plus maintenir
l’accélération du jet qu’elles ont induite, ce qui va provoquer une décélération du jet. Ce
mécanisme n’intervient que dans le cas du mode de pulsation car un déplacement du jet ne
change pas les gradients méridiens et donc la conversion barotrope. La réanalyse confirme
une fois de plus la présence de ce mécanisme pour des courants-jets plus réalistes, mais son
influence semble moins grande que dans le cas du modèle idéalisé du fait de la présence
d’autres rétroactions.

À long terme, on retrouve pour le mode de déplacement la rétroaction positive décrite dans
la littérature. Le mécanisme sous-jacent de cette rétroaction a été analysé et se révèle co-
hérent avec un type de mécanismes appelés baroclines. Ces mécanismes se basent sur le
fait que lors d’un déplacement du jet, la zone de baroclinie maximale (source des ondes
de Rossby) se décale de façon concomitante et entretient le décalage du jet (Robinson,
2000; Blanco-Fuentes and Zurita-Gotor, 2011). Ce type de mécanismes s’oppose aux mé-
canismes dits barotropes qui se basent sur une modification de la propagation des ondes
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sans variation de la source. Une approche plus quantitative a été développée afin d’évaluer
les parts barocline et barotrope de la rétroaction observée et le résultat obtenu montre que le
mécanisme barocline domine très largement dans ce modèle puisqu’il représente quasiment
100% de la rétroaction. A contrario, la même étude faite dans la réanalyse ERA-Interim
montre que la rétroaction observée est la somme d’une contribution barotrope et barocline,
toutes deux positives et de contributions assez proches, ce qui confirme l’importance de
ces deux types de mécanismes (Barnes and Thompson, 2014; Zurita-Gotor et al., 2014).

5.1.2 Variabilité et changement climatique

Certaines études ont montré un probable déplacement vers le pôle du courant-jet dans les
scénarios de changement climatique, surtout dans l’hémisphère Sud (Chang et al., 2012;
Harvey et al., 2014). Or ce déplacement méridien pourrait avoir un effet sur la nature du
mode de variabilité dominant (Barnes and Hartmann, 2011). Cette hypothèse a été testée
et donne la même évolution que dans la littérature : pour un forçage proche des Tropiques,
le mode dominant est le mode de déplacement méridien, mais au fur et à mesure que le
forçage est décalé vers le pôle, ce mode perd de plus en plus d’importance au détriment du
mode de pulsation d’amplitude. Cependant, ce phénomène n’est pas dû à une diminution de
la rétroaction positive du mode de déplacement comme le proposait Barnes and Hartmann
(2011), celle-ci restant constante dans notre modèle. L’évolution observée s’explique ici
par une intensification de la rétroaction négative à court terme. Ceci n’invalide pas les
résultats trouvés dans les autres modèles, mais met en lumière que les rétroactions à court
terme peuvent influencer la réponse de la variabilité du jet à un changement du forçage.

Un autre effet important du réchauffement climatique, observé de façon robuste dans de
nombreux modèle, est une variation du gradient méridien de temprérature ou de façon
équivalente du gradient vertical de vent zonal (baroclinie). Cette évolution est différente
pour les hautes couches, où ce gradient augmente du fait du réchaufement des Tropiques,
et dans les basses couches de la troposphère, où il est réduit, en tout cas dans l’hémisphère
Nordà cause de l’Amplification Arctique. Si l’effet de ce changement sur la position du
jet est plutôt bien compris (Butler et al., 2010; Harvey et al., 2014), son impact sur sa
variabilité est encore mal connu. L’effet de la baroclinie a ainsi été étudiée dans le modèle,
dont la structure permet de distinguer une baroclinie de basse et de haute couche. Si la
baroclinie de haute couche ne semble pas affecter la variabilité du jet, une augmentation
de la baroclinie de basse couche provoque une diminution de la persistance du principal
mode de variabilité (mode de déplacement), mais cette fois ci sans déplacement important
du jet (cf. section 4.3). Cette diminution de la persitance est associée à l’apparition d’un
nouveau mode de variabilité prédominant caractérisé par une propagation du jet vers le
pôle, le "poleward propagation". Cette étude met aussi en évidence que l’Amplification
Artique, en diminuant la barocline du jet, risque de renforcer la persistance du NAM et de
la NAO, ce qui risque d’influencer grandement le climat des régions européenne et ouest-
américaine.

Enfin, l’évolution de la persistance du mode de déplacement a aussi été analysée en faisant
varier l’intensité de la friction au niveau du sol. Si ce paramètre n’est pas directement
influencé par le réchauffement climatique, il reste un terme difficile à évaluer et pouvant
varier beaucoup d’un modèle à l’autre. Il est donc important de povoir caractériser son
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impact afin de pouvoir comparer ces modèles. Une variation de la friction dans le modèle
idéalisé montre que le mode de déplacement reste le principal mode de variabilité et sa
persistance reste inchangée. Ceci est due à une intensification de la rétroaction à long terme
qui augmente quand l’intensité du frottement augmente, conformément à d’autres études
(Chen and Plumb, 2009; Zurita-Gotor, 2014), et vient contre-balancer l’effet d’atténuation
plus forte causée par la friction.

5.2 Perspectives ...

Dans cette partie, nous allons présenter plusieurs perspectives et pistes de recherches dé-
coulant de ce travail de thèse. Nous nous intéresserons dans un premier temps aux questions
théoriques, puis nous élargirons à des problématiques plus générales.

5.2.1 ... d’un point de vue théorique

• Deux nouveaux mécanismes de rétroaction à court terme ont été mis en évidence
dans notre modèle idéalisé et mériteraient une étude plus approfondie dans d’autres
modèles et dans les observations. Même si la réanalyse ERA-Interim donne des in-
dices plutôt convaincants quand à la vraissemblance de ces rétroactions, une vali-
dation plus fouillée et dans d’autres modèles est encore nécessaire pour confirmer
leur importance pour expliquer la persistance des principaux modes de variablité du
courant-jet. En particulier, il serait intéressant de comparer leur importance relative
au regard des mécanismes déjà proposés, et en particulier le "barotropic governor"
qui agit sur la conversion barocline (James, 1987).

• L’étude de la sensibilité de la variabilité du jet montre que les rétroactions à court
terme ont aussi un rôle important sur la persistance de la principale EOF. Cependant,
l’intensification de cette rétroaction négative pour des courants-jets plus proches du
pôle ou plus baroclines ne peut s’interpréter à partir du mécanisme de réflexion pla-
nétaire. En effet, dans le cas du déplacement méridien, cette rétroaction est due aux
ondes synoptiques alors que dans le cas de l’augmentation de baroclinie, on observe
un signal de réflexion plus intense qui semble incompatible avec le mode de "pole-
ward propagation" prédominant venant d’une interaction des ondes avec la latitude
critique et non un niveau de réflexion. Ceci suggère que d’autre mécanismes restent
encore à trouver.

• Le diagnostic développé pour déterminer les contributions barocline et barotrope de
la rétroaction à long terme pourrait être étendu au cas des rétroactions à court terme.
Il pourrait ainsi être un outil supplémentaire pour la mise en évidence et l’étude
des mécanismes de rétroaction à cette échelle. De plus, plusieurs aspects de cette
méthode sont encore perfectibles, notamment l’évaluation de l’efficacité radiativeE.

• La section 4.3 a mis en évidence le lien entre gradient de vorticité potentielle et mode
de "poleward propagation", mais la raison qui explique ce gradient plus large reste
encore inconnue. En effet, les variations faites au forçage ne porte que sur l’intensité
de la baroclinie et non sur sa largeur. Pourtant, le jet simulé présente lui une zone ba-
rocline plus large, aussi bien en moyenne climatologie que de distribution de largeur
à mi-hauteur journalière et l’origine de cet élargissement reste encore à déterminer.
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• La mise en évidence des réflexions d’onde planétaires dans un cadre plus large que
ceux précédement étudiés est une avancée importante mais soulève aussi de nou-
velles questions. Si la section 2.1.4 propose un mécanisme expliquant les réflexions
des ondes longues, elle montre aussi que selon les simulations, certains ondes tendent
à se réfléchir ou non, faisant ainsi fluctuer la limite entre ondes planétaires et ondes
synoptiques. Une étude plus approfondie est donc nécessaire pour déterminer dans
quelles conditions ces réflexions se produisent ou non.

• Enfin, une importante question soulevée par cette étude est celle du lien entre ré-
flexion d’onde et structure de la convergence de flux de quantité de mouvement.
Même si ce lien semble robuste et persiste dans une large gamme de paramètre,
il n’en est encore donné aucune interprétation satisfaisante. Une explication pos-
sible viendrait du fait que les ondes planétaires ont tendance à se développer sur
les flancs du jet (Zhang et al., 2012). Cette hypothèse est supportée par deux faits.
D’une part, la convergence de flux de quantité de mouvement est relativement bien
corrélée avec le flux de chaleur, justifiant une interprétation barocline. D’autre part,
la convergence de flux de quantité de mouvement planétaire sur le flanc équatorial du
jet tend à s’estomper pour les jets les plus proches du pôle. Ceci pourrait être dû au
fait qu’une propagation vers le pôle, étant associée à une inclinaison cyclonique, tend
à défavoriser à cause de la position du jet (Barnes and Hartmann, 2011) et du biais
du modèle (Rivière, 2009). Mais plusieurs autres explications sont possibles, cette
convergence pouvant aussi être provoquée par l’instabilité barotrope (O’Rourke and
Vallis, 2013) ou résulter de l’interaction entre l’onde et l’écoulement moyen via une
"super-réflexion" (Killworth and Mc Intyre, 1985).

5.2.2 ... d’un point de vue général

• Les mécanismes de rétroactions négatives à court terme mis en évidence dans cette
étude permettent un nouveau regard sur la variabilité des courants-jets des moyennes
latitudes. Peu d’études jusqu’à présent se sont intéressées à la réponse des ondes à
cette échelle de temps et au fait que les ondes, en particulier les ondes planétaires,
ont tendance à s’opposer au maintien du mode qu’elles ont contribué à mettre en
place. Un comportement similaire s’observe aussi dans le contexte d’une décompo-
sition temporelle pour les ondes de basses fréquences, et ceux aussi bien pour les
téléconnections (Feldstein, 2003; Rivière and Drouard, 2015) que pour les régimes
de temps (Michel and Rivière, 2011). De plus, ce manque de rétroaction négative
est une possible raison de la persistance excessive des Modes Annulaires dans les
modèles comparée aux observations (Simpson et al., 2013).

• L’effet du changement climatique sur la variabilité des courant-jets est une question
d’une importance pour la région des moyennes latitudes, puisqu’elle conditionne une
part importante des précipitations de régions comme l’Europe ou la côte Ouest des
États-Unis. Le fait que dans notre modèle idéalisé, cette variabilité soit fortement in-
fluencée par la baroclinie de basse couche est un résultat important, d’autant plus que
de nombreux modèles prédisent une importante diminution de celle-ci dans l’hémi-
sphère Nord du fait de l’Amplification Arctique. Étudier cette hypothèse de l’impact
direct de la baroclinie sur la persistance du mode de déplacement méridien dans le
cadre de simulation de climat futur permettrait de d’élargir l’étude du changement
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climatique aux moyennes latitudes, actuellement centrée sur la seule position du jet.
Cette étude se justifie d’autant plus que d’une part, le modèle utilisé présente une
sensibilité bien plus forte à la baroclinie qu’à la latitude et que d’autre part, les varia-
tions de baroclinie constatées sont beaucoup plus robustes que celles de la position
du jet dans les simulations CMIP. On pourrait ainsi tracer par exemple la persitance
de la première EOF en fonction de la latitude et de la baroclinie pour ainsi compa-
rer leur contribution relative (cf Kidston and Gerber (2010)), ou encore comparer la
réponse des hémisphères Nord et Sud afin d’isoler la contribution de l’Amplification
Arctique.

• L’étude de l’impact de la baroclinie sur la variabilité du courant jet a aussi soulevé
certaines limites des EOF dans l’étude de cette variabilité. En effet, cette méthode ne
capture pas les aspects propagatifs de certains modes de variabilité, comme la "po-
leward propagation" discutée dans la section 4.3. Même si son lien dynamique avec
une gradient de vorticité potentielle faible et large a été constaté, une étude prenant
en compte l’évolution temporelle pourrait permettre une étude plus approfondie de
ce mode particulier. Un exemple de telle technique est celle de "Principal Oscillation
Patterns" (POP, von Storch et al., 1995), déjà utilisés pour étudier d’autres phéno-
mènes atmosphériques comme l’Oscillation de Madden-Julian ou El-Niño.

• La méthode utilisée pour décomposer la rétroaction positive à long terme afin d’en
discriminer les contributions barotrope et barocline est un outil qui pourrait permettre
une meilleure inter-comparaison des modèles. En effet, de nombreux mécanismes
différents ont été proposés dans de nombreux contextes différents, allant du modèle
quasi-géostrophique barotrope (Barnes et al., 2010) au GCM couplé (Arakelian and
Codron, 2012). Le diagnostic proposé, de part sa nature relativement simple, pourrait
être appliqué à ces différents modèles afin de caractériser les types de rétroactions et
leur importance relative dans chacun d’eux, et ainsi permettre de les comparer de
façon plus systématique.

• Enfin, cette méthode pourrait être étendue pour caractériser l’impact sur la variabilité
du jet de divers effets non pris en compte dans notre modèle idéalisé, comme l’inter-
action avec la topographie, l’océan, le jet subtropical ou encore la stratosphère. On
pourrait ainsi utiliser une hiérarchie de modèles basée sur le même cœur dynamique,
auquel on ajouterait étape par étape ces différentes couplages afin de les comparer
entre eux et de déterminer leur possible impact sur la persistance des différents modes
de variabilité.
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Annexe A

Estimation de la rétroaction dans le
modèle idéalisé
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Dans cette partie sera décrite de façon plus précise la méthode d’évaluation des rétroactions
agissant sur le courant-jet. Après une présentation du modèle numérique utilisé et un rappel
sur la théorie des fonctions orthogonales empiriques (EOF), la méthode d’analyse de la
persistance des modes de variabilité sera détaillée.

A.1 Présentation du modèle quasi-géostrophique à trois
niveaux

A.1.1 Description du modèle

Le modèle utilisé pour cette étude est le modèle quasi-géostrophique sur 3 niveaux dérivé
du modèle de Marshall and Molteni (1993). C’est un modèle spectral avec une résolution
T42, qui correspond approximativement à une maille de 2.5◦×2.5◦. Sa physique très sim-
plifiée permet de capturer la dynamique des ondes de Rossby synoptiques en dehors de
toute interaction avec le jet subtropical, l’orographie, la convection ou la stratosphère. Ses
trois niveaux verticaux i = 1, 2, 3 correspondent à des couches de fluide de masses égales
et sont arbitrairement fixés aux niveaux de pression 200 hPa, 500 hPa et 800 hPa. L’état de
l’atmosphère est caractérisé par deux variables, la vorticité potentielle qi et de la fonction
de courant ψi, à partir desquels sont déduits les autres grandeurs, à savoir le vent zonal ui
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FIGURE A.1 – Structure verticale du modèle quasi-géostrophique à 3 ni-
veaux. Les traits pleins, indicés par la lettre i, représentent les niveaux du
modèle alors que les tiretés, indicés par la lettre j, représentent les interfaces

entre ces niveaux.

et méridien vi, ainsi que Tj , un équivalent quasi-géostrophique de la température :

ui = −∂ψi
∂y

=
1

a

∂ψi
∂ϕ

vi =
∂ψi
∂x

= − 1

a cos(ϕ)

∂ψi
∂λ

Ti =
ψi − ψi+1

Ri

où a = 6371 km est le rayon de la Terre et Ri le rayon de déformation entre les niveaux i
et i+ 1, dont les valeurs par défaut sont respectivement R1 = 660 km et R2 = 400 km.

Les équations d’évolution du modèle au niveau i sont les suivantes :

qi = f +∆ψi +

(

ψi − ψi+1

R2
i

− ψi−1 − ψi
R2
i−1

)

(A.1)

∂qi
∂t

+ ui
∂qi
∂x

+ vi
∂qi
∂y

= Si(ψi−1, ψi, ψi+1)−Di(ψi) (A.2)

où f = 2Ω sin(ϕ) est le facteur de Coriolis. On pose ψ0 = ψ1 et ψ4 = ψ3 afin de se limiter
à 3 niveaux.
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L’équation d’évolution de la vorticité potentielle fait intervenir des termes sources et dissi-
patifs, Si −Di, qui ont les expressions suivantes :

S1 −D1 =− cH∆
4(q1 − f) +

1

τR1

ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2

R2
1

,

S2 −D2 =− cH∆
4(q2 − f)− 1

τR1

ψ1 − ψ2 − ψ̃1 + ψ̃2

R2
1

+
1

τR2

ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3

R2
2

,

S3 −D3 =− cH∆
4(q3 − f)− 1

τR2

ψ2 − ψ3 − ψ̃2 + ψ̃3

R2
2

− 1

τE
∆ψ3.

Ces termes correspondent à la somme de trois contributions :

— un terme de forçage, modélisé comme une relaxation en température vers un profil
de forçage ψ̃i, qui est contrôlé par deux temps caractéristiques de relaxation τR1 et
τR2, fixés par défaut à 40 et 15 jourspour imiter les conditions de Held and Suarez
(1994),

— un terme de "friction" au niveau 800 hPa (i = 3), afin de rendre compte de la dissi-
pation au niveau du sol. Ce terme est pris uniforme sur la surface du globe et est fixé
par le temps caractéristique τE , dont la valeur par défaut est de 3 jours,

— un terme d’hyperdiffusion, proportionel à la puissance 4 du lapalcien de qi− f , dont
le rôle est de dissiper l’énergie aux petites échelles. Il dépend du paramètre cH fixé de
façon à ce que le temps caractéristique de dissipation soit de 0.2 jour pour le nombre
d’onde maximal (ici 42).

Le profil de forçage est quand à lui fixé par l’expression suivante :

ψ̃i(λ, ϕ) =







Fi

√
π

2

aπ

180
U0dϕ

(

1 + erf

(

ϕ− ϕ0

dϕ

))

pour ϕ ≥ 0

0 pour ϕ < 0
(A.3)

où ϕ0 contrôle la position méridienne du foçage, U0 son intensité, dϕ sa largeur et Fi est
un facteur qui permet de rendre le forçage barocline. Ce profil, zonalement symétrique,
équivaut par équilibre du vent thermique à un jet purement zonal et gaussien, situé dans
l’hémisphère Nord :

ũi(λ, ϕ) = FiU0 exp

(

−(ϕ− ϕ0)
2

dϕ2

)

.

Par défaut, les valeurs de ses paramètres sont fixées à ϕ0 = 30◦N, U0 = 50m s−1, dϕ0 =
20◦, F1 = 1, F2 = 0.5 et F3 = 0.2. Le choix de prendre un jet uniquement dans l’hémi-
sphère Nordvient du fait que ce modèle représente très mal la circulation tropicale. De ce
fait, celle-ci n’isole plus les deux hémisphères et le modèle montre alors un couplage non
physique entre les courants-jets des deux hémisphères, surtout quand ceux si sont proches
de l’équateur, via un transfert d’ondes à travers l’équateur.
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A.1.2 Équation d’évolution du vent zonal

Partons de l’équation (A.2) moyennée zonalement :
[

∂qi
∂t

+ J(ψi, qi)

]

=
∂[qi]

∂t
+

[

ui
∂qi
∂x

+ vi
∂qi
∂y

]

=
∂[qi]

∂t
+

[

∂

∂x
(uiqi) +

∂

∂y
(viqi)− qi

(

∂ui
∂x

+
∂vi
∂y

)]

=
∂[qi]

∂t
+

∂

∂y
[viqi]

or toujours d’après l’équation (A.2) :

• ∂[qi]
∂t

=
∂

∂t

[

f +∆ψi +
ψi − ψi+1

R2
i

− ψi−1 − ψi
R2
i−1

]

= 0 +
∂

∂t

[

∂2ψi
∂x2

+
∂2ψi
∂y2

]

+
1

Ri

∂[Ti]

∂t
− 1

Ri−1

∂[Ti−1]

∂t

= −∂
2[ui]

∂y∂t
+

1

Ri

∂[Ti]

∂t
− 1

Ri−1

∂[Ti−1]

∂t

• [viqi] =
[

vi

(

f +∆ψi +
ψi − ψi+1

R2
i

− ψi−1 − ψi
R2
i−1

)]

= 0 +

[

vi
∂2ψi
∂x2

]

+

[

vi
∂2ψi
∂y2

]

+

[

vi
ψi − ψi+1

R2
i

]

−
[

vi
ψi−1 − ψi
R2
i−1

]

=

[

1

2

(

∂ψi
∂x

)2
]

+

[

∂

∂y

(

vi
∂ψi
∂y

)

− ∂vi
∂y

∂ψi
∂y

]

+
[viTi]

Ri
− [viTi−1]

Ri−1

= −∂[uivi]
∂y

−
[

ui
∂2ψi
∂x∂y

]

+
[viTi]

Ri
− [viTi−1]

Ri−1

= −∂[uivi]
∂y

+
[viTi]

Ri
− [viTi−1]

Ri−1

d’où
[

∂qi
∂t

+ J(ψi, qi)

]

= − ∂

∂y

(

∂[ui]

∂t
+ [uivi]

)

+
1

Ri

(

∂[Ti]

∂t
+ [viTi]

)

− 1

Ri−1

(

∂[Ti−1]

∂t
+ [viTi−1]

)
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Intégrons cette équation selon la verticale. Les deux derniers termes du membre de droite
s’annulent alors deux à deux :

3
∑

i=1

1

Ri

(

∂[Ti]

∂t
+ [viTi]

)

−
3
∑

i=1

1

Ri−1

(

∂[Ti−1]

∂t
+ [viTi−1]

)

=

3
∑

i=1

1

Ri

(

∂[Ti]

∂t
+ [viTi]

)

−
2
∑

i=0

1

Ri

(

∂[Ti]

∂t
+ [vi+1Ti]

)

=

2
∑

i=1

[(vi − vi+1)(ψi − ψi+1)]

R2
i

=
2
∑

i=1

1

R2
i

[(ψi − ψi+1)
∂

∂x
(ψi − ψi+1)]

=
2
∑

i=1

1

R2
i

[

1

2

∂

∂x
(ψi − ψi+1)

2

]

= 0

De même, l’intégration verticale fait s’annuler les termes de forçage deux à deux, et seuls
les termes de dissipation restent. Ainsi, en posant 3〈x〉 =∑3

i=1[xi], on obtient :

1

3

3
∑

i=1

[

∂qi
∂t

+ J(ψi, qi)

]

= − ∂

∂y

(

∂〈u〉
∂t

+
∂〈uv〉
∂y

)

=
1

3

3
∑

i=1

[Si −Di]

où
3
∑

i=1

[Si −Di] = −cH
3
∑

i=1

[

∆4(qi − f)
]

+

3
∑

i=1

1

τRi

ψi − ψi+1 − ψ̃i + ψ̃i+1

R2
i

−
3
∑

i=1

1

τRi−1

ψi−1 − ψi − ψ̃i−1 + ψ̃i
R2
i−1

− 1

τE
[∆ψ3]

= −cH
3
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[

∆5ψi
]

+
3
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(

1
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Ri

+ cH∆
4

(

Ti
Ri

)

)

−
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(

1

τRi

Ti − T̃i
Ri

+ cH∆
4

(

Ti
Ri

)

)
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τE
[∆ψ3]

= −cH
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∆5

(

3
∑

i=1

ψi
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− 1

τE

[

∂2ψ3

∂x2
+
∂2ψ3

∂y2

]

=
∂

∂y

(

3cH
∂8〈u〉
∂y8

+
[u3]

τE

)

On obtient alors l’équation suivante pour la tendance du vent zonal moyenné zonalement
et verticalement 〈u〉 :

∂

∂y

(

∂〈u〉
∂t

+
∂〈uv〉
∂y

+ cH
∂8〈u〉
∂y8

+
[u3]

3τE

)

= 0
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En intégrant cette équation selon y, on obtient un équation d’évolution suivante :

∂〈u〉
∂t

= −∂〈uv〉
∂y

− [u3]

3τE
+ C

(

− cH
∂8〈u〉
∂y8

)

(A.4)

où C est une constante d’intégration a priori non nulle. D’autres dérivations de cette même
équation dans des contextes différents (cf. équation (1.10)) nous incite cependant à consi-
dérer C = 0, même si cette hypothèse n’est pas nécessaire pour la suite. Cette équa-
tion s’interprète assez simplement. Le premier terme de membre de droite correspond à la
convergence méridienne de flux de quantité de mouvement provoquée lorsque les ondes de
Rossby se propagent hors du jet (voir section 1.1.4). Le second terme représente l’action
de la friction au niveau du sol, d’où le fait qu’il ne fasse internvenir que [u3] et non le vent
moyen 〈u〉. Enfin, le dernier terme du membre de droite représente l’effet de l’hyperdiffu-
sion, que l’on négligera par la suite.

Enfin, on peut séparer le vent en deux contributions, celle de l’état moyen et celle des
perturbations, en posant :

ui(x, y, t) = [ui](y, t) + u∗i (x, y, t) , vi(x, y, t) = 0 + v∗i (x, y, t)

vi n’ayant pas de valeur moyenne car étant issu de la dérivé selon x de ψi. Ainsi, on peut
écrire :

〈uv〉 =
3
∑

i=1

[uivi] =

3
∑

i=1

[([ui] + u∗i )v
∗

i ] =

3
∑

i=1

[ui][v
∗

i ] +

3
∑

i=1

[u∗i v
∗

i ] = 〈u∗v∗〉

On obtient donc l’équation suivante pour la tendance du vent zonal moyen :

∂〈u〉
∂t

= −∂〈u
∗v∗〉
∂y

− [u3]

3τE
(A.5)

A.2 Étude de la variabilité

Après avoir dérivé une équation de tendance du vent zonal dans le modèle, nous allons
décrire les outils utilisés pour évaluer la variabilité du courant jet simulé. Nous présenterons
d’abord quelques éléments sur les EOF puis nous présenterons le principal diagnostic de
rétroaction permettant de quantifier celle-ci dans nos simulations.

A.2.1 Analyse en EOF

Les Fonctions Orthogonales Empiriques, ou Empirical Orthogonal Function (EOF) en an-
glais, sont définies comme les modes propres de la matrice de covariance Σ d’un champ
vectoriel donné ~X(t) = (x1(t), x2(t), ..., xn(t)). Ici, le champ choisi est le vent zonal
moyenné zonalement et verticalement 〈u〉, corrigé d’un facteur

√

cos(ϕ) afin de tenir
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compte du resserrement des points de grille près des pôles :

~U(t) = (〈u〉(ϕ1, t)
√

cos(ϕ1), 〈u〉(ϕ2, t)
√

cos(ϕ2), ..., 〈u〉(ϕn, t)
√

cos(ϕn))

= (U1(t), U2(t), ..., Un(t))

avec (ϕ1, ϕ2, ..., ϕn) les latitudes données par la résolution du modèle. Le temps étant
discrétisé en instants (jours) numérotés de 1 à N, on peut définir la covariance entre Ui
et Uj à deux latitudes ϕi et ϕj par :

CU(ϕi, ϕj) =
1

N − 1

N
∑

t=1

(Ui(t)− E[Ui(t)])(Uj(t)− E[Uj(t)])

où E[.] désigne l’espérance (ou moyenne temporelle). La matrice de covariance étudiée est
donc de la forme Σ = (CU(ϕi, ϕj))i,j=1,n.

Cette matrice étant par construction symétrique à coefficients réels, elle est diagonalisable.
Ses éléments propres, notés (λk, ~ek), peuvent être classés par ordre décroissant de valeur
propre. Celui ayant la plus grande valeur propre est appelé première EOF et ainsi de suite.
On peut alors définir αk(t) en projetant pour chaque instant t le champ ~U(t) sur l’EOF :

αk(t) =
〈

~U(t), ~ek

〉

=
N
∑

i=1

〈u〉(ϕi, t)
√

cos(ϕi)ek(ϕi)

Les EOF formant une base orthonormée, on en déduit d’une part que l’écart-type de αk est
égal à

√
λi et d’autre part la formule suivante :

~U(t) =

n
∑

k=1

αk(t)~ek (A.6)

Un théorème important sur les EOF est à l’origine de leur interprétation physique :

— ~ek minimise l’erreur ǫk définie par :

ǫk = E[‖~U(t)−
k
∑

l=1

αl(t)~el‖] = Var(~U(t))−
l−1
∑

i=1

λl

— De plus, ǫk = λk, d’où : λtot ≡
∑n

k=1 λk = Var(~U(t)) = Tr(Σ)

où Var(.) désigne la variance, Tr(.) la trace d’une matrice et ‖.‖ est la norme associée au
produit scalaire 〈., .〉.
On peut ainsi interpréter ~ek comme un mode propre de variabilité du champ représentant
une part λk/λtot de la variabilité totale. Il est important de noter que le calcul des EOF est
dépendant de la longueur des simulations analysées, car les estimateurs de l’espérance et de
la variance sont des moyennes temporelles. Afin de minimiser le biais, nous avons choisi
de faire des simulations d’une durée de 15 ans et donc de réaliser des moyennes sur 14
années ce qui est en accord avec la littérature et permet bien de faire converger les calculs
d’EOF. En effet, nous avons pu constater que les calculs menés pour des simulations sur 5
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ans et ceux pour des simulations sur 10 ans étaient différents, alors que pour 10 et 15 ans
ils étaient sensiblement les mêmes.

Plutôt que de travailler avec la projection αk, on définit souvent la composante principale
PCk associée à l’EOF ~ek par :

PCk(t) =
αk(t)− E[αk]

std(αk)
=
αk(t)√
λk

(A.7)

Cette série temporelle, sans unité, a pour avantage d’être de moyenne nulle et un écart-type
unité. On peut de même redéfinir les EOF de la façon suivante : EOFk =

√
λk~ek, afin de

les rendre homogènes à des anomalies de vent. On en déduit alors les relations suivantes
entre PC et EOF :

PCk(t) =
〈

~U(t),EOFk
〉

(A.8)

EOFk =
N
∑

t=1

PCk(t)~U(t) (A.9)

A.2.2 Diagnostic de rétroaction

Afin d’évaluer la persistance d’un mode de variabilité, on peut calculer la fonction d’auto-
corrélation de la composante pricipale associée. La figure A.2b montre un exemple pour la
simulation de contrôle. On constate que la fonction d’auto-corrélation de PC1 décroit plus
lentement que celle de PC2, et que donc le mode de variabilité associé à l’EOF2 est moins
persistant que celui de l’EOF1. Cet argument est souvent utilisé pour expliquer pourquoi le
mode de déplacement méridien (EOF1) est le pricipal mode de variabilité des courants-jets
Ring and Plumb (2008). En supposant que le courant-jet soit soumis à un forçage stochas-
tique blanc, on peut projeter ces perturbations sur les différentes EOF. Or l’amplitude des
projections aura tendance à décroitre de façon exponetielle avec un taux de décroissance
inversement proportionnel à leur temps de persistance. C’est donc le mode avec la plus
grande persistance qui décroit le moins vite, et qui sera donc la réponse du courant-jet à un
forçage stochastique.

La persistance plus grande du mode de l’EOF1 est généralement associée à un mécanisme
de rétroaction positive des ondes. Pour mettre cette rétroactrion en évidence, nous al-
lons adapter l’approche utilisée par Lorenz and Hartmann (2001) et Lorenz and Hartmann
(2003), initialement développé pour les observations, au cadre de notre modèle. Pour obte-
nir l’équation d’évolution de la composante principale, on peut multiplier l’équation (A.5)
obtenue dans la partie précédente par

√

cos(ϕ) et la projeter sur la kième EOF. En norma-
lisant ensuite par λk, on aboutit à l’équation suivante :

dPCk

dt
= mk(t) + dk(t) (A.10)
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FIGURE A.2 – (gauche) vent zonal intégré (en vert) et premières EOF (en
rouge pour la première, en bleu pour la deuxième),dont pourcentage de va-
riabilité expliquée pour chacune est indiqué en légende, et (droite) fonctions
d’autocorrélation des composantes principales associées à ces EOF pour la

simulaton de contôle.

où mk(t) représente la projection normalisée de la convergence du flux de quantité de
mouvement et dk(t) celle de la friction au sol, dont les expressions sont :

mk(t) =
1√
λk

n
∑

i=1

∂〈u∗v∗〉
∂y

(ϕi, t)
√

cos(ϕi)ek(ϕi)

dk(t) =
1√
λk

n
∑

i=1

[u3]

3τE
(ϕi, t)

√

cos(ϕi)ek(ϕi)

L’originalité de cette équation par rapport à celle utilisée par Lorenz and Hartmann (2001)
est l’expression explicite du terme de friction. En effet, cette étude, qui se base sur les
réanalyses NCEP, estime l’effet de la friction par un terme PCk(t)/τ , ce qui correspondrait
à une friction uniforme sur toute la colonne atmosphérique. Ici, la friction n’ayant lieu
qu’au niveau 800 hPa, seul [u3] intrevient dans l’expression de dk(t).

On peut évaluer la persistance d’un mode de variabilité en calculant la covariance croi-
sée entre PCk(t) et chacun des termes de l’équation (A.10). En effet, la covariance entre
PCk et dPCk/dt est égal à la dérivée de Ak(t), la fonction d’auto-corrélation de PCk :

Ak(t) =
1

N

N
∑

t′=1

PCk(t
′)PCk(t

′ + t)
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CdtPC(t) =
1

N

N
∑

t′=1

PCk(t
′)
dPCk

dt′
(t′ + t)

=
1

N

N
∑

t′=1

PCk(t
′)
dPCk

dt
(t′ + t)

=
d

dt

(

1

N

N
∑

t′=1

PCk(t
′)PCk(t

′ + t)

)

=
dAk
dt

(t)

Ainsi, l’équation (A.10) devient :

dAk
dt

(t) = Cmk(t) + Cdk(t) (A.11)

La tendance de la fonction d’auto-corrélation peut se décomposer en deux contributions.
D’une part Cmk(t), covariance entre PCk(t) et mk(t), représente la corrélation entre le
mode de variabilité et une stucture de convergence de flux de quantité de mouvement co-
hérente avec la structure de ce mode. D’autre part, Cdk(t), covariance entre PCk(t) et dk(t),
quantifie l’effet de la dissipation par friction. La figure A.3 montre le résultat obtenu pour
la simulation de contrôle. On voit que la somme des termes de droite de l’équation (A.11),
représentée avec des étoiles noires, suit assez fidèlement la courbe de la dérivée de la fonc-
tion d’auto-corrélation (en vert), ce qui valide les hypothèses utilisées jusqu’ici. On voit
de plus que le terme de friction, représenté en magenta, possède une forme très similaire
à celle de la fonction d’auto-corrélation (voir figure A.2b), ce qui explique le choix de
Lorenz and Hartmann (2001).
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FIGURE A.3 – Tracé des covariances croisées entre PC et sa dérivée (en
vert), ainsi que’avec m(t) (en noir), d(t) (en magenta) et leur somme (étoiles
noirs), en fonction du décalage temporel t pour (à gauche) la première et (à

droite) la seconde EOF de la simulation de contrôle.

Ainsi, en calculant Cmk(t) pour les différentes EOF, on peut déduire l’effet des ondes sur
la persistance. Une covariance croisée positive sera associée à une dérivée de la fonction
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d’auto-corélation plus faible en valeur absolue que celle donnée par le seul terme de dissi-
pation. On a donc une persistance renforcée : c’est l’indication d’une rétrocation positive
des ondes. À l’inverse, une covariance négative induira une dérivée plus grande en valeur
absolue, donc une pente plus raide : c’est l’indication d’une rétrocation négative des ondes.
Mais de simple corrélation ne suffisent pas à démontrer l’existence de telles rétroactions. Il
faut pour cela trouver des mécanismes dynamiques qui les expliquent, ce qui est l’objectif
de la section 3.1.
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Cette partie a pour but de dériver l’expression de l’indice de réfraction n dans le modèle
quasi-géostrophique à trois niveaux en tenant compte de la variation du rayon de défor-
mation de Rossby. La méthode utilisée est similaire au cas d’une atmosphère continument
stratifiée qui sera brievement rappelée avant de présenter son application dans le cadre du
modèle.

B.1 Dérivation pour une atmosphère continuement stra-
tifiée

Le problème classique de Charney et Drazin traite de la propagation verticale d’une onde
de Rossby dans un millieu stratifiée dans le cadre de l’approximation quasi-géostrophique.
La vorticité potentielle en coordonnées log-pression (z∗) s’exprime de la façon suivante
(équation (6.25) de Holton (2004)) :

q = ∇2ψ + f +
f 2
0

ρR

∂

∂z∗

(

ρR
N2

∂ψ

∂z∗

)

, (B.1)

où ρR = ρ0e
−z∗/H correspond au profil de densité d’un atmosphère isotherme et N à la

fréquence de Brunt-Väisälä, considérée constante. Une généralisation de ce résultat existe
dans le cas oùN varie et donne des résultats similaires (Harnik and Lindzen, 2001; Perlwitz
and Harnik, 2003). On cherche des solutions de l’équation de conservation de la vorticité
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potentielle linéarisée sous la forme suivante :

ψ′ = ez
∗/(2H)ℜ

[

ψ̃(y, z∗)ei(kλ−ωt)
]

, (B.2)

où ω correspond à la fréquence de l’onde et k son nombre d’onde zonal. Le facteur ez
∗/(2H)

permet de tenir compte de la diminution de la densité avec l’altitude, avec une échelle de
hauteur H . On obtient alors l’expression suivante à partir de l’équation (B.1) (Matsuno,
1970; Palmer, 1982) :

∂2ψ̃

∂y2
+
f 2

N2

∂2ψ̃

∂z∗2
+ n2ψ̃ = 0, (B.3)

où

n2 =
∂q/∂y

u1 − ca cosϕ
− f 2

4N2H2
− k2

a2 cos2 ϕ
. (B.4)

On remarque que le second terme de l’équation (B.4), qui réduit la valeur de l’indice de
réfraction, est dû à la variation de ρR avec l’altitude.

B.2 Dérivation pour le modèle à trois niveaux

L’expression de la vorticité potentielle donnée par les Eqs. (2.2)-(2.4) peut être interprétée
comme un discrétisation de l’expression continue obtenue un millieu stratifiée en coordon-
nées log-pression :

qi = f +∇2ψi +
ψi−1 − ψi
R2
i−1

− ψi − ψi+1

R2
i

= f +∇2ψi + f 2
0

[

∂

∂p

(

1

σ

∂ψ

∂p

)]

i

(B.5)

où i = 1, 2, 3 correspond au niveaux verticaux du modèle et σ est un paramètre de strati-
fication qui varie en fonction de la pression p. Ici, on définit ψ0 qui correspond la valeur
de la fonction de courant au dessus du niveau 1 et ψ4 à celle en dessous du niveau 3. Pour
retrouver le modèle à trois niveaux, on pose ψ0 = ψ1 et ψ4 = ψ3, relations qui sont liées au
fait que le modèle à des conditions aux limites rigides. En effet, elles correspondent à une
température Ti = (ψi − ψi+1)/Ri nulle à ces interfaces, ce qui est équivalent à un gradient
de vitesse verticale nul. Enfin, R0 et R3 sont les rayons de déformation aux interfaces entre
les niveaux 0 et 1 et les niveaux 3 et 4, qui pour l’instant sont des paramètres laissés libres.

Pour obtenir une expression de l’indice de réfraction dans ce modèle à trois niveaux, il faut
obtenir une expression de l’équation de la vorticité potentielle faisant intervenir des déri-
vées partielles secondes en y et en p. En adaptant l’approche utilisée pour le cas continu,
on peut chercher des solutions de la forme :

(ψ′

0, ψ
′

1, ψ
′

2, ψ
′

3, ψ
′

4) = ℜ
[(

R2
1

R2
2

ψ̃0,
R1

R2
ψ̃1, ψ̃2,

R2

R1
ψ̃3,

R2
2

R2
1

ψ̃4

)

ei(kλ−ωt)
]

. (B.6)

Le rapport R1/R2 est introduit pour tenir compte de la variation de rayon de déformation
de Rossby avec l’altitude, analogue de la variation de densité de l’équation (B.2). En fixant
R0 = R2

1/R2 and R3 = R2
2/R1, ce qui revient à considérer une variation linéaire du rayon

de déformation avec la pression, on obtient une expression linéarisée de l’équation (B.5)
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de la forme :

q′1 =
R1

R2
∇2ψ̃1 +

1

R2
1

[

∂2ψ̃

∂p2

]

1

− R2

R1

(

1

R1
− 1

R2

)2

ψ̃1, (B.7)

q′2 = ∇2ψ̃2 +
1

R1R2

[

∂2ψ̃

∂p2

]

2

−
(

1

R1
− 1

R2

)2

ψ̃2, (B.8)

q′3 =
R2

R1

∇2ψ̃3 +
1

R2
2

[

∂2ψ̃

∂p2

]

3

− R1

R2

(

1

R1

− 1

R2

)2

ψ̃3. (B.9)

Les équations linéarisées de la vorticité potentielle prennent alors la forme suivante :

∂2ψ̃1

∂y2
+
R2

2

R2
1

1

R1R2

[

∂2ψ̃

∂p2

]

1

+ n2
1ψ̃1 = 0, (B.10)

∂2ψ̃2

∂y2
+

1

R1R2

[

∂2ψ̃

∂p2

]

2

+ n2
2ψ̃2 = 0, (B.11)

∂2ψ̃3

∂y2
+
R2

1

R2
2

1

R1R2

[

∂2ψ̃

∂p2

]

3

+ n2
3ψ̃3 = 0, (B.12)

où n2
1, n2

2 and n2
3 sont donnés par :

n2
1 =

∂q1/∂y

u1 − ca cosϕ
− R2

2

R2
1

(

1

R1
− 1

R2

)2

− k2

a2 cos2 ϕ
, (B.13)

n2
2 =

∂q2/∂y

u2 − ca cosϕ
−
(

1

R1
− 1

R2

)2

− k2

a2 cos2 ϕ
, (B.14)

n2
3 =

∂q3/∂y

u3 − ca cosϕ
− R2

1

R2
2

(

1

R1
− 1

R2

)2

− k2

a2 cos2 ϕ
, (B.15)

qui correspondent aux Eqs. (2.12)-(2.14) de la section 2.1.2. Le second terme du membre
de droite de chacune des équations est négatif et directement lié aux rayons de déformation.
On peut donc le relier au second terme de l’équation (B.4). On remarque que quand R1 =
R2, ces différents termes s’annulent. Donc quand les rayons de déformation sont différents,
les ondes se propagent plus difficilement, ce qui est le résultat classique du problème de
Charney et Drazin.
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FIGURE C.1 – Structure verticale du modèle quasi-géostrophique à 3 ni-
veaux. Les traits pleins, indicés par la lettre i, représentent les niveaux du
modèle alors que les tiretés, indicés par la lettre j, représentent les interfaces

entre ces niveaux.

Le but de cette partie est de dériver les expressions utilisées au chapitre 2 pour quantifier
les conversions barotrope Cbt et barocline Cbc. Pour cela, nous allons établir les équations
qui régissent l’évolution de l’énergie cinétique KEi et potentielle PEj du système :

KEi =
1

2
(u2i + v2i ) =

1

2

(

(

∂ψi
∂y

)2

+

(

−∂ψi
∂x

2)
)

PEj =
1

2
T 2
j =

1

2

(ψj − ψj+1)
2

R2
j

(C.1)
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Afin de remonter à l’énergie associée aux perturbations, on linéarise ces expressions autour
d’un état moyen ψi(y, t) :

ψi(x, y, t) = ψi(y, t) + ψ∗

i (x, y, t), Tj(x, y, t) = T j(y, t) + T ∗

j (x, y, t),
ui(x, y, t) = ui(y, t) + u∗i (x, y, t), vi(x, y, t) = 0 + v∗i (x, y, t),
ωi(x, y, t) = ωi(y, t) + ω∗

i (x, y, t)
(C.2)

Ceci permet de définir en moyenne une énergie de l’écoulement moyen ZKEi et ZPEj ainsi
qu’une énergie associée au perturbations EKEi et EPEj :

KEi =
1

2
(u2i + v2i ) +

1

2
(2(uiu

∗

i + viv
∗

i ) + (u∗i )
2 + (v∗i )

2) = ZKEi + EKEi

PEj =
1

2
T

2

j +
1

2
(2T iT

∗

i + (T ∗

i )
2) = ZPEj + EPEj

(C.3)

C.1 Équation d’évolution de l’énergie cinétique des per-
turbations

C.1.1 Cas d’une géométrie plane

Partons de l’équation d’évolution de la vorticité telle qu’exprimée dans Holton (2004)
[équation (8.2)] :

D∆ψ

Dt
+ β

∂ψ

∂x
= f0

∂ω

∂p
(C.4)

où D
Dt

= ∂
∂t
− ∂ψ

∂y
∂
∂x

+ ∂ψ
∂x

∂
∂y

correspond à la dérivée particulaire selon le vent géostrophique.
Cette équation a pour particularité de dépendre de f0 et non de f pour son membre de
droite, ce qui est l’approximation à la base du modèle développé par Marshall and Molteni
(1993).

Discrétisée sur les niveaux du modèle, dont la structure est décrite figure C.1, cette équation
devient pour le niveau i = 1, 2, 3 :

D∆ψi
Dt

+ β
∂ψi
∂x

=
f0
δp

(ωi − ωi−1) (C.5)

Cependant, l’équation (C.5) ne prend pas en compte les termes dissipatifs de l’équation (A.2),
et en particulier le frottement au niveau i = 3. Ce dernier peut être intégré comme un terme
−δi3∆ψ3/τE où δi3 vaut 1 si i = 3 et 0 sinon. La contribution de l’hyperdiffusion est quant
à elle plus difficile à évaluer car fait intervenir le carré de ∆ψ. Ne pouvant évaluer sim-
plement ce terme qui dissipe peu à peu l’énergie des perturbations de très petite échelle, il
sera par la suite ignoré, non sans avoir vérifié que sa contribution est faible aux échelles de
temps considérées.
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Si on linéarise cette équation autour de l’état moyen ψi(y, t), on a :

∆ψi = −∂ui
∂y

+∆ψ∗

i

D∆ψi
Dt

=
∂

∂t

(

−∂ui
∂y

+∆ψ∗

i

)

+ (ui + u∗i )
∂

∂x

(

−∂ui
∂y

+∆ψ∗

i

)

+ v∗i
∂

∂y

(

−∂ui
∂y

+∆ψ∗

i

)

=

(

∂

∂t
+ ui

∂

∂x

)

∆ψ∗

i −
(

∂

∂t
+ v∗i

∂

∂y

)

∂ui
∂y

d’où,
(

∂

∂t
+ ui

∂

∂x

)

∆ψ∗

i −
∂2ui
∂t∂y

+

(

β − ∂2ui
∂y2

)

∂ψ∗

i

∂x
=

f0
δp

(ω∗

i − ω∗

i−1)−
δi3
τE

(

−∂ui
∂y

+∆ψ∗

i

) (C.6)

On peut multiplier les termes de l’équation (C.6) par ψ∗

i et intégrer selon x et y (opération
symbolisée des crochets) :

•
[

ψ∗

i

∂∆ψ∗

i

∂t

]

=

[

ψ∗

i

∂

∂t

(

∂2ψ∗

i

∂x2

)]

+

[

ψ∗

i

∂

∂t

(

∂2ψ∗

i

∂y2

)]

=

[

∂

∂x

(

ψ∗

i

∂2ψ∗

i

∂x∂t

)

− ∂ψ∗

i

∂x

∂2ψ∗

i

∂x∂t

]

+

[

∂

∂y

(

ψ∗

i

∂2ψ∗

i

∂y∂t

)

− ∂ψ∗

i

∂y

∂2ψ∗

i

∂y∂t

]

= −1

2

∂

∂t

[

(

∂ψ∗

i

∂x

)2

+

(

∂ψ∗

i

∂y

)2
]

= −∂EKEi
∂t

•
[

ψ∗

i ui
∂∆ψ∗

i

∂x

]

=

[

uiψ
∗

i

∂

∂x

(

∂2ψ∗

i

∂x2

)]

+

[

uiψ
∗

i

∂

∂y

(

∂2ψ∗

i

∂x∂y

)]

=

[

∂

∂x

(

uiψ
∗

i

∂2ψ∗

i

∂x2

)

− ui
∂ψ∗

i

∂x

∂2ψ∗

i

∂x2

]

+

[

∂

∂y

(

uiψ
∗

i

∂2ψ∗

i

∂x∂y

)

− ui
∂ψ∗

i

∂y

∂2ψ∗

i

∂x∂y
− ∂ui
∂y

ψ∗

i

∂2ψ∗

i

∂x∂y

]

=

[

−ui
2

∂

∂x

(

∂2ψ∗

i

∂x2
+
∂2ψ∗

i

∂y2

)

− ∂ui
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(

∂

∂x

(

ψ∗

i

∂ψ∗
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∂y

)
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i

∂x

∂ψ∗
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)]

= −[u∗i v
∗

i ]
∂ui
∂y

•
[

ψ∗

i

(

∂2ui
∂t∂y

)]

= 0

•
[

ψ∗

i

(

β − ∂2ui
∂y2

)

∂ψ∗

i

∂x

]

=

[

1

2

(

β − ∂2ui
∂y2

)

∂ψ2
i

∂x

]

= 0
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•
[

ψ∗

i

(

−∂ui
∂y

+∆ψ∗

i

)]

=

[

ψ∗

i

(

−∂ui
∂y

+
∂2ψ∗

i

∂x2
+
∂2ψ∗

i

∂y2

)]

=

[

∂

∂x

(

ψ∗

i

∂ψ∗

i

∂x

)

−
(

∂ψ∗

i

∂x

)2
]

+

[

∂

∂y

(

ψ∗

i

∂ψ∗

i

∂y

)

−
(

∂ψ∗

i

∂y

)2
]

= −2EKEi

d’où,
∂EKEi
∂t

= −[u∗i v
∗

i ]
∂ui
∂y

− f0
δp

[ψ∗

i (ω
∗

i − ω∗

i−1)]− 2δi3
EKEi
τE

(C.7)

C.1.2 Corrections dues à la géométrie sphérique

Pour tenir compte de la géométrie sphérique, nous allons suivre (Cai and Mak, 1990) et
ajouter des termes correctifs liés à la courbure de la Terre. On peut montrer que cela revient
à ajouter à la vorticité planétaire f d’un terme u tan(ϕ)/a où a est au rayon de la Terre.
L’équation de la vorticité modifiée s’écrit alors :

D∆ψ

Dt
+ β

∂ψ

∂x
+

(

∂ψ

∂x

∂

∂y
− ∂ψ

∂y

∂

∂x

)(

tan(ϕ)

a

∂ψ

∂y

)

= f0
∂ω

∂p
(C.8)

En plus des termes de l’équation (C.4), on obtient un nouveau terme qui linéarisé devient :

∂ψ∗

i

∂x

∂

∂y

(

tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

)

− ∂ψi
∂y

∂

∂x

(

tan(ϕ)

a

∂ψ∗

i

∂y

)

On a alors :

•
[

ψ∗

i

∂ψ∗

i

∂x

∂

∂y

(

tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

)]

=

[

∂

∂y

(

ψ∗

i

∂ψ∗

i
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tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

)

− ∂ψ∗

i

∂y

∂ψ∗

i

∂x

tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

− ψ∗

i

∂2ψ∗

i

∂y∂x

tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

]

= [u∗i v
∗

i ]
ui tan(ϕ)

a
−
[

∂

∂x

(

ψ∗

i

∂ψ∗

i

∂y

tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

)

− ∂ψ∗

i

∂y

∂ψ∗

i

∂x

tan(ϕ)

a

∂ψi
∂y

]

= [u∗i v
∗

i ]
ui tan(ϕ)

a
− [u∗i v

∗

i ]
ui tan(ϕ)

a
= 0

•
[

ψ∗

i

∂ψi
∂y

∂

∂x

(

tan(ϕ)

a

∂ψ∗

i

∂y

)]

=

[

∂

∂x

(

ψ∗

i

∂ψi
∂y

tan(ϕ)

a

∂ψ∗

i

∂y

)

− ∂ψ∗

i

∂x

∂ψi
∂y

tan(ϕ)

a

∂ψ∗

i
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]

= [u∗i v
∗

i ]
ui tan(ϕ)

a
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En utilisant les résultats précédents, on obtient alors une nouvelle équation pour l’énergie
cinétique des perturbations :

∂EKEi
∂t

= −
[

u∗i v
∗

i

(

∂ui
∂y

+
ui tan(ϕ)

a

)]

− f0
δp

[ψ∗

i (ω
∗

i − ω∗

i−1)]− 2δi3
EKEi
τE

(C.9)

C.2 Équation d’évolution de l’énergie potentielle des per-
turbations

Partons de l’équation thermodynamique telle qu’exprimée dans Holton (2004) [équation
(8.3)] :

D

Dt

(

∂ψ

∂p

)

= −s
2

f0
ω (C.10)

où s2 est la stratification du modèle, qui peut s’exprimer comme s2 = f 2
0R

2
j/δp

2. On peut
discrétiser l’équation (C.10) au niveaux des interfaces j = 1, 2, ce qui donne :

D

Dt
(ψj − ψj+1) =

s2δp

f0
ωj =

f0
δp
R2
jωj (C.11)

où encore, en utilisant la variable Tj =
ψj − ψj+1

Rj
:

DTj
Dt

=
f0
δp
Rjωj (C.12)

Comme s’était le cas pour l’équation (C.5), l’équation (C.11) ne prend pas compte de l’effet
du forçage qui correspont à une relaxation en température. Pour en rendre compte, il faut
ajouter à cet équation un terme

− 1

τRj
((ψj − ψj+1)− (ψ̃j − ψ̃j+1)) = −Rj

Tj − T̃j
τRj

.

Si on linéarise cette équation autour de l’état moyen T i(y, t), on obtient :

DTj
Dt

=
∂Tj
∂t

+
uj + uj+1

2

∂T ∗

j

∂x
+
v∗j + v∗j+1

2

∂T j
∂y

=

(

∂

∂t
+
v∗j + v∗j+1

2

∂

∂y

)

T j +

(

∂

∂t
+
uj + uj+1

2

∂

∂x

)

T ∗

j

d’où,
(

∂

∂t
+
uj + uj+1

2

∂

∂x

)

T ∗

j +

(

∂

∂t
+
v∗j + v∗j+1

2

∂

∂y

)

T j

=
f0
δp
Rjωj −

T j − T̃j
τRj

−
T ∗

j

τRj

(C.13)
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De même que précédement, on peut multiplier les termes de l’équation (C.13) par T ∗

j et
intégrer selon x et y :

•
[

T ∗

j

(

∂

∂t
+
uj + uj+1

2

∂

∂x

)

T ∗

j

]

=
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1

2

∂

∂t
(T ∗

j )
2

]

+

[

uj + uj+1

2

1

2

∂

∂x
(T ∗

j )
2

]

=
∂EPEj
∂t

•
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T ∗

j

(

∂

∂t
+
v∗j + v∗j+1

2

∂

∂y

)

T j

]

=
[

T ∗

j

] ∂T j
∂t

+

[

T ∗

j

v∗j + v∗j+1

2

∂T j
∂y

]

=

[

v∗j + v∗j+1

2
T ∗

j

∂T j
∂y

]

•
[

T ∗

j

T j − T̃j
τRj

]

=
T j − T̃j
τRj

[

T ∗

j

]

= 0

•
[

T ∗

j

T ∗

j

τRj

]

= 2EPEj

d’où,

∂EPEj
∂t

= −
[

v∗j + v∗j+1

2
T ∗

j

∂T j
∂y

]

+
f0
δp

[(ψ∗

j − ψ∗

j+1)ω
∗

j ]− 2
EPEj
τRj

(C.14)

C.3 Bilan energétique global

On peut réécrire les équations (C.9) et (C.14) de la façon suivante :


















∂EKEi
∂t

= C i
bt − C ii

in + C ii−1
in −Di

E

∂EPEj
∂t

= Cj
bc + Cjj

in − Cjj+1
in −Dj

F

(C.15)

avec

C i
bt = −

[

u∗i v
∗

i

(

∂ui
∂y

+
ui tan(ϕ)

a

)]

Cj
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[

v∗j + v∗j+1

2
T ∗

j

∂T j
∂y

]

C ij
in =

f0
δp

[ψ∗

i ω
∗

j ]

Di
E = 2δi3

EKEi
τE

Dj
F = 2

EPEj
τRj
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Le terme C i
bt, toujours négatif, représente la conversion barotrope, c’est-à-dire la conver-

sion d’énergie cinétique de l’écoulement moyen ZKEi en énergie cinétique des pertur-
bations EKEi. De même, le terme Cj

bc représente la conversion barocline, c’est-à-dire la
conversion d’énergie potentielle de l’écoulement moyen ZPEj en énergie potentielle des
perturbations EPEj . Le terme C ij

in représente quand à lui la somme de la conversion interne
d’énergie potentielle en énergie cinétique et de la redistribution verticale d’énergie ciné-
tique, c’est pourquoi il apparait avec un signe opposé dans les deux équations (C.15). Si on
définit ETE =

∑

i EKEi +
∑

j EPEj l’énergie totale des perturbations (intégrée verticale-
ment), on a alors :

∂ETE
∂t

=

3
∑

i=1

∂EKEi
∂t

+

2
∑

j=1

∂EPEj
∂t

=
3
∑

i=1

(C i
bt − C ii

in + C ii−1
in −Di

E) +
2
∑

j=1

(Cj
bc + Cjj

in − Cjj+1
in −Dj

F)

=

3
∑

i=1

C i
bt +

2
∑

j=1

Cj
bc − (D3

E +

2
∑

j=1

Dj
F)

d’où
∂ETE
∂t

(t) = Cbt(t) + Cbc(t) + Diss.(t) (C.16)

Si on cherche à déterminer la structure méridienne de l’énergie totale ETE(ϕ, t), on peut
reprendre les calculs précédents en ne considérant plus une intégration global mais seule-
ment sur les longitudes et la verticale. Cela fait alors apparaître un nouveau terme sous la
forme d’une convergence méridienne d’un flux ∂F/∂y, principalement issu de l’équation
d’énergie cinétique. Cependant, on négligera ce terme pour l’analyse de la section 3.1.4, le
but n’étant pas de fermer explicitement le bilan.
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Liste des Abréviations

Acronyme Terme anglais Terme français

GCM General Circulation Model Modèle de Circulation Générale

EOF Empirical Orthogonal Function Fonction Orthogonale Empirique

PC Principal Component Composante Principale

POP Principal Oscillation Pattern Mode Oscillant Principal

AO Arctic Oscillation Oscillation Arctique

AAO Antarctic Oscillation Oscillation Antarctique

NAM Northern Annular Mode Mode Annulaire Nord

SAM Southern Annular Mode Mode Annulaire Sud

NAO North Atlantic Oscillation Oscillation Nord Atlantique

EA East Atlantic (teleconnection) (téléconnection) Est Atlantique

NPO North Pacific Oscillation Oscillation Nord Pacifique

WP West Pacific (teleconnection) (téléconnection) Ouest Pacifique

PNA Pacific North American (teleconnection) (téléconnection) Pacifique Nord Américaine

KE Kinetic Energy Énergie Cinétique

PE Potential Energy Énergie Potentielle

ZKE Zonal Kinetic Energy Énergie Cinétique de l’écoulement moyen

ZPE Zonal Potential Energy Énergie Potentielle de l’écoulement moyen

ZTE Zonal Total Energy Énergie Totale de l’écoulement moyen

EKE Eddy Kinetic Energy Énergie Cinétique des perturbations

EPE Eddy Potential Energy Énergie Potentielle des perturbations

ETE Eddy Total Energy Énergie Totale des perturbations
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