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5In�uene dynamique du Plateau tibétain sur la irulationatmosphérique en Extrême-OrientRésuméL'impat dynamique des montagnes sur la irulation de grande éhelle de l'atmo-sphère passe généralement par des fores : pour ette raison, la partie de l'orographiequi n'est pas résolue par les modèles de irulation générale est prise en ompte par laparamétrisation des fores qu'elle applique à l'atmosphère. Dans ette thèse, nous nousattaherons à omprendre l'impat des fores appliquées par les montagnes des moyenneslatitudes, en partiulier le Plateau tibétain, sur la irulation de l'atmosphère. Pour efaire, nous utiliserons notamment le onept de ouple appliqué par les montagnes surl'atmosphère, tradution des fores à l'éhelle globale.Les haînes de montagnes les plus importantes des moyennes latitudes génèrent, àl'éhelle synoptique, d'importantes vagues de froid appelées old surges dans la littéra-ture anglophone, un terme que nous traduirons littéralement par rues froides. L'impor-tane du ouple équatorial des montagnes dans l'initiation des rues froides sur l'Asiede l'Est (impat du Plateau tibétain), l'Amérique du Nord (impat des montagnes Ro-heuses) et l'Amérique du sud (impat de la ordillère des Andes) est mise en évidenepar une étude statistique. À l'aide d'un modèle dynamique simple, une interprétationdu méanisme sous-jaent à e forçage est proposée, montrant que les fores de por-tane appliquées par la montagne à l'atmosphère dans la phase initiale des rues froidessu�sent à leur délenhement.L'impat dynamique du plateau tibétain sur la mousson d'hiver est-asiatique estimportant, en partiulier sur les événements de onvetion en hiver sur la Mer de ChineMéridionale. Une séquene d'événements montrant et impat a été identi�ée statisti-quement : un forçage dynamique de la irulation atmosphérique par le Plateau tibétain,se traduisant par un fort signal sur le ouple des montagnes équatorial appliqué à l'atmo-sphère, est suivi par le délenhement d'une rue froide puis, après quelques jours, parun renforement de la onvetion profonde sur la Mer de Chine Méridionale. Cet e�etdynamique du Plateau tibétain sur la mousson d'hiver s'étend au sud jusqu'à l'Índonésieet à l'ouest jusqu'à la Baie du Bengale.L'utilisation du modèle de irulation générale du Laboratoire de Métérorologie Dy-namique, LMDz, permet de ompléter les résultats observationnels dérits auparavant.Ce modèle ferme de manière satisfaisante le bilan de moment angulaire et permet demontrer que l'orographie sous-maille joue un r�le important sur la phase �nale de l'évo-lution des rues froides. Des résultats nouveaux sont présentés sur le bilan de momentangulaire de l'atmosphère, en partiulier en e qui onerne l'impat du ouple équa-torial des montagnes et de la ontribution du Plateau tibétain. Il est en partiuliermontré que le ouple équatorial appliqué par le Plateau tibétain joue un r�le faible dansl'évolution temporelle du moment angulaire équatorial, mais un r�le signi�atif dans sarépartition spatiale.Mots lés :Plateau tibétain, vagues de froid, mousson est-asiatique, ouple des montagnes, mo-ment angulaire équatorial
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7Dynamial in�uene of the Tibetan Plateau on theatmospheri irulation in east Asia
AbstratMountains have an impat on the large sale irulation of the atmosphere, this impatbeing predominantly a onsequene of the fores they exert on the atmosphere : forthis reason, the part of the orography whih is not resolved expliitly by the generalirulation models is taken into aount through parametrisations of the fores it appliesto the atmosphere. This PhD thesis is foused on understanding the impat of thefores applied by the midlatitude mountains, partiularly the Tibetan Plateau, on theatmosphere. For that purpose, we will onsider the mountain torque applied by themountains on the atmosphere, a global sale ounterpart of the mountain fores.The major midlatitude mountain ranges an trigger massive synopti sale oldsurges on their eastern �anks. This thesis unovers the importane of the equatorialmountain torque in triggering the old surges over east-Asia (impat of the TibetanPlateau), north-Ameria (impat of the Rokie Mountains) and south-Ameria (impatof the Andes ordillera). Using a simple dynamial model, an interpretation of themehanism underlying the foring of the old surges by the equatorial mountain torqueis proposed, showing that the existene of a lift fore applied by the mountain on theatmosphere is su�ient for the triggering of old surges.The dynamial impat of the Tibetan plateau on the east-asian winter monsoon,more spei�ally on the wintertime onvetion events on the South China Sea, is impor-tant. A typial sequene of events showing this dynamial impat has been identi�edstatistially : a dynamial foring of the atmospheri irulation by the Tibetan Plateau,materialized by a strong signal on the equatorial mountain torque on the atmosphere isfollowed quikly by the ourene of a old surge and, a few days later, by an outburst ofdeep onvetion over the South China Sea. This dynamial e�et of the Tibetan Plateauon the winter monsoon extends as far south as Indonesia, and westward to the Bay ofBengal.The use of the general irulation model of the Laboratoire de Météorologie Dyna-mique general irulation model, LMDz, makes it possible to extend the observationalresults desribed above. This model loses properly the budget of atmospheri angu-lar momentum, and will be used to show that that sub-grid sale orography plays animportant role in the terminal phase of the evolution of old surges. New results arepresented onerning the equatorial atmospheri angular momentum budget are presen-ted, adressing spei�ally the impat of the equatorial mountain torque and that of theontribution of the Tibetan Plateau. It is shown that the equatorial mountain torqueapplied by the Tibetan Plateau has only a weak role in the temporal evolution of theequatorial angular momentum, but a signi�ant role onerning its spatial repartition.Keywords :Tibetan plateau, old surges, east-asian monsoon, mountain torque, equatorial angularmomentum
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Chapitre 1Introdution générale : Montagneset irulation atmosphérique1.1 In�uene dynamique des montagnes sur la irulationatmosphérique : des e�ets importants à toutes les éhellesÀ toutes les éhelles d'espae et de temps, l'in�uene direte ou indirete des reliefssur les irulations atmosphériques est fondamentale. Ces e�ets ontribuent à façonneraussi bien les grandes irulations limatologiques de l'atmosphère que des phénomènesde petite éhelle et de fort impat omme le mistral ou le foehn, ouvrant ainsi unegamme d'éhelle qui va de l'éhelle panétaire à elle d'un sommet ou d'un glaier, etde la minute à l'année, et même jusqu'aux éhelles géologiques, omme nous le verronsplus bas. Avant de nous intéresser plus spéi�quement au Plateau tibétain, il onvientde réaliser un bref tour d'horizon des proessus par lesquels les montagnes in�uent sur lelimat et la météorologie, en proédant par éhelles d'espae et de temps déroissantes.1.1.1 Éhelle planétaireL'éhelles panétaire est le domaine des ondes de Rossby dues aux variations du para-mètre de Coriolis ave la latitude (e�et β). À ette éhelle, la irulation amosphériquehivernale de l'hémisphère nord est aratérisée par une onde de Rossby stationnairede nombre d'onde 3-4, visible par exemple sur les hamps de géopotentiel à 500hPa(Fig. 1.1). [Charney et Eliassen, 1949℄ ont montré à l'aide d'un modèle barotrope età deux variables (longitude et temps, la latitude étant �xée) l'importane des mon-tagnes non seulement pour la prévision numérique du temps aux moyennes latitudes,mais aussi pour la modélisation de l'onde de Rossby stationnaire des moyennes lati-tudes>. Ils ont montr� © que ette dernière est, dans une large mesure, due à l'e�etpurement dynamique des haines de montagnes, en partiulier le Plateau tibétain etles Roheuses. Ces résultats sont on�rmés et omplétés par [Bolin, 1950℄ dans le adred'une étude des ondes planétaires stationnaires d'origine topographique ave un mo-dèle plus omplet, relâhant la ontrainte de non dépendane des hamps par rapportà la latitude. [Bolin, 1950℄ indique notamment que les di�érenes de température hi-vernales entre l'Europe et l'Amérique du nord sont dues au moins en partie à etteonde planétaire, et don au forçage dynamique de l'éoulement atmosphérique par lesmontagnes. La limatologie même de la irulation atmosphérique, non seulement auvoisinage des montagnes mais aussi à l'éhelle de tout l'hémisphère nord est don impa-tée de façon importante par l'in�uene dynamique des montagnes, prinipalement les13



14 Introdution générale : Montagnes et irulation atmosphérique

Fig. 1.1 � Climatologie du géopotentiel à 500hPa (en m) pour le mois de janvier dansl'hémisphère nord (réanalyse NCEP, 1979-2007). Les zones grisées sont elles où l'alti-tude du sol (dans les données NCEP) dépasse 1500m
H

L

Trainée
Vent géostrophique

Portance

Massif montagneux

Fig. 1.2 � Fores de traînée et de portane appliquées par une haîne de montagnes degrande éhelle sur l'atmosphèremontagnes Roheuses et le Plateau tibétain ([Valdes et Hoskins, 1989℄). [Smith, 1979℄lie es ondes stationnaires de montagne aux fores de portane (lift fores) exerées parles montagnes sur l'éoulement (Fig. 1.2). Il analyse l'e�et de di�erentes hypothèsesfréquentes dans les modèles théoriques sur la modélisation de l'e�et dynamique d'unemontagne sur l'éoulement de l'atmosphère, et onlut que l'e�et de la ompressibilitéde l'atmosphère est important, en partiulier pour la ompréhension de l'e�et de lamontagne sur l'éoulement lointain : pour toute modélisation théorique de l'e�et desmontagnes sur l'atmosphère, il est fondamental de prendre en onsidération la masse�nie de l'atmosphère, soit par imposition d'un toit rigide, soit par une prise en omptede la ompressibilité de l'atmosphère et de la déroissane de sa masse volumique avel'altitude.Dans ette diretion, [Lott, 1999℄ montre l'importane de la représentation des foresde trainée (drag fores) et de portane exerées par les montagnes dans le modèle deirulation générale LMDz. Il montre en partiulier que, en l'absene de topographiedans le modèle, la représentation des ondes stationnaires planétaires est très mauvaise,



1.1 In�uene dynamique des montagnes sur la irulation atmosphérique :des e�ets importants à toutes les éhelles 15mais que ela peut être résolu par l'introdution de fores de trainée et de portaneréalistes. Alors, même en l'absene totale d'orographie expliitement résolue, le modèlereproduit de façon satisfaisante la irulation limatologique d'éhelle planétaire. Cetteétude permet en outre de montrer que les fores de portane sont ruiales pour re-présenter les ondes stationnaires planétaires. Ce résultat tend à montrer que l'in�uenedes montagnes sur les ondes stationnaires des moyennes latitudes est essentiellementdynamique, puisqu'elle peut être expliquée par l'appliation de fores par les montagnessur l'éoulement. Le forçage de l'onde planétaire stationnaire dépend don des fores deportane appliquées par les strutures de petite éhelle des montagnes (bloage du �otdans les vallées en partiulier), fournissant ainsi un exemple spetaulaire d'interationd'éhelle due au aratère fondamentalement non linéaire de la irulation atmosphé-rique. Un exemple similaire d'impat des irulations de petite éhelle induites par lesmontagnes sur la irulation limatologique d'éhelle planétaire est l'important freinagedes ourants-jets des moyennes latitudes par le déferlement des ondes de gravité dues àl'orographie de petite éhelle ([Lott et Miller, 1997℄).À la suite des travaux préurseurs de [Charney et Eliassen, 1949℄, la irulation hi-vernale de l'hémisphère nord a été interprétée pendant plusieurs déennies d'un pointde vue théorique omme la superposition d'un état de base, imposé en partiulier parles montagnes, � des irulations transitoires. Ce shéma ne permettait toutefois pasd'expliquer les régimes de temps observés par les prévisionnistes et se aratérisant parla persistane pendant plusieurs jours de motifs de grande éhelle aux moyennes la-titudes. Ces régimes de temps (bloage, NAO+, NAO− , dorsale1) peuvent persisterpendant plus de dix jours, et modi�er la dynamique de propagation des ondes baro-lines ([Cheng et Wallae, 1993℄). Il a été montré que es régimes sont dus à l'existeneinduite par la topographie de plusieurs états métastables de l'atmosphère barotropequasi-géostrophique, les transitions entre es états stables pouvant être assurées pardes proessus barolines ou de petite éhelle. L'in�uene des montagnes à es éhellesde temps et d'espae (éhelle planétaire, éhelle de temps intrasaisonnière) est forte-ment non linéaire, e qui permet l'existene de e système omplexe où plusieurs étatsmétastables de l'atmosphère oexistent ([Charney et DeVore, 1979℄).1.1.2 Éhelle synoptiqueL'éhelle synoptique est l'éhelle des dépressions et antiylones des moyennes la-titudes, se aratérisant par un nombre de Rossby faible devant 1, et don par l'e�etdominant des fores de Coriolis sur la dynamique. L'impat des montagnes à l'éhellesynoptique se traduit par deux grandes familles de phénomènes : la ylogénèse avalet les rues froides. Nous reviendrons longuement sur les rues froides dans la suitede ette thèse, mais la ylogénèse aval doit également être mentionnée ii. Ce termedésigne la génération par une haîne de montagne d'une dépression, en général en avalde la montagne (relativement au vent sou�ant dans les basses ouhes). Il a été dé-montré ([Pettersen, 1956, Chung, 1977℄) que des maxima dans la fréquene d'ourenedes ylones se trouvent sur le �an est des Roheuses, des Andes, du Plateau tibé-tain et des haînes de la péninsule indohinoise. Ce phénomène a également été étudiéen aval des Alpes sur le golfe de Gênes ([Buzzi et Tibaldi, 1978℄). Plusieurs modèlesthéoriques ont été proposés pour expliquer e phénomène ([Smith, 1984, Smith, 1986,Speranza et al., 1985, Pierrehumbert, 1985℄), sans qu'auun ne semble être apable de1NAO+ et NAO− désignent, respetivement, les anomalies positives et négatives de l'osillationnord-atlantique



16 Introdution générale : Montagnes et irulation atmosphériquereproduire le phénomène de façon réellement satisfaisante ([Egger, 1988℄). À l'opposé deet e�et ylogénétique, un e�et ylolytique des montagnes a été mis en évidene par[Martin et Lott, 2007℄. Cet e�et est dû aux perturbations du �ux synoptique auséespar les transferts de quantité de mouvement par les ondes de gravité.Pour e qui est de la ylogénèse aval dans la région asiatique (voir Fig. 1.5 les prin-ipales aratéristiques topographiques de la région), [Chung et al., 1976℄ ont montréque les prinipales soures de ylogénèse aval dans ette zone sont le omplexe Altaï-Khangay-Sayan (surtout en automne et au printemps), les monts Stanovoy, et le Plateautibétain, qui produit de nombreuses dépressions au printemps et à l'été, es dépressionstendant à stationner dans le bassin du Sihuan.Pour les phénomènes d'éhelle synoptique, le nombre de Rossby est faible devant1, et la dynamique est dominée par les phénomènes quasi-géostrophiques, ave un r�ledominant de la fore de Coriolis.1.1.3 MésoéhelleDans la dynamique des phénomènes de mésoéhelle, l'impat de la fore de Coriolisn'est plus dominant mais reste non négligeable, ave des nombres de Rossby de l'ordrede 1. Cette éhelle est intermédiaire entre l'éhelle synoptique où la fore de Corio-lis est dominante et le vent tend à être parallèle aux isobares, et les petites éhellespour lesquelles le vent tend à desendre le gradient de pression. De nombreux pro-essus atmosphériques de mésoéhelle font intervenir l'in�uene dynamique des mon-tagnes sur l'éoulement atmosphérique. Parmi es phénomènes, on peut mentionner lepiégeage de d�mes d'air froid et lourd le long des montagnes se propageant de ma-nière antiylonique le long de es montagnes, un phénomène observé par exemple enGrèe ([Lagouvardos et al., 1998℄), le long des Appalahes ([Bell et Bosart, 1988℄), enNouvelle-Zélande ([Reeder et al., 2003℄) et en Australie ([Reid et Leslie, 1999℄). La dy-namique de es phénomènes barolines est fondamentalement non-linéaire et agéostro-phique, dominée par l'advetion froide au front de l'anomalie ([Reason et Steyn, 1992℄).Les vents �tiers de mésoéhelle omme le mistral (e.g. [Bastin et al., 2006℄), la tra-montane ([Georgelin et Rihard, 1996℄) et la bora ([Grubisi, 2004℄), entre autres, sontégalement des phénomènes mésoéhelle induits par la topographie. Ces vents ont unein�uene importante sur le limat de ertaines zones, en partiulier dans les régions mé-diterranéennes, ainsi que sur la formation d'eau profonde en hiver sur le golfe du Liondans le as du mistral et de la tramontane ([Made et al., 1996℄). Un autre phénomènemésoéhelle dû aux montagnes est l'e�et de foehn, qui se traduit par des anomalieshaudes et sèhes en aval des massifs montagneux quand le vent sou�e au dessus d'eux.Ce phénomène observé au voisinage des Alpes, des Pyrénées et des montagnes Roheuses(hinook), mais aussi en Argentine (zonda) et au Chili (puelhe) se traduit par des ventspouvant sou�er en rafale jusqu'à 60m s−1 dans le as du hinook, 25m s−1 dans le asdu foehn alpin. Dans le as des Alpes, l'e�et du foehn en termes de variation de latempérature, de l'humidité de l'air et de la ouverture nuageuse peut se faire sentir àplus de 100 km de la rête montagneuse ([Hoinka, 1985℄). Ce domaine est également ledomaine des ondes d'inertie-gravité ([Queney, 1948℄).1.1.4 Petites éhellesAux éhelles plus petites, l'éhelle d'un sommet ou elle d'une vallée, le mouvementest régi par les équations tridimensionnelles lassiques de la méanique des �uides, sansfore de Coriolis, mais ave des mouvements vertiaux pouvant être importants et ne
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(a) Ondes de gravité matérialisées par desbandes nuageuses, Colombie (b) allée de Von Karman dans le sillaged'une île de l'arhipel des Juan Fernandez(Chili), image Landsat 7

() nuages lentiulaires en Alaska (d) drapeau nuageux sur le mont Cervin(Suisse)Fig. 1.3 � E�ets visibles de la topographie sur l'éoulement atmosphérique de petiteéhellevéri�ant plus nééssairement l'approximation hydrostatique. Dans ette gamme de phé-nomènes, on trouve en partiulier les ondes de gravité (Fig. 1.3a). Ces ondes peuventêtre générées par les reliefs mais aussi par d'autres soures (fronts, onvetion, et.).Comme mentionné plus haut, malgré leur aratère de petite éhelle, les ondes de gra-vité ont un impat important sur la irulation atmosphérique à grande éhelle et sontdon très étudiées. La formation de traînes (allées de Von Karman) en aval des îles(Fig. 1.3b), le bloage d'air froid au fonds des uvettes (old pools), les vents ataba-tiques à l'éhelle d'un glaier ou d'une vallée, les nuages lentiulaires (Fig. 1.3) ou lesdrapeaux nuageux à l'éhelle d'un sommet (Fig. 1.3d) font également partie des im-pats des montagnes sur la irulation atmosphérique de petite éhelle. La dynamiquedes es phénomènes est très variée, parfois intrinsèquement tridimensionnelle (drapeauxnuageux) ou au ontraire quasi-bidimensionnelle (allées de Von Karman).1.2 Les rues froides1.2.1 Des phénomènes à impat globalLes rues froides, ou old surges en anglais, sont des phénomènes qui se déroulent àl'est des prinipaux massifs montagneux : Andes, Roheuses, Plateau tibétain (Fig. 1.4).Les rues froides de es trois régions ont de nombreuses aratéristiques ommunes
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Fig. 1.4 � Topographie et zones d'ourene des rues froides à l'est des prinipauxmassifs montagneux([Egger et Hoinka, 1992, Garreaud, 2001℄) :- Elles se produisent en hiver (hiver boréal dans le as des Roheuses et du Plateautibétain, hiver austral dans le as des Andes).- Elles trouvent leur origine dans une anomalie antiylonique de la basse et moyennetroposphère des moyennes latitudes.- Cette anomalie délenhe la formation d'une masse d'air froid à l'est de la haîne demontagne onernée, aompagnée par une haute pression en surfae. L'épaisseurde la ouhe froide est dans les trois as d'environ 1500 à 2000m- Les fortes anomalies froides et les hautes pressions de surfae assoiées se déplaentvers l'équateur parallèlement à la haîne de montagnes ('est la rue froide pro-prement dite).- En pénétrant dans les tropiques, la rue froide perd de son intensité en température(à ause des �ux de haleur en surfae) mais est assoiée à un signal toujourssigni�atif sur le vent méridien.[Garreaud, 2001℄ et [Hsu et Wallae, 1985℄ ont montré que les rues froides sont desphénomènes signi�atifs à l'éhelle globale. Elles ontribuent à une part non négli-geable des transferts d'énergie entre les tropiques et les moyennes latitudes (10% selon[Garreaud, 2001℄). [Hsu et Wallae, 1985℄ ont e�etué une analyse en � omposantesprinipales tournées orthogonalement �2 sur les pressions ramenées au niveau de la meret moyennées par pentades pour les mois d'hiver (dé�nis de novembre à mars). Cetteproédure statistique fait ressortir six modes prinipaux pour l'hémisphère Nord (voir1.1).2une méthode de régionalisation des résultats obtenu par analyse en omposantes prinipales, voir[Von Storh et Zwiers, 1999℄



1.2 Les rues froides 19Pourentage de variane desription Struture
7.27% Osillation Nord-Atlantique barotrope
6.07% rue froide initiée en Sibérie baroline
6.06% rue froide (Roheuses) baroline
5.90% rue froide initiée en Chine du Nord-Est baroline
5.10% Osillation nord-pai�que barotrope
4.74% Pai�/North Amerian pattern barotropeTab. 1.1 � Pourentage de variane des pressions au niveau de la mer expliqué parhaun des six premiers modes de la variabilité obtenus par [Hsu et Wallae, 1985℄Sur es six modes, trois sont liés aux osillations hivernales barotropes de l'atmo-sphère et les trois autres aux rues froides, e qui dit bien l'importane ruiale de esphénomènes au niveau de l'hémisphère nord (les résultats de [Garreaud, 2001℄ laissentpenser qu'il en serait de même pour l'hémisphère sud). La méthode statistique em-ployée amène à distinguer deux lasses di�érentes de rues froides est-asiatiques, sui-vant que la position initiale du entre d'ation (haute pression) se situe en Sibérie ou enChine du nord-ouest3. Di�érentes hypothèses, linéaires (ondes de Kelvin ou de Rossbytopographiques) ou non-linéaires (advetion froide, phénomène auto-entretenu par ledélenhement de la onvetion tropiale) ont été avanées sur la dynamique de esphénomènes. Ces di�érentes hypothèses ne s'exluent pas néessairement et peuvents'additionner ou intervenir à des phases di�érentes du développement de la rue froide([Reason, 1994, Compo et al., 1999, Mailler et Lott, 2010℄).1.2.2 les rues froides nord-amériainesLes rues froides nord-amériaines, qui ont été étudiées depuis plusieurs déennies,sont souvent dérites omme � des arrivées massives d'air artique sur la partie onti-nentale des États-Unis � ([Dallavalle et Bosart, 1975℄). Ces auteurs montrent que lesantiylones amenant es vagues de froid se propagent depuis l'Alaska et les territoiresanadiens du Nord-Ouest, vers le entre des États-Unis, avant de terminer leur vie audessus du Golfe du Mexique ou de s'intensi�er en se déplaçant vers la �te est des États-Unis. Il existe une importante di�érene d'éhelle entre la largeur de es phénomènesdans la diretion transverse à la haîne de montagne (≃ 1500 km) et leur longueur dansla diretion parallèle à elle-i (≃ 4500 km). Les anomalies de vent, températures etpression de surfae sont assoiées à des vents pouvant dépasser 20m s−1 au voisinagedu front froid. Les rues froides se propagent très rapidement, de 65◦N à 16◦N en troisà quatre jours ([Meikalski et Tilley, 1992℄). Ces auteurs proposent une lassi�ation dees rues froides selon deux ritères prinipaux, la trajetoire du entre de haute pres-sion et elle du front de température. Ils montrent que, dans la majeure partie des as(48 sur les 92 étudiés), le entre de l'antiylone apparaît au nord de 50◦N (typique-ment vers 60◦N) et se propage au sud de 40◦N (typiquement vers 30◦N). Le front detempérature se propage jusqu'à la latitude de 18◦N dans environ la moitié des as. Ilsobservent aussi des événements � multiples �, où deux ou plusieurs rues froides issuesdu même antiylone se suèdent, la dernière étant généralement la plus forte. C'est equi semble s'être produit lors des vagues de froid suessives qui ont a�eté les États-3Il faut toutefois noter que la proédure des � omposantes prinipales tournées orthogonalement �ne permet pas de s'assurer que les modes obtenus soient indépendants les uns des autres : en partiulierles varianes expliquées par haun des modes ne sont pas additives ([Von Storh et Zwiers, 1999℄)



20 Introdution générale : Montagnes et irulation atmosphériqueUnis de déembre 2009 à janvier 2010 ([Grumm, 2010℄). Dans ertains as extrêmes,es rues froides donnent lieu à des vents du nord ave des bourrasques atteignant les
30m s−1 au voisinage du front, et des baisses de températures de 15K en 24 heures. Ilarrive également que es vents traversent l'Amérique entrale via les brèhes des haînesde montagne (ol de Chivela au Mexique, la Niaragua, Panamá), auquel as ils ausentdes vents violents sur l'oéan Pai�que. Ce phénomène est partiulièrement marqué dansle premier de es trois as, à ause de sa situation plus au nord que le la Niaraguaet le Panamá et de la géométrie partiulièrement favorable des haînes montagneuses.Ave et e�et topographique loal qui renfore les vents, ils peuvent atteindre 50m s−1de façon soutenue ave des rafales de 60m s−1 [Shultz et al., 1997℄.[Colle et Mass, 1995℄ ont produit une revue des études préédentes ainsi qu'uneétude détaillée de la hronologie des rues froides nord-amériaines basée sur une étudede omposite et deux études de as. Ils ont également insisté sur l'importane du pié-geage d'air froid par les montagnes (old air damming) et de la on�guration du jetdans la moyenne et haute troposphère pour les phénomènes de rues froides. Leurs ré-sultats orrespondent à eux de [Hartjenstein et Blek, 1991℄ qui, par l'étude d'un aset la simulation numérique dans le adre d'un modèle à deux ouhes, avaient montréque les rues froides semblent être un phénomène essentiellement adiabatique, dont ladynamique peut être reproduite de façon assez satisfaisante par un modèle d'eau peuprofonde à 2 ouhes et demie ave une ouhe de bas niveau froide et lourde (d'uneprofondeur d'environ 150 hPa) évoluant sous une ouhe plus légère représentant lairulation barotrope de grande éhelle de la troposphère, la irulation initiale de laouhe haude étant imposée par sa frontière ave une troisième ouhe stratosphériqueinerte dynamiquement. Cette étude on�rme l'importane du �ux barotrope de grandeéhelle dans la troposphère (un �ux d'ouest trop fort empêhe alors le piégeage d'airfroid ontre la topographie, partiulièrement si la masse d'air froid n'est pas su�sam-ment froide et massive), de la loalisation initiale de la masse d'air froid au voisinagede la montagne (la rue froide peut se produire si la masse d'air froid est initialementprohe de la montagne ou à l'ouest de elle-i), et du nombre de Rossby pour la ouhefroide : un fort nombre de Rossby favorise la propagation de l'air froid vers le sud.Les forts vents induits par les rues froides lorsqu'elles arrivent au voisinage del'Amérique entrale et en partiulier dans la zone du anal de Panamá, ainsi queles vagues qu'ils provoquent, posaient de graves problèmes au début du XXe sièlepour la navigation au voisinage du Canal : naufrages, noyades, dégâts matériels, voir[Franken�eld et Kirkpatrik, 1917, Chapel, 1927℄. Les impats sont également impor-tants sur les ultures d'agrumes au Mexique et en Floride, qui peuvent geler massive-ment : on estime que les fortes vagues de froid des hivers 1983 et 1985 ont détruit letiers des itronniers de Floride ([Garía, 1996℄). Ces vagues de froid destrutries pourl'agriulture en Floride et au Mexique sont assoiées à des mouvements d'antiylonesprovenant du Canada au travers des Grandes Plaines des États-Unis, longeant les Ro-heuses avant de dévier vers la �te est des États-Unis ([Rogers et Rohli, 1991℄), equi orrespond exatement à la hronologie et à la trajetoire des rues froides nord-amériaines dérites par [Meikalski et Tilley, 1992℄.1.2.3 les rues froides sud-amériainesLes rues froides sud-amériaines sont des phénomènes relativement similaires auxrues froides nord-amériaines. Elles se traduisent par l'irruption de masses d'air froidvers les latitudes subtropiales en hiver. Elles ont fait l'objet de plusieurs études deas entre les années 1970 et 1990. Certaines de es études sont dirigées vers la om-



1.2 Les rues froides 21préhension des onditions synoptiques aompagnant ou préédant les épisodes de ge-lées dans le sud du Brésil, a�n d'être apables de les prévoir quelques jours à l'avane([Hamilton et Tarifa, 1978, Fortune et Kousky, 1983, Marengo et al., 1997b, Seluhi et Nery, 1992℄).Elles onluent que les onditions synoptiques favorables au délenhement des ruesfroides en Amérique du sud sont aratérisées par l'existene d'un talweg dans lamoyenne ou haute troposphère à l'est des Andes et d'une dorsale à l'ouest, e qui or-respond aux études statistiques menées plus tard sur la base de données de réanalyses([Garreaud, 2000, Vera et Vigliarolo, 2000, Lupo et al., 2001℄). Cette anomalie tend às'ampli�er au ours de la rue froide, en partiulier par l'advetion d'air froid dansles basses ouhes qui vient renforer le talweg à l'est des Andes. Dans le as d'événe-ments partiulièrement forts, les gelées peuvent onerner toute l'Argentine, une largepart du sud du Brésil jusqu'à 16◦S, ainsi que le Paraguay et une partie de la Boli-vie ([Fortune et Kousky, 1983℄). La apaité des rues froides à amener des gelées aussiprofondément dans les tropiques bien qu'elles ne soient pas alimentées par des massesd'air ontinentales très froides, ontrairement aux as de l'Asie de l'Est (antiylone deSibérie) et de l'Amérique du Nord (Nord-ouest anadien), serait due à la géométrie trèsfavorable à es phénomènes de la ordillère des Andes (barrière d'orientation nord-sudpresque parfaitement retiligne et très élevée qui se prolonge sur plus de 4000 km desmoyennes latitudes de l'hémisphère sud jusqu'aux tropiques). Ces événements transi-toires a�etent également la limatologie de la région, en partiulier la variabilité de latempérature, et l'advetion méridionale d'énergie des tropiques vers les p�les dans la ré-gion ([Garreaud, 2000℄). Ils sont le prinipal mode de la variabilité d'éhelle synoptique àbas niveau sur la partie subtropiale de l'Amérique du Sud ([Vera et Vigliarolo, 2000℄).Ce sont des phénomènes hivernaux4, qui se produisent ave un éart d'environ une àdeux semaines entre deux événements suessifs.L'anomalie froide qui se déplae vers l'équateur le long de la ordillère des Andes dansla basse troposphère se traduit au sol par des températures très en dessous de la normale :un événement typique est assoié à des températures de 12K sous la normale entre 20et 25◦S ([Garreaud, 2000℄). Ce sont des irulations très barolines, où les signaux lesplus forts sont antonnées entre 1000hPa et 700hPa. Un élément fondamental de ladynamique des rues froides sud-amériaines est le phénomène de bloage d'air froidpar la topographie, en partiulier au nord de 30◦N, là où les Andes atteignent leuraltitude maximale. Dès que le bloage est mis en plae, l'advetion froide due à lairulation agéostrophique de l'air au voisinage de la montagne devient très importanteet permet la propagation de l'anomalie de température vers le nord. Cette irulationagéostrophique se fait ave une éhelle aratéristique d'environ 1000 km à l'est desAndes ([Garreaud, 2000℄).Ces événements, appelés friagem ou geada au Brésil, ont des impats importants surl'agriulture du sud du pays, l'une des prinipales zones agrioles d'Amérique du Sudave l'Argentine. Ils sont suseptibles d'avoir de graves onséquenes sur la produtionde blé, de soja, d'agrumes, de maïs ou de anne à sure, mais surtout de afé : suite àdes épisodes exeptionnels de gel en juillet 1975, la prodution brésilienne de afé a étéréduite de moitié pour la réolte 1976-1977 (560 000 t ontre une moyenne de 1 100 000 tpour la période 1961-1980, f. [Marengo et al., 1997b℄) e qui a fait passer le ours duafé de 75  à 3,50$ par livre sur la même période ([Hamilton et Tarifa, 1978℄). Les fortesgelées du 26 juin 1994 ont également amené une baisse drastique de la prodution deafé, de 1 700 000 t pour la réolte 1994 à 1 000 000 t pour la réolte 1995, et les ours4même si on peut également déteter une irulation analogue mais beauoup plus faible en été,[Garreaud, 2000℄



22 Introdution générale : Montagnes et irulation atmosphériquemondiaux du afé sur le marhé de New York ont augmenté de 35% entre le vendredi24 juin 1994 et le lundi 27 juin ([Marengo et al., 1997b℄).1.2.4 Les rues froides est-asiatiquesLes rues froides est-asiatiques se aratérisent par le mouvement vers le sud, le longdes pentes Est du Plateau tibétain, d'anomalies froides et de haute pression. Ces ano-malies se propagent ensuite vers la Mer de Chine Méridionale et le Continent Maritime5,essentiellement sous la forme de forts signaux de vent (le signal en température étantperdu suite à l'interation diabatique ave le ontinent puis ave la mer). Ces événementsse produisent le plus souvent de novembre à mars et ont une durée omprise entre 5 et 14jours. On ompte en moyenne 13 rues froides par saison, dont deux peuvent être onsi-dérées omme fortes ([Zhang et al., 1997℄). Les variations interannuelles du nombre derues froides sont fortes (le nombre d'événements varie de 8 à 18 d'une année à l'autreselon le même auteur). Si le nombre préis d'événements dépend des ritères hoisis,les variations interannuelles sont relativement robustes par rapport aux di�érents hoixpour le ritère. Des événements individuels sont assoiés à des variations brutales de latempérature et de la pression de surfae ave des augmentations des pression ramenéeau niveau de la mer de 30hPa et des hutes de température de 20K en deux jours.Les rues froides est-asiatiques sont des phénomènes essentiellement barolines surtoutquand elles atteignent les latitudes tropiales ou subtropiales, auquel as les signauxde vent et de température sont antonnés entre 1000hPa et 700hPa. Bien que leurdé�nition dépende fortement des auteurs, leurs aratéristiques météorologiques sontrelativement indépendantes du ritère hoisi ([Compo et al., 1999℄). Di�érentes étudesse sont intéressées aux événements préurseurs des rues froides a�n d'améliorer leurprévision à quelques jours d'éhéane. Des orrélations faibles mais signi�atives ont ététrouvées ave des ondes stratosphériques ([Jeong et al., 2006℄) ainsi qu'ave le � motifeurasiatique �([Sung et al., 2009℄).Comme leurs ontreparties amériaines, les rues froides est-asiatiques sont des phé-nomènes largement guidés par la topographie, en l'ourene le Plateau tibétain. Dès lesannées 1980, plusieurs études se sont attahées à tester la modélisation des rues froidesest-asiatiques dans les modèles de prévision. [Sumi, 1983℄ a étudié la représentation d'unas de rue froide dans un modèle de prévision numérique du temps, onluant que eas était bien représenté dans le modèle de l'Agene météorologique japonaise, et que larue froide ne peut pas se produire en l'absene de topographie. Ils insistent sur l'impor-tane du vent agéostrophique dans les basses ouhes au voisinage de la montagne, etsur l'importane de la représentation de la ouhe limite et de l'orographie sous-maille,en partiulier au niveau de la péninsule indohinoise. En e�et, la rue froide traverseette péninsule dans le modèle numérique alors qu'elle reste bloquée à l'est de la topogra-phie dans les données. Les résultats obtenus par [Chen et Dell'Osso, 1987℄ à l'aide d'uneautre étude de as numérique on�rment e résultat : la prise en ompte de l'orogra-phie sous-maille par l'introdution d'une orographie enveloppe ([Wallae et al., 1983℄),ou par le � remplissage des vallées � permet d'améliorer substantiellement la représen-tation du as d'étude, ave des valeurs de vent méridien et de température plus prohedes analyses et une meilleure pénétration de l'événement vers les tropiques, ar les e�etsde bloage lui permettent de rester on�nés à l'est de la péninsule indohinoise et donde se propager en Mer de Chine Méridionale. Cette étude présente également l'intérêt5le Continent Maritime désigne en météorologie la zone onstituée d'îles et de bras de mers quis'étend de Sumatra à la Papouasir-Nouvelle-Guinée. Cette zone est aratérisée par des températuresde surfae de la mer très élevées et une forte onvetion tout au long de l'année



1.3 Plateau tibétain et irulation atmosphérique 23d'étudier un as de �n de saison (11 mai 1982). Contrairement aux épisodes hivernauxtypiques qui n'amènent que peu de préipitations, et épisode a été aompagné dehutes de neige signi�atives sur les pentes nord-est du Plateau tibétain et de gravesonséquenes sur les ultures de blé. [Chen et Dell'Osso, 1987℄ montrent l'importanedes proessus humides pour la modélisation des rues froides tardives, ontrairementà elles qui se produisent en hiver pour lesquelles les phénomènes humides sont peuimportants ([Murakami et Nakamura, 1983℄).Les rues froides est-asiatiques peuvent marquer le début de périodes froides persis-tant pendant des durées importantes, omme ela a été le as du 12 janvier au 2 février2008. Contrairement au omportement habituel des rues froides, l'air froid a stationnédans la Chine du sud (entre 25 et 30 ◦N), où il a interagi ave un �ux de sud-ouestinhabituel à ette saison amenant de l'air humide depuis la Baie du Bengale et la Merde Chine Méridionale ([Zhou et al., 2009℄). L'interation de et air humide ave le domed'air froid amené par la rue froide initiale et réalimenté par de nouveaux événementsfroids a délenhé des préipitations sous forme de neige et de pluies verglaçantes. Cetévénement de rue froide atypique a eu des e�ets atastrophiques sur les systèmes detransport et les lignes életriques, ausant un bilan o�iel de 107 morts (aidents dela route, e�ondrements de toits, froid) et un oût estimé à 15×109$6.1.3 Plateau tibétain et irulation atmosphérique1.3.1 Contexte géographique et géologique de l'Asie de l'EstLe ontexte géographique dans lequel se déroulera la majeure partie de ette thèse estaratérisé par l'importane des strutures montagneuses existant en Asie, en partiulieren Chine, en Mongolie et en Sibérie orientale. C'est l'in�uene dynamique de ettetopographie de grande éhelle (Fig. 1.5) sur le limat en extrême-orient que nous nousattaherons à étudier ii, et plus partiulièrement elle du Plateau tibétain, de loinla struture topographique la plus remarquable à l'éhelle de e ontinent, ave unealtitude dépassant les 4000m sur une zone d'environ 3000 km de longueur et 1000 kmde largeur, soit presque un quart de la super�ie de la Chine. Le Plateau tibétain estbordé au sud par l'Himalaya, qui omprend les sommets les plus hauts du monde. Surle Plateau tibétain s'élève également une autre haîne de montagnes, le Kunlun, quis'étend du Pamir vers l'est, traversant tout le Plateau, ave une élongation est-ouestde 3000 km. Cette haîne ulmine à 7160m (� déesse de Kunlun �), et borde au sudle désert du Taklamakan. Ce omplexe montagneux se prolonge vers le nord par unesérie de haînes plus modestes : Tienshan, Altaï, Khangai, Sayan, Stanovoy, ainsi quele � Plateau du Loess �, bordé au nord par le désert de Gobi.1.3.2 Soulèvement du Plateau tibétain et paléolimatAu ours des temps géologiques, le limat sur la Chine a subi de nombreuses modi-�ations. La transition la plus importante se situe vers 22Ma7. Avant ette période, onobservait une einture aride dans toutes les zones subtropiales de la Chine, y omprisla Chine de l'est qui béné�ie aujourd'hui d'un limat de mousson apportant une saisondes pluies bien marquée (la mousson d'été est-asiatique). A partir de 22Ma, on assiste àla mise en plae d'un limat ressemblant plus au limat atuel, ave en partiulier la miseen plae du régime de mousson d'été sur l'est de la Chine. Cette transition relativement6Agene Xinhua, 13 février 2008, http://english.sina.om/hina/1/2008/0213/145647.html7Ma : millions d'années avant notre ère
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Fig. 1.5 � Les prinipaux reliefs de l'Asie entrale et orientale



1.3 Plateau tibétain et irulation atmosphérique 25nette orrespond à deux événements géologiques majeurs : le soulèvement du Plateautibétain, et la fermeture de la mer Parathetys qui ouvrait une partie signi�ative del'Eurasie, du nord de l'emplaement atuel des Alpes à la mer d'Aral [Guo et al., 2008℄.Une étude numérique montre que es deux fateurs ont eu un impat important sur lelimat eurasiatique à ette époque, et ontribuent tous les deux à l'établissement d'unlimat prohe de l'atuel ave des zones arides dans le nord-ouest de la Chine et unrégime de mousson à l'est ([Zhongshi et al., 2007℄). C'est don en partie sous l'e�et duPlateau tibétain que le limat atuel aratérisé par des zones arides dans les moyenneslatitudes (déserts de Gobi et du Turkestan) et des zones plus humides aux latitudessubtropiales (Chine de l'est) s'est mis en plae.La surretion8 du Plateau tibétain se serait poursuivie progressivement entre 8Ma et
3Ma. Des enregistrements paléolimatiques permettent de onstater que le limat est-asiatique a fortement varié au ours de ette période, sans qu'il soit évident de disernerà l'aide de es seules données paléolimatiques la ause de es variations : surretiondu Plateau Tibétain ou hangements de la irulation oéanique dus à la formation del'isthme de Panama et à la quasi-fermeture du passage des masses d'eau entre l'oéanPai�que et l'oéan Indien via l'Indonésie ([Li et al., 2008℄). [Liu et Yin, 2002℄ ont mon-tré, dans le adre d'un modèle de irulation générale que le régime de mousson d'hiverest-asiatique ne peut exister que si l'altitude du Plateau tibétain est égale ou supé-rieure à 50% de son altitude atuelle. Ces auteurs montrent également que la présenedu Plateau tibétain permet le développement de l'antiylone de Sibérie en hiver etl'établissement du talweg est-asiatique en aval du Plateau, et don le renforement duourant-jet est-asiatique. Il intervient don sur toutes les aratéristiques fondamentalesdu limat régional est-asiatique, et a un impat profond sur le limat global.1.3.3 E�ets thermiques du Plateau tibétainLes e�ets thermiques du Plateau tibétain sur la irulation atmosphérique sont par-tiulièrement forts en été, période durant laquelle le sol est anormalement haud parrapport à la température aratéristique de l'atmosphère à de telles altitudes. Le trans-fert de haleur sensible qui en résulte entraîne l'établissement à la vertiale du Plateaud'une anomalie haude (1.6a) se traduisant par une dépression à la surfae et une dor-sale à la tropopause. L'existene de ette dorsale déplae le jet subtropial vers le norddu Plateau tibétain pour les mois d'été ([Murakami, 1987℄). Un mouvement asendants'établit à la vertiale du Plateau tibétain, favorisé par le réhau�ement des masses d'airdans la ouhe de mélange. L'appel d'air des plaines environnantes vers le Plateau tibé-tain est un fateur de délenhement et d'intensi�ation de la mousson d'été indienne,puisqu'il permet l'établissement de forts mouvements asendants sur les pentes sud del'Himalaya dès le printemps ([Yanai et Wu, 2006℄).Au ontraire, pendant l'hiver, le Plateau tibétain représente une soure froide à ausedu refroidissement radiatif de sa surfae par e�et d'albédo ([Yanai et Wu, 2006℄). Cettesoure froide prolonge vers le sud la zone de basse température dans la moyenne tropo-sphère assoiée à la masse ontinentale sibérienne (1.6b), e qui entraine l'installationd'une haute pression en surfae et d'un talweg dans la haute troposphère. Ce talweg,ontrastant ave la dorsale assoiée à la libération de haleur par la onvetion dans lazone équatoriale engendre un fort gradient de géopotentiel au sud du Plateau tibétain,e qui favorise l'établissement du jet subtropial au sud du Plateau pendant les moisd'hiver. Dans les basses ouhes, le refroidissement diabatique sur le Plateau tibétain a8élévation du sole roheux d'une région aux éhelles géologiques
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Fig. 1.6 � Température limatologique en K à 300hPa (réanalyse NCEP, 1979-2007),pour (a) les mois d'été (JJA) ; et (b) les mois d'hiver (DJF)d'importantes onséquenes sur la limatologie de la région : les masses d'air refroidiesdiabatiquement tendent à desendre les pentes du Plateau tibétain, induisant un �uxdivergent du Plateau tibétain vers les plaines environnantes ([Yanai et Wu, 2006℄), equi ontribue au �ux de mousson d'hiver qui se dirige vers l'équateur.Le forçage thermique dû au Plateau tibétain est don important pour les irulationsde mousson, en partiulier par le proessus de � pompe atmosphérique �, qui fore uneinversion saisonnière du hamp de vent divergent au voisinage du Plateau tibétain (�uxdivergent au voisinage du Plateau tibétain en hiver, onvergent en été). Il ontribuedon par e biais à l'inversion saisonnière du hamp de vent aratéristique des régimesde mousson. La soure de haleur que représente le Plateau tibétain dans la moyennetroposphère dès le printemps ontribue également au délenhement de la moussond'été indienne, et le forçage thermique renfore le déplaement saisonnier nord-sud dujet subtropial dans la zone ([Yanai et Wu, 2006℄).1.3.4 E�ets dynamiques du Plateau TibétainLe Plateau tibétain a un important impat dynamique par le r�le d'obstale qu'iljoue sur la irulation. En partiulier, sa haute altitude empêhe le �ux inident demonter au dessus du Plateau, le ontraignant dans les basses ouhes à dévier vers lenord ou vers le sud, e qui se re�ète y ompris pour les jets irulant au niveau de latropopause à ause du aratère essentiellement barotrope de la irulation de grandeéhelle. En aval du Plateau tibétain, les �ux irulant au nord et au sud du Plateautibétain ne onvergent de nouveau que vers 120◦E, permettant ainsi l'établissementd'une zone de vent stagnant qui s'étend sur environ 1000 km dans les basses ouhes enaval du plateau tibétain. Cette zone de vents faibles est aompagnée d'un dip�le devortiité relative ([Murakami, 1987℄), une irulation analogue à grande éhelle à elleobservée dans la ouhe limite en aval d'une île.L'altitude élevée du Plateau tibétain fore le �ux des basses ouhes à le ontourner,et entraîne l'impossibilité pour les jets atmosphériques de grande éhelle de iruler audessus du Plateau tibétain. Cette impossibilité est due à un méanisme de olonnesde Taylor (e.g. [Pedlosky, 1979℄) interdisant à la olonne �uide entière de franhir unobstale topographique, y ompris à des altitudes supérieures à la hauteur de l'obstale.



1.4 La mousson Est-Asiatique 27Dans le as du Plateau tibétain, ette e�et est sensible jusqu'à la zone des ourants-jets,entre 200 et 300hPa ([members of Aademia Sinia, 1958, Murakami, 1981a℄), forçantle jet subtropial à s'établir soit au nord du Plateau tibétain soit au sud. En onsé-quene de ette ontrainte dynamique et du forçage thermique présenté plus haut, laloalisation du jet subtropial au voisinage du plateau tibétain est disontinue : il sedéplae nettement du sud au nord du Plateau tibétain entre l'hiver et l'été, pouvantse sinder en deux ourants, l'un au sud et l'un au nord, pendant les phases de tran-sition ([Yanai et Wu, 2006℄). La topographie joue également un r�le fondamental dansl'établissement et le maintien de l'antiylone de Sibérie : il a été montré que, dans unmodèle où la topographie n'est pas inluse, l'antiylone de Sibérie est à la fois mal lo-alisé (entré aux latitudes subtropiales) et beauoup plus faible que e qui est observé.À ause de l'e�et méanique évoqué plus haut, la position latitudinale du jet subtropialen été est également erronée dans e as ([Murakami, 1987℄).À l'éhelle synoptique, le Plateau tibétain joue également un r�le ruial dans lagénération des rues froides. Nous y reviendrons longuement aux hapitres 2 et 3.1.4 La mousson Est-Asiatique1.4.1 La notion de moussonLe terme � mousson � est le plus souvent utilisé pour désigner la mousson d'étésud-asiatique, qui amène des pluies diluviennes sur le sous-ontinent indien de juin àseptembre. Pourtant, le mot �mousson � vient de l'arabemawsim, qui signi�e � saison �.Ce mot aurait été utilisé par les navigateurs arabes, qui onnaissaient l'inversion sai-sonnière des vents sur l'oéan indien et savaient l'utiliser pour leurs voyages vers l'Inde,avant d'être utilisé pour la première fois en Oident par le navigateur portugais Joãode Barros en 1553, ave le même sens d'inversion des vents. Jusqu'au XIXe sièle, le mot� mousson � sera vu en Oident du point de vue du navigateur et gardera e même sensd'inversion du régime des vents. Au ontraire, les ultures populaires du sous-ontinentindien, qui n'ignoraient pas l'inversion du hamp de vent, aordaient une importaneplus grande à l'alternane entre la saison sèhe (dominée par le soleil), jusqu'au solstied'été), et la saison humide (dominée par la lune), dans les mois qui suivent le solstie([Zimmermann, 1987℄). À mesure que la onnaissane du limat asiatique s'est amélio-rée, le lien entre e régime de vents et le yle annnuel des préipitations a été mieuxompris, et la notion de mousson en est venue à � inlure presque tous les phénomènesassoié au yle annuel dans les parties tropiales et subtropiales des ontinents d'Asie,d'Australie et d'Afrique, et les mers et oéans adjaents �([Webster, 1987℄).Ave ette généralisation de la notion de mousson, il est devenu néessaire de lui don-ner une dé�nition objetive. Plusieurs dé�nitions sont possibles, toutes assoiant inver-sion saisonnière du hamp de vent (vision synoptique) et fort ontraste saisonnier dansles préipitations (vision plus loale). En se basant sur ette dé�nition, [Webster, 1987℄propose un reensement des systèmes de mousson existant : Afrique (du Sahel au Mo-zambique), Asie du Sud (Inde et Bangladesh), Asie de l'Est, nord de l'Australie. Certainsauteurs parlent de � mousson nord-amériaine �, mais ette notion ne fait pas l'unani-mité, en partiulier, pare que le yle annuel des préipitations n'y est pas assez marqué.En inluant les surfaes oéaniques onernées (oéan Indien, est de l'Atlantique tropi-al, Pai�que ouest et nord-ouest), on peut onsidérer qu'environ la moitié des tropiqueset un quart de la surfae du globe sont onernés par les limats de mousson.Le limat de l'Asie de l'Est et de larges portions du Pai�que nord-ouest présentees deux aratéristiques fondamentales : inversion saisonnière du hamp de vent et fort
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Fig. 1.7 � vent moyen en m s−1 en hiver (DJF) à 925 hPa sur l'Asie de l'Est dans lesdonnées de réanalyse NCEP (1979-2007)yle annuel de préipitations. Le régime saisonnier des vents et des préipitations sures régions est appelé mousson est-asiatique, par opposition à la mousson sud-asiatique,qui onerne le sous-ontinent indien. Dans ette thèse, nous nous intéresserons toutpartiulièrement à la mousson d'hiver est-asiatique.1.4.2 Mousson d'hiver est-asiatiqueLa mousson d'hiver est-asiatique (novembre-mars) onstitue la omposante la plusimportante du système de mousson asiatique en hiver aux moyennes latitudes (Japon,Corée, Chine de l'est), mais a�ete aussi les latitudes subtropiales (sud de la Chine,Hong-Kong, Taiwan, péninsule indohinoise) et tropiales (Malaisie, Borneo, mer deChine méridionale). Les prinipales aratéristiques de la mousson d'hiver sont la pré-sene de forts gradients de température de surfae sur la Chine de l'est, d'un antiyloneextrêmement fort sur la Sibérie qui tend à se prolonger sur la Chine de l'Est le longdes pentes du Plateau tibétain, et d'une dépression sur le Pai�que nord (dépressionaléoutienne) ([Chang et al., 2006℄).La Fig. 1.7 montre le hamp de vent limatologique à 925 hPa en hiver dans la ré-gion onernée. La prinipale aratéristique de e hamp de vent est l'établissementd'un vent de nord-est dans la basse troposphère à l'est du plateau tibétain, amenant del'air des moyennes latitudes vers la Mer de Chine du Sud. Bien que les préipitationsmoyennes assoiées à la mousson d'hiver soient beauoup plus faibles que elles asso-iées à la mousson indienne d'été (Fig. 1.8a et 1.8e), la mousson d'hiver est-asiatique searatérise par une importante variabilité des préipitations sur les zones voisines de laMer de Chine du Sud (Malaisie, Borneo, Philippines), entre 5◦S et 15◦N (Fig. 1.8b). Laloalisation de es maxima de variabilité sur les �tes est due au fait que es préipita-tions sont liées à l'interation du �ux de mousson inident ave la topographie loale.Nous reviendrons sur le lien entre la irulation de mousson d'hiver et les préipitationsau voisinage de la Mer de Chine du Sud au hapitre 3.
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Fig. 1.8 � (a) préipitation moyenne en mm j−1 pour l'hiver (DJF) dans les donnéesGPCP ; (b) éart-type de la préipitation en mm j−1 (DJF) dans les données GPCP ; ()omme (a) mais pour le trimestre MAM ; (d) omme (b) mais pour le trimestre MAM ;(e) omme (a) mais pour le trimestre JJA ; (f) omme (b) mais pour le trimestre JJA ;(g) omme (a) mais pour le trimestre SON ; (h) omme (b) mais pour le trimestre SON.
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(a) (b)Fig. 1.9 � Vent zonal moyenné pour les mois d'hiver (DJF) dans les données de laréanalyse NCEP (1979-2007), (a) struture à 200 hPa, et (b), oupe à 130◦E.À haute altitude, la prinipale aratéristique de la région est-asiatique en hiverest la fore du jet subtropial en aval du Plateau tibétain, 70m s−1 en moyenne hiver-nale (voir �gure 1.9). La mousson d'hiver est don une zone de forte baroliniité aveune advetion froide importante dans toute la troposphère, es deux aratéristiquesétant essentiellement dues au forçage orographique par le Plateau tibétain, ainsi qu'auxdi�érenes de hau�age de l'atmosphère, ave une soure de haleur latente due à lapréipitation dans le Pai�que nord-ouest et un puits de haleur sur la Sibérie et lePlateau tibétain ([Chang et al., 2006℄).Dans les tropiques, la zone de onvetion la plus ative en hiver se situe sur leContinent Maritime, se déplaçant de la Mer de Chine Méridionale en otobre à la lignede hangement de date au mois de février soit un fort déplaement d'ouest en est entrel'automne et l'hiver. Au ours des mois d'hiver, de janvier à mars environ, le maximumde onvetion se situe entre 5 et 10◦S, beauoup plus prohe de l'équateur que dans le asde la mousson d'été où le maximum de onvetion se situe sur des zones subtropiales.Le maximum du yle annuel de préipitations se produit ainsi en automne sur l'estde la Malaisie et le nord-ouest de Borneo, en hiver sur Java et la nouvelle-Guinée.Sur toutes es zones (péninsule indohinoise, Malaisie, Borneo, Java), l'intensité despréipitations dépend de l'interation des �ux de nord-ouest dans les basses ouhesassoié à la mousson d'hiver ave la topographie importante des îles et péninsules de larégion, et le régime de mousson d'hiver sur les préipitations s'observe jusqu'à 5◦N, enpartiulier sur la �te est des Philipinnes et du Vietnam ([Chang et al., 2006℄).La mousson d'hiver onerne un domaine extrêmement étendu en latitude, depuisla Sibérie jusqu'au Continent Maritime : 'est don le régime de mousson qui permetles interations les plus fortes entre tropiques et moyennes latitudes, en partiulier vial'impat des rues froides sur la onvetion assoiée au régime de mousson d'hiver dansles tropiques (hap. 3).1.5 Moment angulaire de l'atmosphère1.5.1 Dé�nition du moment angulaire de l'atmosphèreUn des �ls onduteurs de ette thèse est l'idée que l'e�et dynamique des montagnesse mesure par les fores qu'elles exerent sur l'atmosphère. Lorsque l'on onsidère des



1.5 Moment angulaire de l'atmosphère 31massifs montagneux de la taille de Plateau tibétain, le formalisme le plus pertinentpour étudier es fores est elui du ouple, bien adapté à la géométrie sphérique del'atmosphère. Á éhelle globale, les ouples agissent sur les trois omposantes du momentangulaire de l'atmosphère. Nous rappelons don ii la dé�nition des trois omposantesdu moment angulaire de l'atmosphère et leurs équations de bilan.Le moment angulaire d'un volume matériel S par rapport à un point O dans unréférentiel galiléen R est donné par l'équation :
MS/R =

∫

S

−−→
OM ×

(
ρ−→v S/R

)
dV , (1.1)où ρ(M) est la masse volumique au point M et −→v S/R(M) la vitesse du point M appar-tenant au système S par rapport au référentiel R. Si le volume matériel S est fermé,omme 'est le as pour l'atomosphère si l'on néglige les éhanges de vapeur d'eau avel'oéan et les surfaes ontinentales, e moment angulaire véri�e le théorème du momentinétique :
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−→
T ext→S , (1.2)où −→

T ext→S est la somme des ouples extérieurs qui s'appliquent au système S. Si lesystème S est l'atmosphère terrestre et si le référentielR est un référentiel galiléen9, alorsle moment angulaire de l'atmosphère par rapport au entre de masse du système Terre-Oéan-Atmosphère peut s'exprimer de la façon suivante (en reprenant les notations de[Feldstein, 2006℄) :
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(1.4)
−→
Mr est le moment angulaire relatif, ou moment angulaire de vent, assoié au mouve-ment des masses d'air relativement à la surfae terrestre. −→MΩ est le moment angulaired'inertie, qui orrespond à l'entraînement de l'atmosphère par la rotation de la Terre.Si l'on se plae dans le référentiel terrestre tournant à la vitesse angulaire −→

Ω , lethéorème du moment inétique (1.2) appliqué à l'atmosphère donne
d
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M

dt
+

−→
Ω ×

−→
M =

−→
T ext→atmo, (1.5)où −→

T ext→atmo est la somme de tous les ouples qui s'appliquent sur l'atmosphère, en par-tiulier −→T B , ouple appliqué à l'atmosphère par le ren�ement équatorial du géoïde, −→T M ,ouple appliqué par les montagnes, −→T gw, ouple appliqué par le déferlement des ondes degravité, −→T g, ouple dû aux fores gravitationnelles, et −→T f , ouple dû à la frition dansla ouhe limite. Toutefois, omme indiqué par [Bell, 1994℄ et [Egger et Hoinka, 2002℄,la relation suivante se simpli�e onsidérablement en remarquant que le terme � entri-fuge �−→Ω ×
−→
MΩ ompense exatement la somme du ouple dû aux fores gravitationnelleset de elui dû au ren�ement équatorial du géoïde :

−→
Ω ×

−→
MΩ =

−→
T B +

−→
T g (1.6)9Dans la suite, le référentiel géoentrique, entré au entre d'inertie de la terre et dont les trois axessont dé�nis par trois étoiles lointaines, sera onsidéré omme galiléen



32 Introdution générale : Montagnes et irulation atmosphériqueCet équilibre est dû au fait que la surfae du géoïde est normale à la gravité loaleapparente (ompte tenu de la � fore entrifuge �). Compte tenu de ette ompensation,(1.5) devient :
d
−→
M

dt
+

−→
Ω ×

−→
M r =

−→
T M +

−→
T f +

−→
T gw. (1.7)Dans la suite de ette thèse, nous développerons le moment angulaire équatorial selon lerepère lassique du référentiel terrestre (Fig. 1.10). Dans e repère, les expressions desmoments angulaires relatifs et de masse sur haque axe obtenues à partir de (1.4) sontdonnées par les équations suivantes :

Mr1 = a

∫∫∫

Φ,λ,z
ρ (v sin λ − u cos λ sin Φ) dV , (1.8a)

Mr2 = a

∫∫∫

Φ,λ,z
ρ (−v cos λ − u sin λ sin Φ) dV , (1.8b)

Mr3 = a

∫∫∫

Φ,λ,z
ρu cos ΦdV , (1.8)

Mm1 = a

∫∫∫

Φ,λ,z
− ρ sin Φ cos λdV , (1.8d)

Mm2 = a

∫∫∫

Φ,λ,z
− ρ sin Φ sinλdV , (1.8e)

Mm3 = a

∫∫∫

Φ,λ,z
ρ cos ΦdV . (1.8f)Projetée sur es axes, l'équation de bilan (1.7) devient :

dM1

dt
− ΩM2r = Tf1 + TM1 + Tgw1, (1.9a)

dM2

dt
+ ΩM1r = Tf2 + TM2 + Tgw2, (1.9b)

dM3

dt
= Tf3 + TM3 + Tgw3. (1.9)Il est à noter que, si, ompte tenu de (1.9), le ouple de ren�ement −→

T B n'a pas d'in-�uene dynamique sur l'évolution du moment angulaire de l'atmosphère, il joue un r�lefondamental dans les transferts de moment angulaire équatorial entre l'atmosphère etla terre solide, assurant la onservation du moment angulaire équatorial du systèmeterre solide-atmosphère-oéan. (1.9) étant obtenue par l'appliation à l'atmosphère duthéorème du moment inétique et la onstatation de l'équilibre entre la fore entrifugeet le ouple appliqué par la fore de gravité apparente, il est intéressant de véri�er queette équation est également véri�ée si l'on fait les approximations usuelles dans l'étudedes mouvements atmosphériques, en partiulier :- terre parfaitement sphérique,- fore de gravitation exatement radiale,- non prise en ompte de la � fore entrifuge �.Ce point est véri�é dans l'annexe B. Il est très important ar les modèles de iru-lation générale font es trois approximations.1.5.2 Moment angulaire de l'atmosphère et paramètres orbitauxLes variations du moment angulaire de l'atmosphère et de l'oéan se traduisentpar des variations de signe opposé du moment angulaire de la terre solide (le moment
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Fig. 1.10 � Système de oordonnées utilisé. L'axe 3 est l'axe des p�les, l'axe 1 oupe leméridien de Greenwih à l'équateur, l'axe 2 oupe le méridien au point de oordonées
(0◦N; 90◦E). En bleu, la position de l'Himalaya dans e système d'axes.angulaire total du système terre-atmosphère-oéan étant globalement onservé).Ces variations du moment angulaire de la terre solide, dues aux variations du mo-ment angulaire de l'atmosphère et de l'oéan, se traduisent par des hangements desparamètres orbitaux de la terre : hangements de la vitesse de rotation de la terre autourde son axe polaire (variations de la longueur du jour) et déplaement de l'axe des p�les.La longueur du jour subit des variations de l'ordre de la milliseonde, ave un fort yleannuel et semi-annuel, ainsi qu'une période privilégiée de 50 jours. À toutes es éhellesde temps, les variations de la longueur du jour sont très bien orrélées aux variationsdu moment angulaire M3 de l'atmosphère, montrant que elui-i joue un r�le plus im-portant que le moment angulaire de l'oéan (le r�le de l'oéan et de la Terre solidedevient important aux éhelles de temps plus longues). En partiulier, le pi spetral à50 jours dans les variations de longueur du jour est lié à l'osillation de Madden-Julian([Madden et Julian, 1971℄).Di�érents phénomènes expliquent les déplaements de l'axe des p�les. Ces déplae-ments ont une amplitude d'environ 20 mètres, ave des périodes dominantes de 435 jours(osillation de Chandler) et 365 jours (osillation saisonnière). L'osillation de Chandlerest une osillation libre de la Terre, due à la nutation de la terre autour de l'axe prini-pal de son tenseur d'inertie10, et amortie par les frottements visqueux dans le manteauterrestre. L'osillation annuelle est une osillation forée par les hangements saisonniersdans la répartition de la masse de l'atmosphère et elle de l'oéan ([Feldstein, 2008℄).Ces deux osillations ayant des amplitudes voisines, la proximité de leurs périodes faitque leur interférene produit de forts battements dans l'amplitude de l'osillation de laposition du p�le, qui varie pour une diretion donnée entre 20 mètres et 5 mètres aveune périodiité de 6, 4 ans (Fig. 1.11).Les mouvements des p�les liés au forçage atmosphérique, bien que d'amplitude plusfaible (quelques entimètres) que elle de l'osillation saisonnière et de l'osillation deChandler, sont prédominants aux périodes intrasaisonnières (13-90 jours). Quand l'os-illation de Chandler et l'osillation saisonnière sont dans une phase d'interférene des-trutive, omme ela était le as par exemple pendant l'hiver 2005-2006 (Fig. 1.11), les10à ause du ren�ement équatorial de la Terre, son tenseur d'inertie n'est pas isotrope mais présenteune diretion privilégiée, l'axe des p�les
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Fig. 1.11 � Mouvement de l'axe de rotation de la terre relativement à la roûte terrestreen milliseondes d'ar (mas, 1mas= 3, 1 m), projetion sur le premier axe équatorial.mouvements du p�le forés diretement par l'atmosphère peuvent être observés sur latrajetoire du p�le sous la forme de boules d'une amplitude d'environ dix entimètres([Feldstein, 2008℄). Ces mouvements d'amplitude faible sont également le prinipal termede forçage qui permet l'exitation de l'osillation de Chandler, permettant le maintien deette osillation : sans forçage, l'osillation se serait progressivement amortie par les frot-tements dans le manteau terrestre ([Eubanks et al., 1988, Chao, 1993, Feldstein, 2008℄).1.6 Couple des montagnes, irulation atmosphérique etdynamique du moment angulaire de l'atmosphère1.6.1 Couple polaire des montagnes, moment angulaire et irulationatmosphériqueLe ouple des montagnes est une ause importante de variation du moment angulairede l'atmosphère ([Newton, 1971a, Newton, 1971b℄), ave une importane équivalente auouple de frition pour les basses fréquenes (T > 25 j) et nettement supérieure pour lesfréquenes plus rapides ([Lott et d'Andrea, 2005℄). La ause prinipale de variation duouple des montagnes pour les éhelles de temps synoptiques est la dynamique atmosphé-rique au voisinage des montagnes de moyenne latitude ([Iskenderian et Salstein, 1998℄),tandis que pour les éhelles de temps intrasaisonnières, le signal sur le ouple des mon-tagnes est dominé par la dynamique tropiale ([Weikmann et Sardeshmukh, 1994℄). Enretour, l'impat du ouple des montagnes sur le moment angulaire de l'atmosphère (quiest une grandeur aratéristique fondamentale de l'éoulement atmosphérique, dérivantà la fois la fore des ourants-jet et la répartition des masses entre tropiques et moyenneslatitudes) a pour onséquene que les événements sur TM3 ont également une ationsur la irulation atmosphérique au niveau global. Dans ette diretion, [Metz, 1985℄ amontré que les événements positifs sur TM3 étaient suivis par une aélération des jetssubtropiaux, tandis que [Lott et al., 2004, Lott et al., 2005℄ ont montré que TM3 agitsur les deux termes du moment angulaire de l'atmosphère M3 :- Redistribution de la masse vers l'équateur (augmentation de MΩ3)



1.6 Couple des montagnes, irulation atmosphérique et dynamique dumoment angulaire de l'atmosphère 35- Renforement des jets des moyennes latitudes (augmentation de Mr3)L'impat sur le moment angulaire de vent Mr3 orrespond à l'e�et du ouple sur lesourants-jets, tandis que l'impat sur le moment angulaire de masse MΩ3 orrespondà une aumulation de masse vers les tropiques, et don à une anomalie positive del'osillation artique (dans l'hémisphère nord). Les relations entre ouple polaire desmontagnes et irulation de l'atmosphère représentent don une interation omplexe :le ouple des montagnes est déterminé par la irulation atmosphérique, et fore en re-tour des variations du moment angulaire de l'atmosphère qui elles-mêmes déterminenten partie ertaines irulations atmosphériques, dont l'osillation artique. Le ouple po-laire des montagnes est don à la fois un diagnosti de la irulation atmosphérique, maisaussi un préditeur de elle-i, son ation sur la irulation atmosphérique étant une a-tion dynamique par l'intermédiaire du moment angulaire de l'atmosphère. Cette boulede rétroation non linéaire entre le ouple des montagnes et la irulation atmosphé-rique permet d'ailleurs l'instabilité topographique, qui peut expliquer les phénomènesde régimes de temps dans l'atmosphère ([Charney et DeVore, 1979℄).1.6.2 Dynamique du moment angulaire équatorial de l'atmosphèreLe moment angulaire équatorial de l'atmosphère est la partie du moment angulairede l'atmosphère ontenue dans le plan équatorial, 'est à dire le veteur ayant pouromposantes (M1;M2) dans le répère représenté Fig. 1.10. Il a été démontré que eveteur tourne d'est en ouest ave une période de 8 à 12 jours ([Brzezinski, 1987℄).Cette période observée a été expliquée par la propagation de modes propres barotropesde l'atmosphère (les ondes planétaires libres) ayant un nombre d'onde zonal s = 1, et
n = 3, soit une struture méridienne de la fontion de irulation présentant deux n÷udsentre les p�les ave une ontribution forte au moment angulaire de masse ([Bell, 1994℄).Cet auteur a également montré qu'une ontribution importante au moment angulairede vent est la ontribution de la marée atmosphérique diurne forée thermiquement(n = 1, s = 1), et que dans le as où une onde monohromatique tourne d'est en ouestautour du globe ave une pulsation ω, la relation suivante est véri�ée entre son momentangulaire de masse et son moment angulaire de vent :

MΩ =
Ω − ω

ω
Mr. (1.10)Cette équation entraîne en partiulier que, pour des ondes ave une période de 8 à 12jours, le moment angulaire de vent est un ordre de grandeur plus faible que le mo-ment angulaire de masse (ette onlusion étant toutefois seulement valable dans le asd'une aquaplanète). Elle implique également que les ondes diurnes de marée (ω = Ω)ne peuvent pas avoir de moment angulaire de masse. Ces aratéristiques de la dyna-mique du moment angulaire sur les aquaplanètes ont également été doumentées par[Feldstein, 2003℄, à l'aide d'un modèle de irulation générale. Cet auteur a égalementmontré que les modulations de la norme du moment angulaire de l'atmosphère sontprinipalement dues aux proessus humides assoiés à l'onde de Yanai équatoriale denombre d'onde s = 1. La rotation d'est en ouest du moment angulaire équatorial aveune périodiité de 8 à 12 jours est également observée dans les réanalyses, mais ave unplus grand étalement spetral que dans le as d'une aquaplanète, en partiulier à ausede l'in�uene de la topographie ([Feldstein, 2006℄). La fermeture du bilan de momentangulaire équatorial de l'atmosphère (1.9a)-(1.9b) dans la réanalyse NCEP/NCAR n'esttoutefois pas satisfaisante, e qui pourrait être dû au fait que le moment angulaire devent −→

Mr est une quantité di�ile à estimer et que son évolution temporelle dépend



36 Introdution générale : Montagnes et irulation atmosphériquefortement du jeu de données utilisée ([Bell, 1994, De Viron et al., 2005℄). Cette non-fermeture du bilan de moment angulaire est également observée dans la réanalyse ERA-15 ([Egger et Hoinka, 2002℄). [Feldstein, 2006℄ et [Egger et Hoinka, 2002℄ onluent quela fermeture du bilan de moment angulaire équatorial dépend de la ompensation entre
ΩMr2 et TM1 dans (1.9a) et des termes analogues dans (1.9b), et que dM1

dt (resp. dM2

dt )est fortement orrélé à ΩMr2 (resp. −ΩMr1), les orrélations ave TM1 (resp. TM2)étant beauoup plus faibles. Une réente revue de e hamp d'études a été fourniepar [Egger et al., 2007℄. La seule étude se penhant sur le bilan de moment angulairedans un modèle de irulation générale omplet (inluant la topographie) est elle de[De Viron et al., 2005℄, qui étudie e bilan à l'éhelle diurne et semi-diurne, montrantqu'à es fréquenes le bilan de moment angulaire dans LMDz est bien fermé, e quin'est le as ni dans la réanalyse NCEP ni dans les analyses opérationnelles du entreeuropéen.Dans les dix dernières années, à la suite de l'étude de [Egger et Hoinka, 2000℄,une ertaine attention a été apportée au ouple équatorial des montagnes. Ces au-teurs ont montré que le ouple équatorial des montagnes est faible mais pas négli-geable par rapport au ouple dû au ren�ement équatorial. À la suite de ette étude,[Egger et Hoinka, 2008℄ ont examiné de nombreuses propriétés des signaux observés surle ouple équatorial des montagnes appliqué par le Plateau tibétain et des irulationsqui y sont assoiées, utilisant le ouple équatorial des montagnes omme indiateur del'interation des systèmes synoptiques ave la topographie. Nous utiliserons ette ap-prohe tout au long de ette thèse, en herhant à déterminer dans quelle mesure leouple équatorial des montagnes joue également un r�le de forçage sur la irulationatmosphérique et le budget de moment angulaire équatorial, de façon analogue auxtravaux de [Lott et al., 2004, Lott et al., 2005℄ sur le ouple polaire des montagnes.1.7 Démarhe suivie dans ette thèseCette thèse a pour but de aratériser l'impat dynamique du Plateau tibétain surla irulation de l'atmosphère, en utilisant les omposantes du ouple équatorial desmontagnes omme indiateurs de et impat dynamique : ette méthode s'est révéléeféonde ave l'utilisation du ouple polaire des montagnes et n'a été que peu testée dansle as du ouple équatorial des montagnes. Cette approhe en termes de ouple équatorialdes montagnes étant transposable à tous les massifs montagneux11, elle nous permettrade faire ressortir les traits ommuns entre la dynamique qui leur est assoiée sur lesprinipaux massifs montagneux des moyennes latitudes : Plateau tibétain, Roheuses etordillère des Andes. Nous verrons que, sur es trois massifs, ertains signaux observéssur le ouple équatorial des montagnes sont suivis de façon statistiquement signi�ativepar des rues froides, et qu'il est possible de proposer une expliation dynamique simplemontrant que le forçage dynamique de l'éoulement par un ouple est su�sant pour ledélenhement des rues froides (hapitre 2).Les rues froides est-asiatique étant le veteur de fortes interations entre les moyenneslatitudes et les tropiques dans le adre de la mousson est-asiatique, l'étude de l'impatdu ouple équatorial du Plateau tibétain sur les rues froides se prolonge naturellementpar une étude de l'impat du Plateau tibétain sur la onvetion en Mer de Chine Mé-ridionale. L'impat du ouple appliqué par le Plateau tibétain sur l'atmosphère, aprèsavoir délenhé une rue froide en zone subtropiale, se prolonge don de façon signi�-11et d'autant plus pertinente que le massif est de grande éhelle, sans quoi la sphériité de la terredevient négligeable et il n'y a pas d'inonvénient à traduire les ouples en fores



Couple des montagnes et vagues de froid 37ative vers les latitudes équatoriales, provoquant un exès de onvetion sur la mer deChine équatoriale (hapitre 3).En�n, nous avons utilisé les apaités du modèle de irulation générale LMDz pourapporter un nouvel élairage aux résultats des hapitres 2 et 3, en partiulier en exa-minant le bilan de moment angulaire équatorial dans LMDz (nous montrerons en par-tiulier que e bilan est assez bien fermé, ontrairement aux données de réanalyse), lareprésentation de l'impat du ouple équatorial des montagnes sur les rues froides auvoisinage du Plateau tibétain, et l'importane des proessus liés à l'orographie de petiteéhelle, dite � sous-maille � (hapitre 4).
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Chapitre 2Couple des Montagnes et vagues defroid2.1 Couple équatorial des montagnes et préonditionne-ment des rues froidesLes résultats qui suivent onsistent tout d'abord en une analyse statistique du om-portement du ouple des montagnes global et des ontributions régionales de inq massifsmontagneux majeurs : le Plateau tibétain, les Andes, les Roheuses, le Groënland etl'Antartique. Pour les trois premiers de es massifs, eux situés totalement ou en partiedans les moyennes latitudes, les prinipales aratéristiques assoiées en surfae aux si-gnaux importants sur le ouple équatorial des montagnes sont analysées, montrant queertains signaux sur le ouple équatorial des montagnes appliqué par es massifs pré-èdent de façon statistiquement très signi�ative les événements de rues froides, aveun délai de un à deux jours.En�n, une interprétation dynamique de ette relation entre ouple appliqué par lesmontagnes et rues froides est proposée et étayée par l'utilisation d'un modèle simple dela irulation atmosphérique, foré par la topographie, permettant la prise en ompted'un isaillement de vent. Dans e modèle, l'impat de la topographie est équivalent àelui d'une fore de portane égale à elle introduite par [Smith, 1979℄. Les simulationsréalisées ave e modèle montrent que l'introdution d'une telle fore su�t à reproduirede façon réaliste la relation observée dans les données de réanalyse entre le forçage de lairulation atmosphérique par la topographie et le délenhement des rues froides, vial'appliation d'un ouple. Le méanisme de délenhement des rues froides semble êtreanalogue pour les trois massifs montagneux pour lesquels es phénomènes sont observés(Plateau tibétain, Andes et Roheuses). Ces onlusions onfortent l'hypothèse selonlaquelle le forçage dynamique de la irulation atmosphérique par les montagnes joueun r�le ruial dans le délenhement des rues froides, et que le ouple équatorial desmontagnes est un bon indiateur de e forçage.Ces résultats ayant fait l'objet d'une publiation dans Journal of the AtmospheriSienes ([Mailler et Lott, 2010℄), ils sont présentés en anglais dans e qui suit.
39



40 Couple des Montagnes et vagues de froidEquatorial Mountain Torques and Cold Surges PreonditioningSylvain Mailler1 and François Lott2J. Atmos. Si., 2010, 67, 2101-2120.Reeived 17 november 2009, in �nal form 4 february 2010
AbstratThe evolution of the two omponents of the Equatorial Mountain Torque(EMT) applied by mountains on the atmosphere is analyzed in the NCEPreanalysis. A strong lagged relationship between the EMT omponent alongthe Greenwih axis (TM1) and the EMT omponent along the 90◦E axis (TM2)is found, with a pronouned signal on TM1 followed by a signal of opposite signon TM2. It is shown that this result holds for the major massifs (Antartia,Tibetan Plateau, the Rokies and the Andes) if a suitable axis system is usedfor eah of them. For the midlatitude mountains, this relationship is in partassoiated with the development of the old surges.Following these results, we make the two hypotheses that the mountain for-ing on the atmosphere is well measured by the regional EMTs, and that thisforing partly drives the old surges. To support these, a purely dynamiallinear model is proposed, it is written on the sphere, uses a f -plane quasi-geostrophi approximation, and inludes the mountain forings. In this model,a positive (resp. negative) peak in TM1 produed by a mountain massif in thenorthern (resp. southern) hemisphere is due to a large sale high surfae pres-sure anomaly poleward of the massif. At a later stage, high pressure and lowtemperature anomalies develop in the lower troposphere east of the mountain,explaining the signal on TM2 and providing the favorable onditions for theold surges development.It is onluded that the EMT is a good measure of the dynamial foring ofthe atmospheri �ow by the mountains and that the poleward fores exertedby mountains on the atmosphere are substantial drivers of the old surges, atleast in their early stage. Therefore, the EMT time series an be importantdiagnostis to assess the representation of mountains in General CirulationModels.

1Laboratoire de Méteorologie dynamique/IPSL, Éole Normale Supérieure/CNRS, Paris, and ÉoleNationale des Ponts et Chaussées, Marne la Vallée, Frane2Laboratoire de Méteorologie dynamique/IPSL, Éole Normale Supérieure/CNRS, Paris, Frane



2.2 Introdution 412.2 IntrodutionThe in�uene of mountains on meteorology is a problem of long standing inter-est. At the synopti sales, this interest follows the fat that mountains an helpthe development of ylones in their lee side, or indue old surges that an tra-vel equatorward along the eastern mountain �anks. The problem of lee ylogenesiswas studied extensively in the 80's and 90's. It has been doumented in ase stu-dies (e.g. [Buzzi et Tibaldi, 1978, Clark, 1990℄), numerial studies ([Egger, 1988℄), andpartly explained by theoretial models ([Pierrehumbert, 1985, Smith, 1984, Smith, 1986,Speranza et al., 1985℄). The old surges are a growing topi of interest beause they arean important soure of atmospheri variability in winter along the eastern �anks ofthe major mountain ranges ([Hsu et Wallae, 1985℄). They are also relevant for the glo-bal limate beause they onnet the meteorology of the midlatitudes to the tropialone ([Garreaud, 2001, Chen et al., 2004℄). As an illustration of this, the east-asian oldsurges interat with the winter monsoon over eastern Asia, the South China Sea, the Ma-ritime Continent, and even the Bay of Bengal ([Chang et al., 1979, Chang et Lau, 1980,Slingo, 1998, Tangang et al., 2008, Mailler et Lott, 2009℄).In mountain meteorology, it is quite ommon to measure the dynamial in�ueneof mountains on the atmosphere by horizontal fores (e.g. [Davies et Phillips, 1985,Bessemoulin et al., 1993℄). In this approah, there is a distintion between the dragfores that are opposed to the low-level winds and the lift fores that are perpendi-ular to them. At the mesosales, where the mountain �ow dynamis is ontrolled bygravity waves and inlude low level �ow bloking, the drag fore is very important,while at the synopti and planetary sales, the lift fore plays a key role and ausesvortex ompression over mountains ([Smith, 1979℄). By triggering barolini wave de-velopment and foring planetary sale waves, these lift fores have an impat on thelarge-sale atmospheri �ow and their proper representation in GCMs is an importantissue ([Lott, 1999℄).If we adopt a planetary sale approah, whih is mandatory for large-sale mountains,the Atmospheri Angular Momentum (AAM) budget ([Feldstein, 2006℄) provides a moresatisfatory formalism to analyze these fores, with the mountain fores translatinginto torques along the three planetary axes. For example, [Mailler et Lott, 2009℄ haveshown that before onvetive events assoiated with the east-asian winter monsoon,there are strong signals on the Equatorial Mountain Torque (EMT) omponents TM1and TM2 due to the Tibetan Plateau (hereinafter TP). In agreement with other authors([Egger et al., 2007℄, [Egger et Hoinka, 2008℄), they also show that the positive torquesalong the Greenwih axis are due to a positive surfae pressure anomaly to the northof the TP, while the negative torques along the 90◦E axis are due to a positive pressureanomaly along its eastern slopes (see Fig. 1 where it is also illustrated how a mountainfore F translates into torques along the equatorial axes).In the past, the analysis of the mountain torques was mainly foused on the hangesit indues on the Atmospheri Angular Momentum and essentially to interpret thehanges in the Earth Orientation Parameters (e.g. [Rosen et Salstein, 1983℄). In thisontext, the axial mountain torque TM3 has been analyzed by many authors, withamong others, [Iskenderian et Salstein, 1998℄ relating the variations of TM3 to the mid-latitudes dynamis at synopti sales and [Weikmann et Sardeshmukh, 1994℄ relatingits variations to the tropial dynamis at intraseasonal time sales. The two studiesited above are representative of the fat that many authors foused on the axial moun-tain torque TM3, whereas the two equatorial omponents TM1 and TM2 have reeivedless attention. Quite reently however, [Feldstein, 2006℄ has analyzed their relation with
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TM1 > 0 TM2 < 0

Mountain Forces vs Equatorial Mountain TorquesFig. 1 � Shemati pitures of midlatitude and subtropial anomalies in surfae pressureyielding to anomalous equatorial torques. This shemati �gure is for the Himalayas,and the surfae pressure anomalies are representative of two suessive stages in thelife yle of an east-asian old surge. The vetor ~F is a representation of the dominanthorizontal fore exerted by the mountain on the atmospherethe hanges in the equatorial omponents of the Atmospheri Angular Momentum, and[Egger et Hoinka, 2008℄ have desribed the regional irulation patterns assoiated tothe equatorial torques produed by the TP.Beyond understanding the axial AAM budget, the axial mountain torque has alsobeen used to measure the dynamial in�uene of the mountains on the weather andon the limate. It is in this ontext that [Lott et al., 2004℄ found that TM3 produeshanges in the Arti Osillation at periodiities below 30 days. Their results, basedon diagnostis from the NCEP-NCAR reanalysis, have been on�rmed using a GCM([Lott et al., 2005℄), and explained by a simple omprehensive model ([Lott et d'Andrea, 2005℄).Following these lines of work, the purpose of this paper is to show that the temporalevolution of the two omponents of the EMT is related to the dynamial foring of theold surges by the major midlatitude mountain ranges. An emphasis will be given tothe TP and to the east-asian old surges but the ase of the Rokies and the Andes willalso be disussed. To establish the link between the EMT and the old surges, we willuse two piees of independent evidene. The �rst is based on a statistial analysis of theNCEP reanalysis data, where the two omponents of the EMT are evaluated globallyand for eah major mountain range separately. The temporal evolution of the surfaepatterns of pressure and temperature assoiated to the two EMT omponents are thenanalyzed and ompared to those ourring during old surges. The seond is based ona analytial model that gives a omprehensive explanation for the relationship betweenthe EMT omponents and the old surges. This model is purely dynamial and onlyretains two essential features of the old surge dynamis : the old surges are related tolow level old advetion from the midlatitudes to the tropis, and they are preeded byhigh pressure anomalies poleward of the mountain massif. Beause of its simpliity, thismodel is only used to show that mountain forings yielding to EMTs with amplitudesomparable with those observed, are largely su�ient to trigger the initial phase of old



2.3 Statistial analysis 43surges.The plan of the paper is as follows. Setion 2 presents the statistial analysis. Fromthe NCEP-NCAR reanalysis, we evaluate the two omponents of the EMT globallyand for eah major mountain range. For the Rokies, the Andes and the TP, we thenperform a omposite analysis of the surfae �elds keyed to the EMT. Setion 3 presentsthe theoretial model and our interpretation for the relation between the mountainforing and the EMTs. Setion 4 uses the model results to interpret the observationalresults of setion 2. Setion 5 summarizes and disusses the signi�ane of our results for(i) the old surges preonditioning, (ii) the Equatorial Atmospheri Angular MomentumBudget, and (iii) the representation of mountains in GCMs.2.3 Statistial analysisOur data are taken from the NCEP-NCAR reanalysis ([Kalnay et al., 1996℄) pro-duts for the 1979-2007 period. Spei�ally, we use the surfae pressure, PS , the .995sigma level temperature, T50m, and the surfae elevation, h. We will also use the tri-dimensional �elds of zonal wind u and temperature T . To fous on the subseasonalvariability, we will often remove the annual yle by subtrating the daily limatologyobtained by averaging over the 29 years of our data set. When used, those subseasonaldata will be identi�ed by a tilde symbol, for instane the subseasonal surfae pressurewill be written P̃s.2.3.1 Spetral analysis of the Equatorial Mountain TorquesThe two omponents of the global subseasonal EMT ating on the atmosphere areomputed following [Feldstein, 2006℄ :
T̃M1(t) = −a2

∫∫

φ,λ
h(λ, φ)

(
− sin λ cos φ

∂P̃s

∂φ
+ cos λ sin φ

∂P̃s

∂λ

)
dφ dλ, (1a)

T̃M2(t) = −a2

∫∫

φ,λ
h(λ, φ)

(
cos λ cos φ

∂P̃s

∂φ
+ sinλ sin φ

∂P̃s

∂λ

)
dφ dλ, (1b)where a, φ, and λ are the Earth radius, the latitude, and the longitude respetively.In (1), T̃M1 is the omponent of the EMT along the equatorial axis whih is at 0◦longitude (the Greenwih axis) and T̃M2 is the omponent along the equatorial axis at90◦E. Following [Egger et Hoinka, 2000℄, we will express all the torques in Hadley (Ha),with 1Ha = 1018 kg m2 s−2.The individual ontributions of the major mountain ranges (here the TP, the Ro-kies, the Andes, Antartia and Greenland) to the EMT an be omputed by restritingthe integrations in (1) to setors inluding the onsidered mountain range and whihare given in Table 2.1. Nevertheless, to ompare the dynamis assoiated with the EMTprodued by these mountains, the fat that they are loated at di�erent plaes has to betaken into aount. For instane, the fat that a northward fore applied to the atmos-phere around the entral loation of the TP will mainly result in a positive T̃M1 (and asmall T̃M2) is due fat that the TP is entered around the longitude 90◦E (Table 2.1).In the following we will note this longitude λTP , and note λX and φX the longitudeand the latitude of the enter of mass of the mountain massif X (with X =TP, R, Ad,At, and G for the TP, the Rokies, the Andes, Antartia, and Greenland respetively).



44 Couple des Montagnes et vagues de froidMassif Longitude range Latitude range Center of mass
[λX1;λX2] [φX1;φX2] (λX ;φX)Andes [90◦W-60◦W℄ [60◦S-15◦N℄ (16.7◦S ;70.4◦W)Antartia [180◦W-180◦E℄ [90◦S-60◦S℄ (83.1◦S ;79.7◦E)Greenland [70◦W-10◦W℄ [55◦N-85◦N℄ (72.0◦N ;43.6◦W)TP [60◦E-120◦E℄ [15◦N-60◦N℄ (37.8◦N ;91.5◦E)Rokies [170◦W-90◦W℄ [15◦N-80◦N℄ (44.9◦N ;111.3◦W)Tab. 2.1 � Domains over whih the integrations in (1a) and (1b) are evaluated tomeasure the individual ontributions of eah mountain massif to the global torque, andgeographial oordinates of the enter of mass for eah mountain range. Note that thedomain sizes here largely ontain the massifs onsidered.Massif All-year Winter (DJF) Summer (JJA)Global 63.6 60.3 65.2Antartia 50.2 36.5 58.1TP 21.8 26.8 14.9Greenland 16.8 21.1 11.2Rokies 15.4 19.1 10.3Andes 6.0 7.6 4.3Tab. 2.2 � Standard deviation 〈T̃ 2

X1 + T̃ 2
X2

〉 1

2 for the global EMT and for the regionalontributions of eah of the major mountain ranges, expressed in Hadley (Ha).More preisely, they are the longitude and latitude of the vetor
rX =

∫ λ2X

λ1X

∫ φ2X

φ1X
h(λ, φ)r(λ, φ) cos φdφdλ

∫ λ2X

λ1X

∫ φ2X

φ1X
h(λ, φ) cos φdφdλ

(2)where r(λ, φ) = a (cos λ cos φ, sin λ cos φ, sin φ), and where λ1X , λ2X , φ1X , and φ2X arethe limits of a region that largely ontains the mountain massif onsidered. These limitsas well as λXs and the φXs are given in Table 2.1.To make the results for di�erent mountains omparable, the loal equatorial torquesfor a mountain range X will be omputed along equatorial axes that are rotated by
λX − π/2, whih means that the seond equatorial axis is now at the longitude λX ofthe mountain onsidered. As said before this rotation is not needed for the TP, andis not adapted for Antartia, whih overs all the longitudes. In the following, thesubseasonal regional ontributions to the EMTs expressed in these rotated axis willbe noted (T̃X1; T̃X2) where X is the name of the orresponding mountain massif. Asan illustration, T̃X1 = 0 and T̃X2 > 0 means that the ontribution of the massif Xto the EMT vetor is oriented along the longitude λX . The variane of eah of theontributions is given in Table 2.2, indiating that, while Antartia is the strongestsingle ontributor, the midlatitude massifs an have a signi�ant impat at least duringthe northern hemisphere winter.To haraterize the oherene and phase relationship between the two omponentsof the global EMT, we next perform a onventional ross-spetral analysis between theorresponding series (Fig. 2, see aption for details on the method). The ospetrumbetween T̃M1 and T̃M2 in Fig. 2a shows that the two torques are signi�antly relatedwith eah other for periodiities between 2 and 20 days, a spetral domain that ontains
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Fig. 2 � Spetral analysis of T̃M1 and T̃M2. (a) ohereny between T̃M1 and T̃M2 ; (b)phase di�erene between T̃M1 and T̃M2 ; () spetrum of T̃M1 ; (d) spetrum of T̃M2.The spetra and the ross-spetrum are dedued from the two periodograms and theross periodogram of the series, eah of them being smoothed by a 80-point 10% oswindow. In the frequeny domain this yields a resolution of 8 10−2 d−1. The mean level(gray solid) and the 99% signi�ane level (gray dashed) are evaluated by a Monte-Carloproedure, whih uses an ensemble of 500 pairs of red noise series whose varianes andlag-1 autoorrelations orrespond to those of T̃M1 and T̃M2.most of the variane of T̃M1 and T̃M2 (see Fig. 2d). The phase in Fig. 2b of nearly
π/2 shows that T̃M1 and T̃M2 are lose to being in quadrature, with the EMT vetorrotating westward.The same analysis applied to the rotated EMTs assoiated with the individual moun-tains in Fig. 3 shows that for the TP, the Rokies, the Andes and Antartia, T̃X1and T̃X2 are lose to being in quadrature as well (Fig. 3), whih means that the re-gional EMT vetors also rotate westward. These results are onsistent with those in[Egger et Hoinka, 2008℄ who onsidered the TP only and used lagged orrelations ra-ther than a spetral analysis.The fat that all the regional EMT vetors (exept Greenland, not shown) rotatewestward like the global EMT indiates that the global behavior of the EMT is inpart the result of regional irulations, the global EMT vetor being the sum of all theregional ontributions.
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(a) Tibetan Plateau (b) Rockies
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(c) Andes (d) Antarctica
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Fig. 3 � Coherene and phase relationship between (a) T̃TP,1 and T̃TP,2 ; (b) T̃R,1 and
T̃R,2 ; () T̃Ad,1 and T̃Ad,2 ; and (d) T̃At,1 and T̃At,2. Same onventions and method as inFig. 2
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(a) (b) (c)Fig. 4 � (a) omposite time series of T̃TP1 (gray, solid) T̃TP2 (blak, solid) keyed onthe 20 strongest positive peaks of T̃TP1, and orresponding 99% signi�ane levels ; (b)same for T̃R1 and T̃R2 keyed on T̃R1 ; and () omposite time series of T̃Ad1 and T̃Ad2keyed on the 20 strongest negative peaks of T̃Ad12.3.2 Regional irulation patternsOne of the entral points we wish to make is that when a high pressure anomalyis loated poleward of a given mountain massif X in the northern (resp. southern)midlatitudes (i.e. X=TP, R or Ad), it gives rise to a positive (resp. negative) mountaintorque T̃X1, and that this mountain torque in part ontrols the future evolution of the�ow, triggering a old surge and a negative (resp. positive) T̃X2. To support this pitureobservationally, omposites will be built for the surfae �elds keyed to the positive peaksof T̃TP1 and T̃R1, and to the negative peaks of T̃Ad1.In the following, the time lags are expressed in days relative to the peaks in T̃X1 :D0 is the day when T̃X1 peaks, D-2 is two days before, and D+2 is two days after. Forinstane, in the ase of the TP at D0, the omposite is the average of the values found forthe days when T̃TP1 exeeds a given positive threshold. The threshold is hosen in orderthat 20 positive peaks in T̃TP1 are seleted, and we impose a 20 days gap between thedates seleted. This last restrition, whih ensures a statistial independene betweenthe dates seleted, allows to use a Student t-test to evaluate the on�dene levels. At D+l(resp. D-l), the omposite is built with the values orresponding to the dates situatedat the lag l days after (resp. before) the 20 positive peaks identi�ed above.Figure 4 shows the omposites of T̃X2 keyed to T̃X1 for the TP, the Rokies andthe Andes. In it, we see that for these three massifs, the peaks in T̃X1 are followed bypeaks of the opposite sign in T̃X2. Note that a less signi�ant signal in T̃X2 of the samesign as T̃X1 tends to preede. This result is onsistent with the ross-spetral analysis inFig. 3a- with T̃X1 and T̃X2 in quadrature, but provides the additional information thatthe signal in T̃X2 is larger after than before the peaks in T̃X1. This is a �rst indiatorthat T̃X1 ontributes to the establishment of T̃X2 at a later stage. From a more globalviewpoint we have also analyzed the omposites of the global EMT keyed to the regionalones (not shown). In agreement with the results in Table 2.2, we found that the peaksin the EMTs due to the Rokies and the TP are related to signi�ant signals on bothomponents of the global EMT.Tibetan PlateauThe omposites of P̃S and T̃50m keyed on the maxima of T̃TP1 in Fig. 5 show thatthe anomalies of T̃TP1 and T̃TP2 are linked to the lokwise movement of old tempe-rature and high pressure anomalies around the TP, from Siberia to eastern China. Thismovement begins at D-2 (Fig. 5ab) with the formation of high pressure and low tempe-
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2.3 Statistial analysis 49rature anomalies entered in western Siberia, later strengthening and moving to entralSiberia at D0 (Fig. 5d). These anomalies are strong (16 hPa and 10K) and largely si-gni�ant. The strong anomaly of surfae pressure north of the TP at D0 orresponds tothe situation presented in Fig. 1a and explains the peak of T̃TP1 at that time (Fig. 4a).At D+2, the surfae pressure and surfae temperature anomalies have shifted toeastern China (Fig. 5ef). At this time, the pressure gradient aross the TP is mostlyin the zonal diretion, orresponding to the shemati piture in Fig. 1b, and this in-dues a negative T̃TP2 (Fig. 4a). The surfae pressure and surfae temperature pat-terns at that time (Fig. 5ef) are strongly reminisent of the east-asian old surges (seeFig. 7 of [Zhang et al., 1997℄). Finally, at D+4, the anomaly in surfae pressure wea-kens and moves towards the South China Sea. The anomaly in surfae temperatureremains strong (7K in southeastern China) and moves to the tropis (up to 4K in thenorthern part of the South China Sea), as ours at the end of the life yle of a oldsurge ([Zhang et al., 1997℄). It is worth noting that the anomalies that are assoiatedto peaks in T̃TP1 begin their life yle in the Siberian midlatitudes and �nish it 4 to 6days later in tropial East-Asia.RokiesThe omposites of P̃S and T̃50m keyed on the maxima of T̃R1 are shown on Fig. 6.These omposites are quite similar to those for the TP in Fig. 5 : anomalies of high
P̃S and low T̃50m are loated over Alaska and the Arti oean at D-2 (Fig. 6ab),and move to the Canadian plains at D0 (Fig. 6d), being very strong at this time(22hPa and 12K at D0). At D+2 (Fig. 6ef), they streth southeastward along theeastern �ank of the Rokies, overing the Gulf of Mexio and a part of entral Ameria.The anomalies displayed at that time are very similar to the struture of the north-amerian old surges, with old air masses traveling southward from Canada to theGulf of Mexio ([Colle et Mass, 1995℄) and oasionally reahing the Eastern Pai�aross Central Ameria ([Shultz et al., 1997℄)). At D+4 and after, the omposites losesigni�ane more rapidly than in the ase of the TP (not shown). The shift of the highpressure anomaly from the northwestern slopes of the Rokies to their eastern slopesbetween D-2 and D+2 explains that T̃R2 goes from positive to negative values duringthis period (Fig. 4b).AndesThe omposites of P̃S and T̃50m keyed on the minima of T̃Ad1 are in Fig. 7. At D-2(Fig. 7a), a high pressure system is arriving from the Pai� to the southern tip ofthe Andes. At D0 in Fig. 7d, this antiylone begins to interat substantially with theAndes, with a strong ridge building up along the eastern �ank of the mountains. Thisridge is assoiated with a old anomaly extending meridionally from 50◦S to 20◦S alongthe eastern �ank of the Andes. At D+2 the signal on the eastern �ank of the Andesbeomes even more pronouned (reahing 10hPa and -10K around 25◦S). These stronganomalies at subtropial latitudes are quite remarkable and orrespond to the ones gene-rated by the south-amerian old surges ([Seluhi et Nery, 1992, Marengo et al., 1997a,Garreaud, 2000℄), suggesting that negative events on T̃Ad1 are an important fator in thegeneration of these events. Similarly to what happens in the ase of the TP (Fig. 5), thelow temperature and high surfae pressure anomaly have moved further into the tropisat D+4 (Fig. 7g), being signi�ant as far north as 5◦N. The evolution of the surfaepressure patterns explains the evolution of the omposite T̃Ad2 as shown in Fig. 4 : T̃Ad2
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52 Couple des Montagnes et vagues de froidhas a negative peak at D-2 when the high pressure arrives from the Pai� oean andreahes the western slopes of the Andes (Fig.7a), then T̃Ad2 has a positive tendeny atD0 due to the ridge formation along the eastern mountain slopes (Fig. 7), and reahesstrong positive values at D+1 and D+2 when the ridge further strengthens and movesnorthward along the mountain (Fig. 7e).2.4 Theoretial model2.4.1 basi equationsTo interpret the temporal evolution of the EMT vetor and its relation with thesurfae �elds disussed in setion 2, we will next use a linear model based on the quasi-geostrophi f -plane approximation of the anelasti equations on the sphere. In thismodel, we will impose a bakground zonal geostrophi wind ug(φ, z) in thermal windbalane with a bakground potential temperature θ(φ, z),
fugz =

g

aθ0
θφ (3)with the Coriolis parameter f = 2Ω sin φr, where φr is a onstant referene latitude. Stillin (3), θ0(z) is a bakground potential temperature orresponding to the atmosphereat rest. In this linear framework, the equations for the disturbane produed by themountain are(
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, (4e)and the linear lower boundary ondition is

w′(z = 0) =
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. (5)In (4)-(5), the prime variables are for the disturbane �elds produed by the mountain,

ρ0(z) is a bakground density pro�le, ρr = ρ0(z = 0), ug and vg are the two omponentsof the geostrophi wind,
ug = −
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∂φ
, vg =

1

af cos φ
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, (6)

u, v, and w are the three omponents of the wind, θ is the potential temperature, and
h is the surfae elevation.Two unonventional terms are introdued in (4b) and (4e). The �rst is the lateralfore F ′δ(z)/ρr , where δ(z) is the Dira distribution. It will only be used in a formalway, in order to larify the relation between the mountain fores applied to the atmos-phere and the more onventional boundary ondition in (5). In (4e) the diabati term
Q′(λ, φ)θ0z/ρ0 will be used to represent more realistially the interation between thelow-level wind and the mountain (see setion 3).



2.4 Theoretial model 532.4.2 Model desriptionTo analyze the response in our model, we will �rst follow [Bretherton, 1966℄, andassume that (4a)-(4e), whih are written for z ≥ 0, are valid for all z one multiplied bythe Heaviside funtion H(z). Hene, if we derive a PV budget from (4a)-(4e), we obtainthe PV equation
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δ(z) = 0, (7b)where we have used that δ(z) = Hz(z). In (7a) the in�ow QG-PV is given by :
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. (8)To represent a high surfae pressure anomaly poleward of the mountain, we imposea negative bakground low level wind ug(φr, z = 0) < 0. To represent the subtropi topole negative temperature gradient, we will onsider that the bakground wind has apositive vertial wind shear haraterized by the onstant Λ > 0,
ug(φ, z) = (ur + Λz) cos φ, (9)where ur < 0 is a onstant and where the cos φ dependene is introdued beause itsimpli�es onsiderably the lower boundary ondition (7b). The zonal wind in (9) has amean QG-PV
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sinφ. (10)whih varies in the meridional diretion. Nevertheless, its meridional gradient qgφ/aompares in amplitude with the planetary PV gradient. As the planetary PV gradientis not taken into aount in the f -plane approximation we make, we will onsistentlyneglet the in�uene of qgφ on the evolution of the disturbanes. With this approxi-mation, the disturbane in�ow PV q′g in (7a) stays null if it is null at t = 0, yieldingto
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> 0. (14)The exponential term in (13a) ensures that the disturbane has 0-PV and vanishes in

z = ∞. If we take as initial ondition that the �ow at t = 0 is undisturbed (Φm
l = 0 at

t = 0) then a solution that satis�es the linear boundary ondition in (12) is :
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l . (15)2.4.3 Equatorial Mountain Torques in the modelWe an alulate two di�erent ontributions to the equatorial torques from ourmodel. The �rst is the one assoiated with the bakground surfae pressure gradient,
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, (16)and that is present at the initial time in our model. If we take P s for the pressure inthe Equatorial torques in (1a) and (1b) we obtain at t = 0 :

T̂X1 = − a3fρr

∫∫
sin λ cos φug(φ)h(λ, φ)dλdφ ≈ −afρrug(φr)V > 0(NH) (17a)

T̂X2 = a3fρr

∫∫
cos λ cos φug(φ)h(λ, φ)dλdφ ≈ 0, (17b)where the hat symbol is to indiate that these torques are issued from the model. Foreah massif, they are expressed in the rotated axis system used to de�ne the regionaltorques in setion 2. The approximate values to the right of (17a)-(17b), where V isthe mountain volume, are given to indiate that at t = 0 the EMT is essentially alongthe �rst rotated equatorial axis, simply beause sin λ ≈ 1 and cos λ ≈ 0 where themountain is loated and aording to the rotated axes. The sign for T̂X1 is related tothe fat that ur < 0 and to the sign of the Coriolis parameter so it is positive in theNorthern Hemisphere (NH in (17a)) and negative in the Southern Hemisphere.In this paper we argue that those torques measure the dynamial foring of themountain on the �ow. This assumption is not so obvious at this stage, sine the eva-luation of the torque in (1) is just a diagnosti where a given surfae pressure �eld isplaed in given integrals. To illustrate how this torque impats the future evolution ofthe �ow, it is worth noting that the model equations (7a)-(7b) remain unhanged if weimpose h = 0 in the boundary ondition (5) but take the topography into aount bythe introdution of a surfae stress in (18)

w′(z = 0) = 0, F ′ = −ρrfug(φ, z = 0)h. (18)Note also that the stress F ′ in (18) orresponds to the lift fore assoiated with vor-tex ompression by mountains in [Smith, 1979℄, whih was introdued in a GCM by[Lott, 1999℄ to redue its systemati errors.



2.5 Model results and omparison with the omposites 55Global TP Antartia Rokies Greenland Andes
T̃M1 T̃M2 T̃TP1 T̃TP2 T̃At1 T̃At2 T̃R1 T̃R2 T̃G1 T̃G2 T̃Ad1 T̃Ad2T63 < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1%T42 < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% < 1% 1.9%T21 3% 3.4% 5.6% 6.1% 2.3% 3.8% 2.1% 4.3% 19% 25% 12% 23%T10 41% 26% 62% 32% 40% 19.6% 24% 42% 92% 129% 44% 124%Tab. 2.3 � Perentage of error between the raw mountain torque series and the moun-tain torque series evaluated after �ltering the orography and the surfae pressure atdi�erent trunations. For all series the annual yle has been subtrated. For theregional torques the �ltered orography is also tapered by the smooth plateau fun-tion desribed in setion 4.a. For a given mountain X, a given equatorial axis i,and a given trunation Tnn, the values shown orrespond to square of the error :(

ǫTnn
Xi

)2
=< (T̃Xi − T̃Tnn

Xi )2 > / < T̃ 2
Xi > .To translate this stress F ′ into a torque, we form the ross produt between the po-sition vetor r and the momentum Eqs. (4a)�(4b) and integrate over all the atmosphere.When doing so, the EMT vetor due to the surfae stress F ′ is :

TF ′ = a3

∫ ∫

λ,φ
F ′(cosφ sinλ,− cos φ cos λ)dφdλ. (19)If we use F ′ from (18), the torque in (19) is exatly equal to the initial torque in (1),providing that ∂P S/∂φ = −afρrug(φ, z = 0). As F ′ is now (i) the only foring in themodel, (ii) purely dynamial, and (iii) builds up a global torque exatly equal to theequatorial mountain torques, it is now justi�ed to say that the equatorial mountaintorque measures the dynamial foring of the �ow by the mountain.The mountain torque predited by the model and using the torque expressions (1a)-(1b) evolves simply beause the surfae pressure �eld ρrΦ(z = 0) is not onstant. Ne-vertheless, the evolution of the torque in this ase is purely diagnosti beause thedisturbane signal does not interat in return with the orography (the model is linear).It means that this model an explain how an initial torque along the �rst axis T̂X1produes a torque along the seond axis T̂X2 at a later stage, but it an not tell howthis seond torque an a�et T̂X1 in return. Hene, we will always present T̂X1(t = 0)resulting from the bakground �ow only, and T̂X2(t = 1d). Note that T̂X2(t = 1d) isessentially due to the disturbane �eld sine the ontribution of the bakground �ow toit is small (see (17b)).2.5 Model results and omparison with the omposites2.5.1 Experimental setupWith the model desribed above, we analyzed the ases of the TP, the Rokies, andthe Andes. In latitude, we will enter our model at a latitude φr that is in betweenthe midlatitudes and the subtropis, with φr = +30◦N for the TP and the Rokiesand φr = −30◦S for the Andes. We will also assume that the atmosphere at rest isisothermal (T0(z) = Tr = 285K), whih results in a mean density ρ0(z) = ρr exp(−z/H)where H = RTr/g = 8340m and ρr = 1.24 kg m−3, and a mean potential temperature

θ0(z) = Tre
2z/7H . From these parameters, it follows that the Brünt Väisälä frequeny

N = 1.83 · 10−2 s−1. This value is quite large ompared to standard tropospheri values,



56 Couple des Montagnes et vagues de froidMassif ur Λ T̂X1(t = 0) T̃X1(D0) T̂X2 T̂m
X2 ∆T̃X2

(m s−1) (10−3 s−1) (Ha) (Ha) (Ha) (Ha) (Ha)Tibet −4. 5.2 63 72 −32.7 −24.9 −12.2Rokies −5. 3.3 29 37 −19.8 −14.9 −19.7Andes −5. 3.1 −12 −16 11.6 7.3 8.7Tab. 2.4 � Parameters ur and Λ used for the model simulations (see (9)), resultingvalues of T̂X1(t = 0) ompared to T̃X1(D0), value of T̂X2(t = 1 d) simulated with theomplete boundary ondition (olumn T̂X2), and with the modi�ed boundary ondition(20) (olumn T̂m
X2, ompared to ∆T̃X2 from the omposites (Fig. 4a-)

(a) (b)Fig. 8 � (a)topography retained for the model run and (b)NCEP topography (metersabove sea level). The model topography is obtained by multiplying the T21-�lteredNCEP topography by α(λ)β(φ), where α(λ) (resp. β(φ)) is a funtion whose value is1 in the interval [λ1;λ2] (resp. [φ1;φ2]) orresponding to the longitude (resp. latitude)range in Table 2.1 ; 0 outside [λ1−15◦;λ2+15◦] (resp. [φ1−15◦;φ2+15◦]) ; and a smoothonnetion is ensured by the use of an exponential taper ϕ(t) = exp(t2/(t2 − 1)).but we have found that in our omposites the harateristi values for N are around
N = 1.5 · 10−2 s−1 between the surfae and 500hPa (not shown). This value is not toofar from the isothermal value onsidered in the model.To de�ne the topography, we use the NCEP/NCAR topography �ltered at the trun-ation T21 and multiplied by a smooth plateau funtion (see details in the aptionof Fig. 8). This smoothing is onsistent with the fat that the omposite patterns inFigs. 5-6-7 are dominated by large horizontal sales, with wavelengths around or largerthan 20◦ in longitude or latitude. To be onsistent, we also veri�ed that the EMT seriesare not muh a�eted by this �ltering (see Table (2.3)).The bakground �ow parameters, ur and Λ in (9), are adjusted to math the om-posites of the zonal winds in Fig. 9 along the eastern �ank of the massif onsidered. Thevalues of the wind are taken from the eastern �anks beause the old surges developthere. Note that the zonal wind in the omposites of Fig. 9 inlude the annual yle.2.5.2 Evolution of the surfae �elds and equatorial torquesFor the TP, the low level wind onstant in (9) has been set to ur = −4m s−1,whih gives a low-level bakground wind ug(φr, z = 0) = −3.46m s−1 at 30◦N. This
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(a) (b) (c)Fig. 9 � (a)omposite of the zonal wind at 30◦N keyed on the 20 strongest positivepeaks of T̃TP,1 ; (b) same as (a) but for the omposite keyed on T̃R1 ; () omposite ofthe zonal wind at 30◦S keyed on the 20 strongest negative peaks of T̃Ad1. The ontoursare every 10ms−1 for positive (westerly) winds, at -3ms−1 and -5ms−1 for negative(easterly) winds.

(a) (b)Fig. 10 � (a) Sea level pressure tendeny between time 0d and time +1d in the modelsimulation for the Tibetan Plateau (ontours every 1 hPa, zero-ontour omitted) ; (b)Surfae potential temperature tendeny between time 0d and time +1d in the modelsimulation for the Tibetan Plateau (ontours every 1K, zero-ontour omitted)value is oherent with the omposite low-level zonal wind veloities at 30◦N along theEastern �ank of the TP shown in Fig. 9a. Still aording to Fig. 9a, we take for theshear parameter Λ = 5.2 10−3 s−1, so the bakground zonal wind in the model is around
58m s−1 at 200hPa and 30◦N. Note also that with the orography in Fig. 8b, the lowlevel wind value ur = −4m s−1 yields to a an equatorial mountain torque T̂TP1 = 63Hain the theoretial model (17a), that ompares with the peak omposite value of T̃TP1in Fig. 4a (72Ha). A similar tuning of the �ow parameters using the omposites for theRokies and the Andes in Figs. 9b leads to ur = −5m s−1 for both and Λ = 3.3 10−3 s−1for the Rokies and Λ = 3.1 10−3 s−1 for the Andes. From these setups it follows that
T̂R1 = 29Ha and T̂Ad1 = −12Ha, again values that ompare reasonably well with thosein the omposites at D0 and whih are around 37Ha and −16Ha respetively (see alsoTable 2.4 where all these results are summarized)Figure 10 shows the disturbane surfae pressure and surfae temperature in thetheoretial model after 1 day of integration for the TP. The hoie of this 1-day interval
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(a) (b)

(c) (d)Fig. 11 � (a) and (b) : same as Fig. 10 but with the modi�ed boundary ondition ; ()tendeny of P̃S between lag D0 and D+1 in the omposite keyed on the 20 strongestevents on T̃TP1 (ontours every 1 hPa, zero-ontour omitted) ; (d) tendeny of T̃50mbetween lag 0d and 1d in the omposite keyed on the 20 strongest events on T̃TP1(ontours every 1K, zero-ontour omitted)
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(a) (b)Fig. 12 � (a) air temperature anomaly (K, thin ontours) at 32.5◦N at time +1d inthe model simulation. The thik blak line represents the model ground elevation. (b)omposite of air temperature anomaly (relative to the limatology) 1d after after the20 strongest peaks in T̃TP1here and for the other mountains is motivated by the fat that in the omposites, theanomalies on the eastern �anks of the mountains develop on suh a time sale (Figs. 4a-). On the eastern �ank of the TP, the model predits a rise in surfae pressure of about
7 hPa and a drop in surfae temperature of about 7K (Fig. 10) both entered around(105 − 110◦E, 30 − 35◦N) and that are reminisent of the struture obtained in theomposite at lag D+2 in Figs. 5ef. However, to the west of the longitude λ = 95◦E, thelinear model predits a drop in surfae pressure and a rise in surfae temperature whihare absent from the omposites.For the Rokies and the Andes the results from the model have the same levelof realism when ompared to their orresponding omposites (not shown) : the modelpredits a realisti large sale pressure inrease and a large sale temperature dereaseto the east of the mountains, as well as hanges of the opposite sign to the west of themountains.From the surfae pressure pattern in Fig. 10, and oming bak for instane to theshemati piture in Fig. 1, it is lear that the interation between the TP and the �owat that time yields to a negative torque along the seond equatorial axis. If we evaluateit from the model by using (1b) we �nd that T̂TP2(t = 1d) = −32Ha, and is largelysuperior in amplitude when ompared to the fastest hange in T̃TP2 that ours in oneday in the omposite (∆T̃TP2 = T̃TP2(D + 1)− T̃TP2(D0) = −12Ha in Fig. 4). For theAndes and the Rokies, the disrepany is not as pronouned (see Table 2.4), providingthat we take into aount that in these two regions the old surges have started todevelop around D-1. This is learly apparent for the omposite of surfae Temperatureat D0 in Figs. 6d and 7d. As a result, and for these two massifs, the largest 1-dayhange in T̃2X is between D-1 and D0 (see Fig. 4). For the Rokies the model predits atorque T̂R2 = −19.8Ha that orresponds to ∆T̃R2 = T̃R2(D0)− T̃R2(D − 1) = −19.7Ha.For the Andes, as for the TP, the torque is overestimated : T̂Ad2 = 11.6Ha whereas
∆T̃Ad2 = T̃Ad2(D0) − T̃Ad2(D − 1) = 8.7Ha.



60 Couple des Montagnes et vagues de froid2.5.3 Results with a modi�ed lower boundary onditionThe unrealisti surfae responses that our in the model to the west of the massifsonsidered are due to the linear boundary ondition in (12), to the positive mountainslope ∂λh west of the mountain rests, and to the zonally uniform low level wind ug(z =
0). In reality however, the region west of the rests of the mountains orresponds either tovery high altitudes, where the surfae wind is essentially positive aording to the zonalwind omposite in Fig. 9, or to more moderate altitudes where the zonal wind ompositeis almost null near the ground (see again Fig. 9). These e�ets an be aounted for byusing the lower boundary ondition in (7b), with w′ = 0 and F ′ as in (18), but taking
Q′ suh that (7b) beomes
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. (20)This orretion annihilates the foring when the slopes are positive, but does not modifythe torque T̂X1(t = 0) sine F ′ is not hanged and sine Q′ does not enter into themomentum equation. This term ounterats the fat that the linear boundary ondition(12) is unrealisti over the western slopes of the mountains (Fig. 10). From now on, theboundary ondition (20) will be alled modi�ed boundary ondition.For the TP, the surfae patterns obtained in this ase (Fig. 11ab) are muh loserto the omposites, essentially beause the model response is now almost null to thewest of 95◦E. To make the omparison between the model at day 1 and the evolutionin the omposites even more preise, Fig. 11d shows the di�erene in the omposite�elds between D+1 and D0. This omparison shows that the rise in surfae pressureof about 10hPa and the drop in surfae temperature of about 6K predited by themodel (Fig. 11ab) orresponds quite well to the variations during the �rst day in theomposite, whih are around 9hPa and 7K respetively (Fig. 11d). Note that in theomposite, the maximum in surfae pressure and the minimum in surfae temperatureare slightly to the west and to the south of the ones predited by the model. However,the extension of the surfae temperature signal as predited by the model orrespondsquite well with the omposite.Another interesting property of the model is that it predits a dome of old airtrapped in the lower half of the troposphere over the eastern slopes of the mountains(Fig. 12a). This vertial struture is also found in the zonal vertial setion from theomposite in Fig. 12b. In this sense the model reprodues the well-known vertial stru-ture of the temperature signals assoiated to the old surges (e.g. [Garreaud, 2001℄ andrefs. therein).For the Rokies, Fig. 13 shows that the model has some skill in reproduing the initialdevelopment of the old surges as observed in the omposites. It predits a temperaturedrop of 6K (Fig. 13b) that only slightly exeeds the largest 1-day tendeny from theomposites in Fig. 13d. The predition of the loation of the temperature signal is alsoquite good, and the model predits a rise of 8hPa in the surfae pressure (Fig. 13a),whih ompares with the value observed in the omposite (9hPa, see Fig. 13). Aor-dingly, the signal on the seond EMT omponent (T̂R2(t = 1 day) = −14.9Ha) ompareswell with the largest 1-day T̃R2 tendeny in the omposite (∆T̃R2 = −19.7Ha, see alsoFig. 4b and Table (2.4)).For the Andes, the model predits a 1-day temperature drop up to 5K in one day eastof the Andes (Fig. 14b), whih is also the value given by the omposite in Fig. 14d, theloation of this temperature anomaly being well reprodued. For the surfae pressure,the model (Fig. 14a) only aptures a part of the signal observed in the orresponding
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(a) (b)

(c) (d)Fig. 13 � Same as Fig. 11 but for the Rokies. The 1d di�erenes in () and (d) arebetween the omposites at D0 and D-1
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(a) (b)

(c) (d)Fig. 14 � Same as Fig. 13 but for the Andes



2.6 Summary and disussion 63omposite (Fig. 14), namely the part of the signal whih is on�ned to the eastern�ank of the mountains. There, the surfae pressure inrease in the model is near 10hPa(Fig. 14a), whereas it is 8hPa in the omposite (Fig. 14). These last orrespondenesexplain that the seond EMT signal from the model (T̂Ad2(1d) = 7.3Ha) ompares wellwith the largest 1-day tendeny in the omposites (∆T̃Ad2 = 8.7Ha, see also Fig. 4and Table (2.4)). The vertial struture of the old dome from the model (not shown)is also similar to Fig. 7 from [Garreaud, 2000℄, whih shows the meridional and vertialextension of the old domes assoiated to the south-amerian old surges.2.6 Summary and disussionThe two omponents of the EMT assoiated with three major mountain massifs(the TP, the Rokies and the Andes) have been analyzed in the NCEP reanalysis data.When the �rst equatorial axis is plaed at 90 degrees to the west of the massif and theseond equatorial axis at the longitude of the enter of mass of the massif, the strongsignals on T̃X1 are followed one or two days later by strong signals of the opposite signon T̃X2 (Figs. 3 and 4). These regional ontributions partly explain why the global EMTvetor rotates westward in the equatorial plane (Fig. 2). Their ontributions an addup onstrutively to the ontribution of Antartia, whih is the major single ontribu-tor to the global equatorial torque, and whose equatorial torque also rotates westward(Fig. 3d).Returning to the TP and the Rokies, the omposites of the surfae pressure �elds inFigs. 5 and 6 respetively show that a positive signal in T̃X1 is in general assoiated withanomalies in surfae pressure loated poleward of the massif onsidered. As time evolves,these anomalies shift along the eastern �ank of the massif onsidered whih explains thenegative signal on T̃X2. This harateristi evolution of the surfae pressure also oursaround the Andes (Fig. 7), provided the sign of the equatorial torques is inverted (dueto the fat that the Andes are loated in the southern hemisphere). Interestingly, theevolution of the surfae temperature and surfae pressure east of these three massifs isvery pronouned, and strongly reminisent of what ours during the old surges thatseverely a�et the weather to their eastern side.From these observational results, we make two hypotheses : (i) the equatorial moun-tain torques measure the dynamial foring of the old surges by the mountains, and(ii) this dynamial foring is a substantial driver of the old surges.To support these two hypotheses, we develop a mehanisti model for the oldsurges that only ontains the basi ingredients needed to explain the above observa-tions. For this purpose, we follow [Smith, 1984℄ and adapt the quasi-geostrophi f -plane[Eady, 1949℄ model for barolini �ow by introduing a mountain foring via a free-sliplower boundary ondition, and by formulating this model on a sphere. It is then shownthat, in this framework, the free-slip boundary ondition is loally stritly equivalentto a lateral fore (that is a fore whih is perpendiular to the surfae wind), and thatthe amplitude of this lateral fore, given in (18), is onsistent with the mountain �lift�fores given in [Smith, 1979℄. When the low-level bakground �ow is easterly, this liftfore results in a positive mountain torque T̂X1 (in the northern hemisphere) whih isomparable to the one observed.If we impose that at t = 0 the disturbane �eld is null in this model, high pres-sure and low temperature anomalies develop in one day along the eastern �ank of themassif. When the low level wind and the upper level shear orrespond to the valuesobserved at D0 in the omposites keyed on the peaks in T̃X1, the 1-day tendenies of



64 Couple des Montagnes et vagues de froidthe model responses in pressure and temperature are ompatible to the ones observedin the omposites of the reanalysis data immediately after the peaks in T̃X1 (Figs. 11,13 and 14). Note that from the surfae pressure anomalies predited by this mehanistimodel we an evaluate a tendeny on the torque along the seond axis T̂X2, whih isalso omparable in amplitude with the one observed (see Table 2.4). Note neverthelessthat as many other theoretial models for orographi �ows (e.g. that of [Smith, 1984℄)our model simpli�es onsiderably the basi setup and initial onditions. It is used heremainly to show that mountain fores translating in EMTs that are about the amplitudefound in reality are strong enough to initiate old surges. A more realisti treatment ofthe synopti systems that yields to the peaks in T̃X1 (i.e. the initial ondition in themodel) would ertainly improve our dynamial understanding of the life-yle of theold surges.As our results suggest that the existene of poleward mountain fores yields to oldsurges in a linear barolini ontext, it needs to be put in perspetive with the otherexplanations for the old surges that have been proposed in the past. In many aspetsthey atually omplement them. Some theories attribute the lokwise displaement ofold surges to topographi Rossby or Kelvin waves (e.g. [Hsu, 1987, Compo et al., 1999℄and refs. therein). Other theories attribute the equatorward propagation of the oldsurges to nonlinear proesses, where the old advetion by the meridional wind is themain ontributor. This interpretation is in good part supported by model and diagnostistudies (e.g. [Sumi, 1983, Colle et Mass, 1995, Garreaud, 2000℄). All these theories forthe old surge propagation request the presene of a preexisting inversion near or belowthe mountain top, and do not take into aount the bakground �ow.However, [Reason, 1994℄ has suggested that linear mehanisms and the e�et of thebakground �ow are important to provide a large sale preonditioning of the old surgesat least over the Andes and TP. Our model, by taking into aount the interation ofthe large sale bakground �ow with the orography, follows this line of work. It explainshow the mountain foring an trigger the initial development of a old surge by buildingup rapidly the dome of old air in whih low level orographially trapped sub-synoptidisturbanes an subsequently develop (Fig. 12a).In the past studies about the equatorial AAM budget, it has been shown that theevolution of the EAAM is largely dominated by the equivalent barotropi planetarywaves with zonal wavenumber s = 1, and that the mountain torque has a rathersmall impat on these waves. On the ontrary the evolution of the mass term playsan important role in the EAAM evolution assoiated with planetary barotropi waves([Egger et Hoinka, 2002, Feldstein, 2006℄). In the present study, the fous is on regionalsales so we do not try to address this problem. The model used is in fat not adaptedto this purpose sine it is based on the anelasti approximation whih �lters out theequivalent barotropi waves, and whih has an AAM budget that does not ontain massterms (not shown). Another reason for not trying to address the response of the EAAMto the Equatorial Torques is that the EAAM budget is not well losed in the reanalysisdata. It is thus extremely di�ult to establish where the EAAM anomalies produed byregional EMTs are in fat redistributed. Even though our model results are only india-tive in this respet, the antiyloni patterns developing eastward of the mountains andprodued by a positive T̂X1 in our model are likely to give a negative M2 and a small
M1. This piture hides the fat that in reality barotropi waves redistribute rapidly theEAAM over the globe, making it di�ult to identify the impat of regional torques onthe global EAAM.From a pratial viewpoint, these results address the signi�ane of mountain-



2.6 Summary and disussion 65indued lateral (or lift) fores for the regional weather and they indiate that one shoulddiagnose the equatorial omponents of the mountain torque and not only its axial om-ponent (as it is done in [Brown, 2004℄ or in [Lott et al., 2005℄). In GCMs, there areessentially two ways to modify these lift fores. One is very e�ient, and onsists inmodifying the elevation of the expliit model orography (yielding for instane to theenvelope orography in [Wallae et al., 1983℄). However, this solution is not ompletelysatisfatory sine it inreases the number of plaes that are below the ground in models.An alternative solution onsists in parameterizing them as it was done here with ourterm F ′ in (18) but distributing it over a �nite depth. This depth ould be the depthof the valleys in whih we onsider that the large-sale �ow does not enter, to followthe arguments in [Wallae et al., 1983℄ (see also Eq. (5) in [Lott, 1999℄). The fat thatthis term F ′ an be signi�ant for the synopti weather in key regions of the limatesystem stresses its potential signi�ane for oupled limate models. To illustrate thisimportane, the study of [Kitoh, 2004℄ is very instrutive. It shows that in a state ofthe art oupled model, the simulation of monsoon preipitations is very sensitive to thelarge-sale mountain elevation. To support that these issues may well be important forthe monsoon preditions, it is also important to reall here that [Mailler et Lott, 2009℄found that the signals on the Equatorial mountain torques due to the TP are followedby inreased winter monsoon preipitation.aknowledgments The NCEP Reanalysis data was kindly provided by the NOAA/OAR/ESRLPSD, Boulder, Colorado, USA, from their Web site at http ://www.d.noaa.gov/.
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Chapitre 3Plateau Tibétain et mousson d'hiverIntrodution : Mousson d'hiver et préipitations autour dela Mer de Chine MéridionaleLes onséquenes des rues froides sur la onvetion tropiale en Mer de Chine Mé-ridionale, en Malaisie et à Borneo ont été étudiées dès que su�samment de donnéesde terrain ont été disponibles dans la région. Cela a été le as en partiulier à partirde la ampagne de mesure internationale � Winter Monsoon Experiment �(MONEX,f. [Murakami, 1979, Houze et al., 1981℄), ave des observations renforées de déembre1978 à février 1979 sur toute la zone onernée par les rues froides (du sud de la Sibérieà Borneo, ave de nombreuses mesures en Chine de l'Est et en Mer de Chine Méridio-nale). En préparation de ette ampagne, [Chang et al., 1979℄ ont étudié le ouplageentre les rues froides et la onvetion en Mer de Chine Méridionale en déembre 1974,proposant omme hypothèse à valider pendant MONEX un impat des vents générés parles rues froides sur la onvetion en Mer de Chine Méridionale, l'air en provenane de laChine ontinentale se hargeant en humidité en passant sur une mer haude. Les ruesfroides ayant été anormalement faibles et peu nombreuses pendant l'hiver 1978-1979, lesrésultats de ette ampagne pour e qui onerne les rues froides ont été quelque peu dé-evants mais ohérents ave ette hypothèse ([Lau et al., 1983℄). Celle-i a été on�rméepar l'étude de artes omposites sur une période de quatre hivers ([Chang et Lau, 1982℄).Selon es études, ette anomalie positive de onvetion vient renforer les irulationsde Hadley et de Walker, e qui a une rétroation positive sur la rue froide elle-même.[Slingo, 1998℄ a étudié es interations en se basant sur une simulation de 360 jours parun modèle de irulation générale foré par une température de surfae limatologique,ave un shéma de onvetion de Betts-Miller. À l'instar de [Chang et Lau, 1982℄, elleonlut que les rues froides délenhent la onvetion sur la Mer de Chine Méridionale,e qui intensi�e la irulation de Hadley puis le jet est-asiatique, avant d'avoir des e�etsd'intensi�ation sur la onvetion dans le Pai�que-Est.Plus réemment, des événements de très fortes préipitations durant les mois denovembre et déembre dans les pays entourant la Mer de Chine Méridionale, en par-tiulier le Vietnam et la Malaisie, ont motivé des études de as ([Juneng et al., 1986,Yokoi et Matsumoto, 2009℄). Plusieurs fateurs sont importants pour l'analyse et la pré-vision de es événements, en partiulier les rues froides est-asiatiques, l'osillation deMadden-Julian, le dip�le de l'oéan indien et le vortex de Borneo ([Tangang et al., 2008℄).Pour ertains événements, la ausalité entre la rue froide provenant du nord et l'événe-ment de préipitation lui-même est bien établie ([Yokoi et Matsumoto, 2009, Tangang et al., 2008℄)tandis que pour d'autres as les fateurs proprement tropiaux sont prédominants 67



68 Plateau Tibétain et mousson d'hiver([Juneng et al., 1986℄). Dans la plupart des as, 'est l'interation du vent inident hu-mide ave la topographie du Vietnam ou de la Malaisie qui amène les préipitations,ave des umuls pouvant atteindre 1800mm en deux jours au Vietnam (événement du2-3 novembre 1999, [Yokoi et Matsumoto, 2009℄). Dans des as très rares, l'advetionde vortiité potentielle par les rues froides peut permettre la formation de typhonsà des latitudes équatoriales où la fore de Coriolis est presque inexistante, omme letyphon Vamei, en déembre 2001, qui s'est formé à 1, 5◦N, ave une irulation quiempiétait sur les deux hémisphères. Dans e as, 'est la vortiité potentielle advetéedepuis les subtropiques nord qui sert de support à la irulation ylonique du typhon([Chang et al., 2003℄).Ces études existantes sont basées sur des périodes de temps très ourtes (étudesde as ou études aniennes limitées par la disponibilité de données et la apaité dealul). De plus, bien souvent, les rues froides sont dé�nies par des ritères impliquantle vent méridien au nord de la Mer de Chine Méridionale, un ritère déjà tropial,et don ne permettent pas de onlure diretement à l'existene d'un impat diretdes moyennes latitudes sur les tropiques pendant es événements, enore moins à unimpat dynamique du Plateau Tibétain. L'artile suivant, rédigé en anglais et publiédans Geophysial Researh Letters, a don deux objetifs :- Démontrer statistiquement à l'aide de longue séries de données (29 ans) que l'im-pat des moyennes latitudes sur la onvetion en Mer de Chine Méridionale estsigni�atif- Démontrer, en utilisant un indie purement dynamique et dépendant des phéno-mènes de moyennes latitudes (essentiellement antiylone de Sibérie), que l'impatdynamique du Plateau Tibétain sur la onvetion en Mer de Chine Méridionaleest important.



3.1 Introdution 69Dynamial in�uene of the Tibetan plateau on the winter monsoon oversoutheastern AsiaSylvain Mailler1 and François Lott2Geophys. Res. Lett. 36, L06708Reeived 10 Deember 2008 ; aepted 24 February 2009 ; Published 26 Marh2009
AbstratPrevious studies have shown (i) that the Tibetan plateau produes a signi�antfration of the two omponents of the Equatorial Mountain Torque (EMT) in winter,(ii) that these torques are in part related to the East Asian old surges, and (iii) thatthe old surges a�et the onvetion over the maritime ontinent. We show here thatthese relations are strong enough for the onvetion over the Equatorial South ChinaSea to be assoiated with signi�ant signals on the two omponents of the EMT that anpreede by a few days and more the onvetion. These signals are assoiated to surfaepressure and temperature patterns that are strongly reminisent of the East Asian oldsurges. Our results therefore show that the Tibetan plateau ouple dynamially themidlatitudes and the tropial region, and that the vetors of this dynamial ouplingare the old surges. This oupling also in�uenes the onvetion over the northern Bayof Bengal, mainland southeast Asia, and Indonesia.

3.1 IntrodutionDuring the northern winter, the weather in eastern Asia, the South China Sea (SCS)and the maritime ontinent is dominated by the winter monsoon, where the ative mon-soon phase is haraterized by northerly low-level winds along the East Asian oastsextending from Japan to the SCS. This monsoon is also assoiated to intense onvetiveevents over the SCS and Borneo ([Houze et al., 1981, Murakami, 1980℄). The variabi-lity of this monsoon has tropial and extratropial in�uenes. It is modulated by themajor modes of the equatorial variability, like the El Niño Southern Osillation (see[Chang et al., 2004℄) and the Madden-Julian osillation (MJO, [Ihikawa et Yasunari, 2006℄).At shorter timesales, [Chang et al., 2005℄ have shown that the Borneo vortex inten-sity and the old surges an be as important as the MJO in modulating this mon-soon. For the old surges, this e�et was also notied by [Chang et Lau, 1980℄ and[Chang et al., 1979℄, who have shown that the old surges are followed by inreasedonvetion over the equatorial South China Sea (ESCS), while [Johnson et Priegnitz, 1986℄have analyzed a partiular ase in De. 1978 of a old surge in�uening the loud over1Laboratoire de Méteorologie dynamique/IPSL, Éole Normale Supérieure/CNRS, Paris, and ÉoleNationale des Ponts et Chaussées, Marne la Vallée, Frane2Laboratoire de Méteorologie dynamique/IPSL, Éole Normale Supérieure/CNRS, Paris, Frane



70 Plateau Tibétain et mousson d'hiverover the SCS. These observational results have also been reprodued in GCM simula-tions by [Slingo, 1998℄.The old surges are an important fator of the winter variability along the easternslopes of at least three major mountain ranges : the omplex formed by the Himalayasand the Tibetan plateau (For oniseness, this omplex will be named �Tibetan plateau�in the following), the Andes and the Rokies ([Hsu et Wallae, 1985℄, [Garreaud, 2001℄).In the ase of the East Asian old surges, they last 5 to 14 days, and a harateristiduration for the strong events is 9 days ([Zhang et al., 1997℄). Statistial studies (e.g.[Murakami, 1981b℄) as well as numerial simulations ([Murakami et Nakamura, 1983,Nakamura et Murakami, 1983, Sumi, 1983℄) have shown that the orographi e�ets area ruial part of the East-Asian old surge dynamis. However, they did not onsider theEMT signals assoiated to these transient phenomena, or their tropial impliations.In mountain meteorology, it is quite ommon to measure the dynamial in�uene ofmountains on the atmosphere by fores ([Davies et Phillips, 1985℄). In the midlatitudesand for large mountain ranges, a good fration of these fores is due to the surfaepressure patterns that are in geostrophi balane with the wind ([Smith, 1979℄). As thisproess an trigger barolini wave development and fore planetary sale waves, thesemountain fores need to be represented properly in the Numerial Weather Preditionmodels and the General Cirulation Models ([Lott, 1999℄)If we adopt a planetary sale approah, whih is mandatory for massifs of the saleof the Tibetan plateau, the Equatorial Atmospheri Angular Momentum budget (e.g.[Feldstein, 2006℄) is a well losed framework to analyze these fores : if there is a positivesurfae pressure anomaly to the North of the Tibetan plateau, it yields a positive torque(TM,1) along the equatorial axis of the Earth that rosses the Greenwih meridian.A positive pressure anomaly to the East yields a negative torque (TM,2) along theequatorial axis loated at 90◦E.For the Tibetan plateau, [Egger et Hoinka, 2000, Egger et Hoinka, 2008℄ have shownthat this mountain range produes substantial signals in TM,1 and TM,2 that are in lead-lag relationship (a signal in TM,1 being followed by a signal in TM,2 of the opposite sign).As the old surges are assoiated with surfae pressure anomalies that travel from theNorthern �ank of the Tibetan plateau and intensify on the eastern �ank, we will showthat this relation between TM,1 and TM,2 is often related to the old surges (this wasonly suggested in [Egger et Hoinka, 2008℄).The objet of this letter is to show that the dynamial foring of the Tibetan plateauon the East Asian winter monsoon is strong enough to have a diret impat on onvetionover a major monsoon variability enter, the Equatorial South China Sea. To establishthis, we will show that the onvetive events over the ESCS are often preeded by afew days by signi�ant signals on TM,1 and TM,2 ; we will also show that the vetors ofthis relationship between the Tibetan plateau and the monsoon onvetion are the oldsurges. Finally, we will show that the dynamial e�et of the Tibetan plateau's EMTon tropial onvetion is not limited to the ESCS, but also onerns the northern Bayof Bengal, mainland southeast Asia, and Indonesia.3.2 data and methodsTo reveal that the onvetion over the ESCS is a�eted by the EMT generatedby the Tibetan plateau, we will use the daily data of the temperature at the .995sigma level, T50m, and of the surfae pressure, PS , both from the NCEP/NCAR rea-nalysis ([Kalnay et al., 1996℄). To haraterize the onvetion, we will use the daily



3.2 data and methods 71data of the Outgoing Longwave Radiation from the NOAA interpolated OLR dataset([Liebmann et Smith, 1996℄), hereinafter OLR in the text or Rl in the Equations. Fromboth datasets, we will analyze the 29 years over whih they overlap (1979-2007).As we are interested in the dynamis of the intraseasonal and synopti variationsof onvetion, these two datasets will be �ltered in two steps. First the annual yle isremoved and seond a Lanzos high-pass �lter ([Duhon, 1979℄) is applied to remove theinterannual variations. The half-power point of this �lter is hosen at .005 cycles/day,whih removes all the interannual variations but does not a�et the IS and synoptivariations. The length of the �lter weighting funtion is hosen at 601 days. In thefollowing, the resulting �ltered series will be alled subseasonal and written T̃50m, P̃Sand R̃l.To build an index of the onvetive ativity over the ESCS, we average the oppositeof R̃l over a setor ranging from 105◦E to 120◦E and from the equator to 15◦N, whihlargely dubs the ESCS,̃
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cos φdφdλ, (3)where Zs is the surfae elevation. Note that the integrals in Eqs. (2) and (3) are restritedto the setor [60◦E; 120◦E] × [15◦N; 55◦N] whih inludes all the Tibetan plateau andthe Himalayas.As the Tibetan plateau is entered near the longitude 90◦E, a positive T̃M,1 resultsfrom a positive South-North pressure gradient over the topography while a negative T̃M,2is assoiated to a West-East positive pressure gradient. Note that positive West-Eastpressure gradients also produe a positive polar torque T̃M,3 ([Lott et al., 2004℄).The omposite maps and series of Figs.1 and 2 are built using the 20 strongestpositive peaks and the 20 strongest negative peaks of ĨC from November through Marh(NDJFM) during the 1979-2007 period. Aording to [Zhang et al., 1997℄, we only seletdates from November to Marh (NDJFM), these months being the most suitable tostudy the East Asian winter monsoon and the old surges. A minimum separation of20 days between two suessive peaks of ĨC has been imposed to ensure that suessiveevents are statistially independent. This allows to use a Student t-test to evaluate theon�dene levels.The minimum OLR values assoiated to the positive peaks of ĨC are very low (from

93 Wm−2 to 130 Wm−2), and orrespond to brightness temperatures from 201 K to
219 K. Aording to [Fu et al., 1990℄, it is very likely that these low values are due todeep onvetion.The time lags are expressed in days relative to the peaks in ĨC : D0 is the day when
ĨC peaks and D-3 is three days before.
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Fig. 1 � (a)Composite series of T̃M,1 (blak solid) and T̃M,2 (gray solid) keyed on ĨC .Units for the torques are in Hadley : 1H = 1018 kg m2 s−2. The dotted lines orrespondto the 99% signi�ane level for T̃M,1 (blak) and T̃M,2 (gray). (b) same as (a) but forthe IS T̃M,1 and T̃M,2. The onvetion events retained for (b) are the same as for (a).3.3 Equatorial torques due to the Tibetan plateauThe omposites of the subseasonal series T̃M,1 and T̃M,2 keyed on the onvetionindex, ĨC , are shown in Fig.1(a)). In it we an see that there is a signi�ant positiveanomaly in T̃M,1 from D-6 to D-2 whih peaks at D-5. After this peak in T̃M,1, Fig.1(a)shows that T̃M,2 beomes negative, and this lasts from D-4 to D0.To haraterize more preisely the timesales over whih the onvetion over theESCS and the torques are related, it is notieable in Fig.1(a) that the peaks in T̃M,1and T̃M,2 are signi�ant during 5 days, and thereafter return to zero in around 5 days.These rather slow variations therefore have harateristi periods around 20 days (frompeak to peak), whih means that they an be extrated by the [Blakmon, 1976℄ low-pass �lter that separates the high frequenies (periods below 10 days)from the lowfrequenies (periods above 10 days). Hereinafter, the resulting low-pass �ltered serieswill be referred to as intraseasonal (IS). It is important to emphasize here that theIS series of T̃M,1, T̃M,2, and ĨC apture around 60% of the variane of the un�lteredseries TM,1, TM,2, and IC with annual yle substrated. As expeted, both IS T̃M,1 andIS T̃M,2 have strong signals a few days before the onvetive events (Fig.1(b)), with asigni�ant positive signal on the Greenwih omponent (T̃M,1) peaking at D-5, followedby a negative signal on T̃M,2 peaking at D-2. This suession of a positive signal on theIS T̃M,1 and of a negative signal on the IS T̃M,2 is for us the evidene that the Tibetanplateau often applies a strong dynamial foring to the air masses during the week thatpreedes onvetion over the ESCS.3.4 Composites of the temperature and surfae pressure�elds before the onvetive events over the ESCSThe omposite maps of the IS P̃S and of the IS T̃50m during the week before theonvetion peaks are in Figs.2(a,,e,g) and (b,d,f,h) respetively. At D-6, a signi�anthigh pressure anomaly is forming with maximum value around 3.5 hPa in southernSiberia (Fig.2(a)). At the same time, a low temperature anomaly, with minimum valuearound 3 K, is extending from southern Siberia to the Korean Peninsula (Fig.2(b)). The



3.4 Composites of the temperature and surfae pressure �elds before theonvetive events over the ESCS 73

Fig. 2 � Composites of the IS P̃S (hPa) and of the IS T̃50m (K) keyed on ĨC . Contourinterval : 0.5 hPa (a,,e,g), 0.5 K (b,d,f,h) ; positive values, light solid ; negative values,light dotted ; 99% on�dene, shaded, ontinental ontours, heavy solid. The days areounted from the loal extremum of ĨC (see text for details)



74 Plateau Tibétain et mousson d'hiverfollowing days (Fig.2() to 2(h)), these anomalies in P̃S and T̃50m extend in size and gainin signi�ane : at D-4, the high pressure anomaly is signi�ant over southern Siberia,Mongolia and Northeastern China, whih reates the peak of the IS T̃M,1 at that time(Fig.1(b)). At the same time, the temperature anomaly beomes signi�ant over mostof the eastern China (Fig. 2(d)).At D-2, the high pressure has moved southeastward along the slopes of the Tibetanplateau (Fig.2(e)), giving rise to the negative peak on T̃M,2 observed on Fig.1(b). Atthe same time, the temperature is dropping over all eastern China, the East China Seaand southern Japan (Fig.2(f)). It is important to emphasize here that this pattern istypial of the East Asian old surges (see Fig.7 of [Zhang et al., 1997℄).The IS surfae patterns assoiated with heavy wintertime onvetive events over theESCS are in Figs. 2(g) and 2(h) respetively. The IS surfae pressure at D0 (Fig.2(g)) isharaterized by a large positive anomaly with maximal value around 2.5 hPa, enteredat 30◦N and overing the Eastern China and down to the Northern oast of the SCS. Italmost oinides with a old anomaly with maximal value around 2 K (Fig.2(g)). Again,it is important to note that this assoiation of a high pressure and low temperature ano-malies over eastern China and the northern oast of the SCS is strongly reminisent ofthe signals observed near the end of the life yle of the old surges ([Zhang et al., 1997℄).This shows that there is a very signi�ant link between onvetion in the ESCS and theourrene of a old surge 2 to 4 days before.During all this evolution, a low pressure anomaly seems to be moving eastward inthe tropis, from the Indian oean at D-6 and D-4 to the Philippines and the WesternPai� at D-2 and D0. This evolution may be related to the MJO, whih is also knownto in�uene onvetion over the ESCS in winter ([Ihikawa et Yasunari, 2006℄). Thissuggests that it is the ombination of large sale tropial anomalies traveling eastwardand of the anomalies oming from the midlatitudes and related to the Tibetan plateauthat results in intense onvetion over the ESCS.3.5 Case study, and in�uene over other tropial regions3.5.1 A strong onvetive event in November 1990To show the signi�ane of our results for individual meteorologial events, we nextanalyze a partiular ase. It orresponds to the week before 14 November 1990, a datefor whih the OLR is below 120 Wm−2 over the north of the ESCS, whih denotes thepresene of deep onvetive tropial louds aording to [Fu et al., 1990℄. This event isalso the third strongest peak of ĨC in the period we study.The days before the onvetion peaks, we an see on Fig.3 that there is a strong signalon T̃M,1 from D-7 to D-5, followed by a strong signal on T̃M,2 from D-5 to D-3 (here strongmeans more than 3 times larger than the standard deviations in eah series). To hara-terize that a old surge also develops during this period, we follow [Zhang et al., 1997℄and average the surfae temperature over the setor [112.5◦E; 117.5◦E] × [25◦N; 30◦N].In Fig.3(b) we see that this quantity has dereased by 12 K, whih is twie the 6 Kthreshold proposed by [Zhang et al., 1997℄ to haraterize old surges. Aording to[Zhang et al., 1997℄, there is also a threshold on sea level pressure over southern Siberiawhih is largely met in our ase. This shows that, in this example, the evolutions of
T̃M,1 and T̃M,2 are assoiated to a very strong old surge, the latter ourring 4 daysbefore the onvetion peaks. We an also note on Fig.3 that the signals in the EMTomponents and the averaged surfae temperature last several days, in agreement withthe time sales of the IS omposites in Fig.1(b).
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Fig. 3 � (a) T̃M,1 and T̃M,2 and (b) average of T̃50m in the setor [112.5◦E; 117.5◦E] ×
[25◦N; 30◦N]. The time axis for (a) and (b) is in days relative to 14 November 1990(Blak arrow).3.5.2 Composites keyed on the Himalayan Equatorial TorqueIn setions 3.3 and 3.4, we have analyzed the omposites of the EMT omponentsas well as of P̃S and T̃50m keyed on the OLR in the ESCS. To strengthen the resultsfound in these setions, we now proeed the other way round and build omposites ofthe OLR keyed on the EMT omponents.Figure 4(a) shows the omposite of R̃l averaged over the ESCS keyed on minus theIS T̃M,2 and on the IS T̃M,1. This omposite shows that the OLR over the ESCS reahesa very signi�ant minimum 2 to 4 days after a minimum in the intraseasonal T̃M,2. Thispositive 2-4 day lag is in agreement with the negative 2-day lag observed between ĨCand T̃M,2 in Fig.1(b). Figure 4(a) also shows that the OLR over the ESCS reahes asigni�ant minimum 4 to 8 days days after a maximum in the intraseasonal T̃M,1, whihis oherent with the negative 5-day lag observed between ĨC and T̃M,1 in Fig.1(b).Figure 4(b) shows all the regions over whih the omposite of R̃l keyed on the IS T̃M,1has a signi�ant negative peak (at the 99% signi�ane level) between D+2 and D+10.This inludes the SCS (not only the ESCS), but also the Bay of Bengal, northeasternIndia, most of the Mainland Southeast Asia, the Philippines, and Indonesia. The lagranges between D+2 and D+8 depending on the regions, with a typial value of D+4over the Bay of Bengal and Indonesia, D+6 over the ESCS and D+8 over the Philippines.3.6 ConlusionThe analyses presented in this paper reveal that the winter monsoon onvetiveevents over the ESCS are often preeded by large signals in both omponents of theEMT due to the Tibetan plateau. These signals in the two omponents of the EMTare in lead-lag quadrature, and are assoiated with high surfae pressure anomaliestraveling from southern Siberia to the SCS within a week. The surfae pressure andsurfae temperature patterns responsible for these relations between the EMTs and theESCS onvetion resemble the orresponding signals produed by the East Asian oldsurges.
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Fig. 4 � (a) Composite series of the ESCS average OLR keyed on the IS T̃M,1 (blak,solid) and on minus the IS T̃M,2 (gray, solid) and orresponding 99% signi�ane levels(dotted). (b) zones over whih the OLR omposite keyed on the IS T̃M,1 has a signi�antminimum at the 99% level between D+2 and D+9, and lag at whih this minimum isreahed (gray levels, in days after the peak of T̃M,1, see legend-box)To orroborate that the old surges are in fat the vetors of these dynamial re-lations between the Tibetan plateau and the ESCS onvetion and to show that theserelations are signi�ant for the real weather, we have also analyzed one partiular eventharaterized by very strong onvetion over the ESCS. This onvetive event is pree-ded by strong signals on the EMT omponents, and by a strong old surge over southeastChina.We have also found that the dynamial in�uene of the Tibetan plateau on tropialonvetion is not limited to the ESCS : other regions suh as the Bay of Bengal, Indo-nesia, and the north of the SCS have onvetion peaks in the days following the EMTevents at the Tibetan plateau.Our results suggest that the EMT a�ets the onset and the break of the wintermonsoon ative phases. They have some preditive interest in the sense that the signalson the torques preede by a few days and more these on the onvetion. From a moretheoretial point of view, our results are related to the fat that the orography triggers leeantiylones. As there is a large body of theoretial literature in mountain meteorologyrelated to the development of lee ylones (see for instane [Smith, 1979℄), we will need tohek if these theories an be adapted to our ases in order to understand our statistialresults from a theoretial point of view.aknowledgmentsThe NCEP Reanalysis data and Interpolated OLR data were kindly provided by theNOAA/OAR/ESRL PSD, Boulder, Colorado, USA, from their Web site at http ://www.d.noaa.gov/.



Chapitre 4Utilisation du modèle de irulationgénérale LMDzNous avons vu aux hapitres 2 et 3 l'impat signi�atif de TTP1 sur le délenhe-ment des rues froides en extrême-orient ainsi que sur la onvetion en Mer de ChineMéridionale dans le adre de la mousson d'hiver. Il est don important de véri�er queette relation entre le forçage dynamique par le Plateau tibétain et les rues froidesest orretement représentée dans LMDz, puisque e forçage dynamique semble être unélément important de la dynamique de la mousson d'hiver. Si 'est le as, il sera possibled'utiliser LMDz pour tester l'impat sur ette dynamique de l'orographie sous-maille.LMDz a déjà été utilisé ave suès pour l'étude de l'impat du ouple polaire desmontagnes sur la irulation atmosphérique. La fore d'une telle approhe réside dans lefait que le bilan de moment angulaire polaire de LMDz est bien fermé, ontrairement àelui des réanalyses. LMDz a don permis, dans le as du ouple polaire des montagnes,de omprendre préisément les e�ets de TM3 sur la irulation atmosphérique via lemoment angulaire de l'atmosphère ([Lott et al., 2005℄). Nous examinerons la possibilitéde reproduire une telle approhe dans le as du ouple équatorial des montagnes.La version de LMDz utilisée ii est la version 4, dérite dans [Hourdin et al., 2006℄,ave une résolution de 3,75◦ en longitude, 2,5◦ en latitude et 19 niveaux vertiauxentre 1004 hPa et 3, 9 hPa. Le modèle de irulation générale a été foré par des valeurslimatologiques de température de surfae de l'oéan et une répartition limatologiquede la glae de mer, une on�guration forée pour laquelle la limatologie de LMDz estréaliste ([Lott, 1999℄). Toutes les simulations sont réalisées sur une durée de trente ans.Dans la suite de e hapitre, les sorties utilisées sont des moyennes journalières a�n dene pas onsidérer le yle diurne (étudié, par exemple, par [De Viron et al., 2005℄).4.1 traitement de l'orographie sous-maille dans LMDz4.1.1 Dé�nition des paramètres de l'orographie sous-mailleLa topographie dans LMDz est obtenue à partir des données de topographie USNavy à résolution 0◦10′, soit une maille d'environ environ 18 km de �té à l'équateur(voir annexe A pour une omparaison de e jeu de données ave un jeu de données àrésolution plus �ne). Les mailles du modèle LMDz dans la on�guration utilisée sontde 3, 75◦ × 2, 5◦. Pour adapter la résolution de es données d'altitude à elle de LMDz,il faut don e�etuer un traitement statistique des données présentes à l'intérieur dehaque maille. La grandeur la plus importante à grande éhelle est l'altitude moyenne77
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Fig. 4.1 � Topographie (haînes de montagne grisées) à l'intérieur d'une maille de LMDz(traits gras), et axes privilégiés de ette topographie dé�nie par les axes prinipaux dutenseur H (4.1)de la maille (moyenne des altitudes de tous les points situés à l'intérieur de la maille) :'est elle qui détermine l'impat de la topographie dans la partie dite � dynamique � dumodèle LMDz. Mais les reliefs sous-maille ont également un impat sur la irulation del'atmosphère qu'il onvient de paramétriser dans la partie dite � physique � du modèle.Notons hij l'altitude des di�érents points pour lesquels on dispose de l'altitude à l'in-térieur d'une maille donnée du modèle, et introduisons un système loal de oordonéesartésiennes (le �té de la maille étant très petit devant le rayon terrestre, la maille peutêtre onsidérée omme retangulaire), où x varie selon la longitude et y varie selon lalatitude (Fig. 4.1).On alule alors la variane de la hauteur hij , notée µ. Les autres paramètres sontdonnés par la diagonalisation de la matrie symétrique suivante (tenseur des orrélationsde la pente) :
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(4.2)Les axes prinipaux du tenseur H sont l'axe x′ selon lequel les variations de la pentesont maximales, et l'axe y′ selon lequel elles sont minimales, dé�nissant ainsi les axesprivilégiés de la topographie dans la maille (Fig. 4.1).Les paramètres pertinents pour dérire l'orographie sous-maille sont alors l'angle θentre l'axe x et l'axe x′ (dé�ni à π près), le fateur d'anisotropie γ et le paramètre depente σ dé�nis par
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4.1 traitement de l'orographie sous-maille dans LMDz 79Paramètre signi�ation
z̄ moyenne de l'orographie
µ éart-type de l'orographie
θ axe prinipal de l'orographie
γ rapport d'aspet de l'orographie
σ paramètre de pente de l'orographie

zmin altitude minimale de la maille
zmax altitude maximale de la mailleTab. 4.1 � Paramètres dérivant l'orographie sous-maille dans LMDz([Lott et Miller, 1997, Lott, 1999℄)

σ2 est la plus grande valeur propre de H et γ2 est le quotient entre la plus petiteet la plus grande valeur propre. L'orographie est d'autant plus anisotrope que γ estprohe de 0 (mais dans la version atuelle de LMDz, il existe probablement un biaissur l'anisotropie des montagnes des moyennes et hautes latitudes : voir annexe A).Deux autres paramètres sont utilisés pour la paramétrisation physique : les altitudesmaximales et minimales atteintes sur la maille, zmin et zmax ([Lott, 1999℄). Tous lesparamètres de l'orographie sous-maille, rappelés dans le tableau 4.1, sont moyennés surune maille et les 8 mailles adjaentes à des �ns de lissage.4.1.2 valeurs des paramètres de l'orographie sous-maille sur la régionasiatiqueLes valeurs des prinipaux paramètres sont représentées sur la Fig. 4.2, où l'ononstate en partiulier que l'endroit où l'altitude moyenne z̄ est la plus forte (le Pla-teau tibétain à proprement parler, entre 30◦N et 35◦N, Fig. 4.2a), ne oïnide pas avel'endroit où les paramètres aratérisant l'importane de l'orographie sous-maille, µ,
zmax − zmin et σ, sont les plus élevés (sur les massifs montagneux qui bordent le Pla-teau : Himalaya au sud, Pamir et Karakoram à l'ouest, Kunlun, Tienshan et dans unemoindre mesure Altaï au nord, Fig. 4.2b-d). Sur es zones montagneuses, la dénivella-tion maximale zmax − zmin atteint ou dépasse 5000m, et le paramètre de pente atteintenviron 2,5%. Cette dernière valeur permet de onstater que es paramètres dériventl'orographie à l'éhelle du jeu de données utilisé en entrée, 10 à 20 kilomètres, et pas àl'éhelle des pentes montagneuses (quelques entaines de mètres à quelques kilomètres),éhelle pour laquelle le paramètre de pente atteindrait des pentes de l'ordre de 10 à 20%voir plus, typiques des zones de montagnes (voir Fig. A.2). Par ailleurs, zmax − zmin et
µ semblent véri�er une relation linéaire empirique zmax − zmin ≃ 5µ (Fig. 4.2b,), equi orrespond aux aluls lassiques de l'orographie d'enveloppe par une relation deproportionnalité du type zmax = z̄ + 2µ ([Wallae et al., 1983℄).Le fateur d'anisotropie γ dans LMDz (Fig. 4.2e) est généralement faible sur leszones de grandes plaines (Sibérie), mais ette situation est sans doute une onséquened'un biais géométrique pour le alul des paramètres d'orographie aux hautes latitudes(annexe A). Sur les zones montagneuses au ontraire, la topographie tend à être repré-sentée dans le modèle omme relativement isotrope, ave des paramètres d'anisotropiegénéralement supérieurs à 0,6. Vu es valeurs de γ, le nombre cos2 θ représentant lanormale à l'orientation dominante des haînes de montagnes doit être interprété aveprudene. Pour cos2 θ > 1

2 , l'orientation des haînes de montagnes peut être onsidé-rée omme étant essentiellement nord-sud (zones brunes), est-ouest si cos2 θ < 1
2 (voir
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(a) (b)

() (d)

(e) (f)Fig. 4.2 � paramètres de l'orographie sous-maille dans LMDz : (a) orographie moyennede la maille (z̄, m) ; (b) éart-type de l'orographie sur la maille (µ, m) ; () éart entrel'altitude maximale et l'altitude minimale de la maille (zmax − zmin, m) ; (d) paramètrede pente (σ, sans dimension) ; (e) anisotropie (γ, sans dimension) ; et (f), orientation del'orographie sur la maille (cos2 θ)



4.2 Fores dues à l'orographie sous-maille 81Fig. 4.1). Le paramètre d'orientation est représenté uniquement là où γ < 0, 7, 'està dire là où le tenseur H possède une orientation préférentielle bien déterminée. Onobserve alors que l'orientation est assez mal dé�nie sur les montagnes asiatiques, avetoutefois une orientation préférentielle selon un axe est-ouest sur l'Himalaya, le Tienshanet l'Altaï, et selon un axe nord-sud sur le Pamir.4.2 Fores dues à l'orographie sous-maille4.2.1 Dé�nitionCe sont les paramètres réapitulés au tableau 4.1 et représentés �gure 4.2 ainsi quele pro�l vertial de vent et de température qui sont utilisés pour paramétriser les foresappliquées par l'orographie sous-maille. Ces fores sont de trois types dans LMDz :- Les fores dues au déferlement des ondes de gravité émises par l'interation entrele �ux des basses ouhes et la topographie ([Lott et Miller, 1997℄). Ces foress'appliquent en grande partie dans les basses ouhes du modèle (entre 1 000hPaet 500hPa) mais une partie des ondes de gravité se propagent jusque dans lastratosphère, où elles ont un impat important sur la irulation.- Les fores dues à la di�érene entre le volume réel des montagnes, que l'on peutaluler à partir de l'orographie moyenne z̄, et leur volume � apparent � du pointde vue de l'éoulement de grande éhelle, supérieur au volume réel à ause del'air stagnant dans les vallées qui ne partiipe pas au �ux de grand éhelle. Cete�et génère des fores qui sont essentiellement des fores de portanes orientéesà droite du vent dans les basses ouhes (dans l'hémisphère nord). Elles sontappliquées exlusivement dans les ouhes du modèle qui intersetent l'orographiesous-maille, soit entre 1 000hPa et 500hPa essentiellement ([Lott, 1999℄).- Les fores dues à la paramétrisation de la ouhe limite planétaire dans LMDz([Laval et al., 1981, Coindreau et al., 2007℄), via l'augmentation de la longueur derugosité induite par l'orographie sous-maille. Cet e�et se traduit par d'importantesfores en sens ontraire à l'éoulement dans les plus basses ouhes du modèle.Les fores dues à la ouhe limite et au déferlement d'ondes de gravité sont essentiel-lement des fores de traînée, opposées au vent des basses ouhes, tandis que les foresdues à la di�érene entre le volume apparent des montagnes et leur volume réel sonten grande partie des fores de portane, orientées vers la droite de l'éoulement dansles basses ouhes (dans l'hémisphère nord). Toutes es fores s'appliquent aux bassesouhes, sauf elles dues au déferlement des ondes de gravité qui agissent en partie àla tropopause et dans l'atmosphère moyenne, où elles ont un impat important. Dansla suite, suivant [Lott, 1999℄, nous ramènerons es fores à la ontrainte orrespondanteau niveau du sol (en Pa).4.2.2 ClimatologieEn janvier, la ontrainte due aux fores de portanes est de l'ordre de 0,6Pa sur lePlateau tibétain et les haînes qui l'entourent, orientée vers le sud (Fig. 4.3a). Cetteontrainte est du même ordre de grandeur que elle observée sur les Roheuses par[Lott, 1999℄. Des ontraintes signi�atives sont également appliquées dans l'extrême-orient russe, perpendiulairement au �ux qui sou�e du nord dans les basses ouhes. Lavariabilité du veteur des ontraintes pour le mois de janvier (Fig. 4.3) est de l'ordrede 0,5Pa sur les zones montagneuses (Plateau tibétain, Japon, extrême-orient russe).
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(a) (b)

() (d)Fig. 4.3 � (a) veteur des ontraintes dû à la paramétrisation des fores de portanes,limatologie pour le mois de janvier dans LMDz (Pa) ; (b) omme (a) pour le mois dejuillet ; () éart-type du veteur des ontraintes dû à la paramétrisation des fores deportanes, mois de janvier (Pa) ; et (d), omme () pour le mois de juillet
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(a) (b)

() (d)Fig. 4.4 � (a) veteur des ontraintes dû à la paramétrisation du déferlement des ondesde gravité, limatologie pour le mois de janvier dans LMDz (Pa) ; (b) omme (a) pourle mois de juillet ; () éart-type du veteur des ontraintes dû à la paramétrisation dudéferlement des ondes de gravité, mois de janvier (Pa) ; et (d), omme () pour le moisde juilletAu mois de juillet, la valeur limatologique du veteur des ontraintes dû aux foresde portane est faible sur la majeure partie du ontinent (Fig. 4.3b). Toutefois, la varia-bilité reste presque aussi forte que durant la saison hivernale (Fig. 4.3d). Sur ette zone,la valeur limatologique et la variane des ontraintes dues au déferlement des ondes degravité sont plus faibles que elles dues aux fores de portane (Fig. 4.4). Cela ne signi�epas forément que l'impat dynamique de es fores est moins important que elui desfores de portane, puisqu'une partie des ontraintes dues aux ondes de gravité s'ap-plique dans la stratosphère. Toutefois, e résultat montre que, pour les basses ouhesdans le modèle LMDz, les fores de portane dues au piégeage d'air par la topographiesont plus importantes que les fores de traînée dues au déferlement des ondes de gravité.Le yle saisonnier des ontraintes de portane au nord de la longitude 90◦E (lon-gitude entrale du Plateau Tibétain) est très marqué (Fig. 4.5a), ave d'importantesontraintes vers le sud durant les mois d'hiver, maximales de novembre à mars. Cesfores de portane sont plus fortes dans trois régions orrespondant aux zones ayantune forte orographie sous-maille sur la bande de longitudes onsidérée : la zone de l'Hi-malaya, autour de 30◦N, le Kunlun autour de 37,5◦N et les monts Altaï autour de 50◦N(voir arte : Fig. 1.5). Chaun de es trois pis est aompagné d'une variabilité impor-tante (Fig. 4.5b). Cette variabilité persiste durant les mois d'été entre 40◦N et 45◦N.
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(a) (b)Fig. 4.5 � (a) Cyle annuel de la omposante méridienne du veteur des ontraintesdues à la paramétrisation des fores de portanes dans LMDz (Pa), moyennée entre85◦E et 95◦E, et (b), yle annuel de l'éart-type du veteur des ontraintes dues à laparamétrisation des fores de portanes dans LMDz (Pa), moyenné entre 85◦E et 95◦E4.2.3 E�et des fores appliquées par l'orographie sous-maille en Asiesur l'onde planétaire stationnairePour analyser l'e�et sur la irulation moyenne de es fores appliquées par l'oro-graphie sous-maille, il est possible d'utiliser LMDz en annulant arti�iellement les pa-ramètres de l'orographie sous-maille sur une une zone ouvrant largement le Plateautibétain. Dans ette zone, entre 20◦N et 60◦N et entre 60◦E et 110◦E, l'orographiemoyenne z̄ reste inhangée mais les paramètres dérivant l'orographie de petite éhellesont modi�és de la manière suivante :
σ = µ = 0 et

zmin = zmax = z̄,les paramètres dérivant l'orientation de l'orographie sous-maille (γ, θ) restant inhan-gés1. Cela revient à onsidérer toutes les mailles omme étant des plateaux sans to-pographie de petite éhelle, surélevés de façon que l'orographie de grande éhelle quiintervient dans la partie � dynamique � du ode soit inhangée. A�n d'éviter des varia-tions brutales, ette ontrainte est relâhée sur une zone tampon de 15◦ en latitude et enlatitude (Fig. 4.6). Hors du seteur [5◦N; 75◦N]× [45◦E; 125◦E], les paramètres d'orogra-phie sous-maille sont don égaux à la valeur qu'ils ont habituellement dans LMDz. Tousles autres paramètres du modèle (température de surfae, glae de mer et.) sont égauxà eux hoisis lors de la préédente simulation. Il s'agit don d'une simulation où seulel'orographie sous-maille au voisinage du Plateau tibétain est modi�ée. Les prinipauxparamètres d'orographie résultant de ette transformation sont représentés Fig. 4.7. Lasimulation de trente ans e�etuée ave l'orographie sous-maille représentée Fig. 4.7 seraappelée simulation nosso, la simulation e�etuée ave les paramètres de référene seraappelée � simulation de référene �.[Lott, 1999℄ ayant montré que l'impat des fores de portane dues à l'orographiesous-maille sur la représentation de l'onde stationnaire planétaire est important, nous1les paramètres d'orientation n'ont auun impat là où σ = µ = zmin − zmax = 0, ar la paramétri-sation de l'orographie sous-maille n'y est pas délenhée
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Fig. 4.6 � zones à orographie sous-maille annulée (dans le adre entral) et réduite(entre le adre entral et le adre extérieur) pour la simulation nosso

(a) (b)Fig. 4.7 � (a) amplitude de l'orographie sous-maille (zmin−zmax, m) ; et (b), éart-typede l'orographie sous-maille (µ, m) pour la simulation nosso
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géopotentiel à 200 hPa vent zonal à 200 hPa

référene (a) (b)
NCEP () (d)
nosso (e) (f)Fig. 4.8 � géopotentiel à 200hPa (olonne de gauhe) et vent zonal à 200hPa (olonnede droite) pour la simulation de référene (première ligne), la réanalyse NCEP (deuxièmeligne) et la simulation nosso (troisième ligne)
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(a) (b)Fig. 4.9 � (a) E�et de l'orographie sous-maille sur la région du Plateau tibétain surl'onde stationnaire planétaire : (a) e�et sur le géopotentiel, Φref − Φnosso à 200hPa, et(b), e�et sur le vent zonal, uref − unosso à 200hPanous intéresserons tout d'abord à la limatologie en hiver (DJF) du géopotentiel et duvent zonal à 200 hPa dans la simulation nosso, en la omparant ave elles observéesdans la simulation de référene et dans les données de réanalyse NCEP (Fig. 4.8). Onobserve que le hamp de géopotentiel à 200 hPa simulé par LMDz dans la simulationnosso (Fig. 4.8e) semble légèrement plus prohe de elui observé dans les réanalyses(Fig. 4.8) que elui simulé par la simulation de référene (Fig. 4.8a) : l'onde planétairestationnaire semble légèrement exagérée dans la simulation de référene, e qui n'estpas le as dans la simulation nosso. Si l'on analyse maintenant le hamp de vent zonal à
200 hPa, on obtient un résultat analogue : le ourant-jet est-asiatique atteint 80m s−1 ausud du Japon dans la simulation de référene (Fig. 4.8b), une valeur supérieure à elleobservée dans la même zone dans la réanalyse NCEP (Fig. 4.8d) et dans la simulationnosso (entre 70 et 80m s−1, voir Fig. 4.8f).De façon surprenante, la limatologie de l'onde stationnaire à 200 hPa obtenue enannulant arti�iellement l'e�et de l'orographie sous-maille dans la région voisine duPlateau tibétain (simulation nosso) semble don plus réaliste que elle obtenue dans lasimulation de référene. Ce résultat surprenant ne doit toutefois pas être surinterprété :pour pouvoir l'exploiter en vue d'une éventuelle modi�ation de la paramétrisationdes fores appliquées par l'orographie sous-maille, il faut réaliser d'autres simulationsave LMDz en annulant séletivement les di�érentes ontributions de l'orographie sous-maille : portane, traînée et e�et de la rugosité sur le shéma de ouhe limite, a�nde omprendre quelle est la ause de l'amélioration, réelle ou apparente, apportée parl'annulation des paramètres de l'orographie sous-maille sur une région déterminée, elleoù ils sont les plus forts à l'éhelle globale.Si l'on examine plus préisément la di�érene entre l'onde planétaire stationnairedans la simulation de référene et elle dans la simulation nosso, on observe que l'e�etde l'orographie sous-maille sur la limatologie du géopotentiel à 200hPa dans LMDz(Fig. 4.9a) se traduit essentiellement par une redistribution de masse des latitudes sub-tropiales vers les hautes latitudes, modulée par un motif de nombre d'onde 3. Cetteredistribution des masses se traduit par une diminution du gradient méridien de géopo-



88 Utilisation du modèle de irulation générale LMDztentiel aux moyennes latitudes, qui entraîne un vent zonal plus faible dans la simulationde référene que dans la simulation nosso aux moyennes latitudes, au nord du Plateautibétain et dans le Pai�que nord. Cette redistribution des masses entraîne au ontraireune augmentation du gradient de géopotentiel dans les subtropiques, qui se traduit parun renforement du jet est-asiatique, du sud du Plateau tibétain à la ligne de hange-ment de date (Fig. 4.9b).Intéressons-nous maintenant à l'impat de l'orographie sous-maille sur les signauxlimatologiques observés en surfae pour les mêmes mois (DJF). On observe un biaisnégatif de la pression de surfae dans la simulation de référene (Fig. 4.10a) sur lamajeure partie du Pai�que nord, l'Atlantique nord et les moyennes latitudes en Eurasie,et un biais positif sur le nord de la Sibérie ainsi que sur toutes les zones d'altitude élevée(mais ela peut être dû à des di�érenes entre LMDz et NCEP dans la représentationde z̄). Ces di�érenes atteignent 8hPa sur le nord-ouest du Pai�que et le nord dela Sibérie, e qui orrespond à une anomalie très signi�ative. Sur la température desurfae (Fig. 4.10), la simulation de référene présente d'importants biais par rapportà la réanalyse NCEP, un biais froid étant observé sur toutes les masses ontinentales del'hémisphère nord, dépassant 4K sur une partie de la Sibérie et 8K sur la région desGrands Las, en Amérique du nord.Les biais de pression de surfae dans la simulation nosso (Fig. 4.10b) sont égale-ment importants, tandis que les biais de température de surfae sont nettement plusfaibles, ne dépassant 2K que sur des régions peu étendues (Fig. 4.10d). La di�éreneentre la pression de surfae dans la simulation de référene et la pression de surfaedans la simulation nosso (Fig. 4.11) fait apparaître une forte anomalie négative dansle Pai�que nord et une anomalie positive présentant trois maxima, sur le nord de laSibérie, les Roheuses et à l'est du Groënland, similaire à la di�érene de géopotentiel à200hPa (Fig. 4.9a) : la réponse limatologique au forçage par le topographie sous-maillese traduit par une anomalie de géopotentiel en grande partie barotrope. En surfaeomme en altitude, la suppression totale de l'orographie sous-maille sur la région voi-sine du Plateau tibétain semble également réduire ertains biais de LMDz onernantla température de surfae, le vent zonal et le géopotentiel à 200hPa.4.3 Couple des montagnes et vagues de froid dans LMDzUne approhe possible pour quanti�er les e�ets du Plateau tibétain dans LMDzet véri�er leur bonne prise en ompte est de réaliser une étude exatement similaire àelle mise en ÷uvre au hapitre 2 a�n de pouvoir omparer les résultats obtenus ave lasimulation de référene e�etuée ave LMDz à eux obtenus ave la réanalyse NCEP. Lesnotations utilisées ii sont elles du hapitre 2, et en partiulier les grandeurs surmontéesd'un tilde ( ·̃ ) sont débarassées de leur yle annuel. Reprenant la méthodologie duhapitre 2, nous examinerons des omposites de pression de surfae, de température desurfae et des deux omposantes du ouple équatorial exeré par le Plateau Tibétainsur l'atmosphère, indexés sur T̃TP1.Les omposites de T̃TP1 et T̃TP2 indexés sur T̃TP1 sont représentés Fig. 4.12, où l'onpeut onstater que que le omportement des deux omposantes du ouple des montagnesdans LMDz est similaire à elui observé dans NCEP (Fig.4a p.47). Le pi de T̃TP1 dureenviron 3 jours et son intensité (75Ha) est très prohe de elle observée dans les donnéesde réanalyse NCEP (72Ha) : l'intensité des pis les plus importants de T̃TP1 est trèsomparable entre LMDz et NCEP. De même, la prinipale aratéristique du ompositede T̃TP2 indexé sur T̃TP1 est reproduite par LMDz : les pis positifs de T̃TP1 sont
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(a) (b)

() (d)Fig. 4.10 � (a) erreur limatologique de la pression de surfae de la simulation deréférene pour les mois d'hiver (DJF) par rapport la réanalyse NCEP ; (b) omme (a)mais pour la simulation nosso ; () erreur limatologique de la température au sol de lasimulation de référene pour les mois d'hiver (DJF) par rapport à la réanalyse NCEP ;(d) omme () mais pour la simulation nosso
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Fig. 4.11 � di�érene entre la pression de surfae limatologique pour la simulation deréférene et elle sans orographie sous-maille sur le Plateau Tibétain (hPa), pour lesmois d'hiver (DJF)
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Fig. 4.12 � Composites de T̃TP1 (gris, trait plein) et T̃TP2 (noir, trait plein) indexé surles 20 plus forts pis positifs de T̃TP1, et niveaux de signi�ativité à 99% orrespondants
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Fig. 4.13 � Composites de l'anomalie de pression de surfae (a,,e,g) et de températurede surfae (b,d,f,h) pour les 20 plus forts pis de T̃TP1, à J-2 (a,b), J0 (,d), J+2 (e,f)and J+4 (g,h) ; niveau de on�ane à 99% (zones grisées ou de ouleur). L'éart entreles ontours est de 2 hPa pour les pressions de surfae, 2K pour les températures. Lesontours à 0hPa et 0K sont omis.
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Fig. 4.14 � Comme �gure 4.13 mais pour les données de la réanalyse NCEP/NCAR



4.4 Impat de l'orographie sous-maille sur les vagues de froid 93préédés par des pis positifs de T̃TP2 et suivis par des pis négatifs de T̃TP2. LMDzreproduit don bien les aspets les plus fondamentaux de l'évolution de T̃TP1 et T̃TP2.Les omposites de température et de pression de surfae indexés sur les pis de
T̃TP1 dans LMDz sont représentés Fig. 4.13, ainsi que les omposites équivalents dansles données de la réanalyse NCEP (Fig. 4.14). La omparaison entre es deux �guresmontre que la représentation dans LMDz des situations météorologiques assoiées auxpis de T̃TP1 est bonne. Deux jours avant les pis de T̃TP1, on observe dans LMDzà l'ouest du Plateau tibétain une anomalie positive de pression de surfae (14hPa)aompagnée d'une anomalie négative de température de surfae de 6K (Fig. 4.13ab),similaire à e qui est observé dans le omposite réalisé ave les sorties de la réanalyseNCEP (Fig. 4.14ab). À J0, jour du pi de T̃TP1, on observe une forte anomalie positivede pression de surfae au nord du Plateau tibétain, d'une intensité maximale de 16hPa,se prolongeant de la Mer Caspienne à l'extrême-orient russe (Fig. 4.13). Cette anomalieest assoiée à une anomalie froide d'environ 8K au entre de la Sibérie (Fig. 4.13d),situation analogue à e qui est observé dans la réanalyse (Fig. 4.14d). La situation àJ+2 se ompare également très favorablement entre LMDz et NCEP, partiulièrementau voisinage du Plateau tibétain. Dans les deux as, les anomalies de température et depression de surfae se déplaent massivement vers l'est de la Chine, ave un maximumtrès prononé de la pression de surfae autour de (105◦E; 30◦N), de l'ordre de 7hPadans les deux as, aompagné par une anomalie froide de 6K en surfae (Figs. 4.13efet 4.14ef). Quatre jours après le pi de T̃TP1, l'anomalie négative de température (6K)est signi�ative sur la Chine du sud, le nord de la péninsule indohinoise et de la Mer deChine Méridionale, tandis que l'anomalie positive de pression de surfae atteint 4 hPa,et est signi�ative sur toute la péninsule indohinoise et une partie importande de laMer de Chine Méridionale.4.4 Impat de l'orographie sous-maille sur les vagues defroidMaintenant que nous avons onstaté que les vagues de froid et leur lien ave T̃TP1sont réalistes dans LMDz, on peut appliquer la même méthode qu'en 4.3 aux sorties de lasimulation nosso a�n de déterminer si l'orographie sous-maille a un impat signi�atifsur es vagues de froid. On observe que les signaux préédant le pi de T̃TP1 sontsimilaires dans la simulation nosso à e qu'ils sont dans la simulation de référene, avetoutefois une anomalie positive de pression de surfae à J-2 sur la Sibérie, moins intenseet plus étendue dans la simulation nosso (Figs. 4.13a et 4.15a). La situation à J0, jourdu pi de T̃TP1 est également très similaire entre la simulation nosso (Figs. 4.13d)et la simulation de référene (Figs. 4.13d), ave toutefois l'apparition d'une anomalienégative de pression de surfae au large du Japon, qui n'est pas enore signi�ative à99% à e stade. À J+2, la situation météorologique au voisinage du Plateau tibétainest toujours similaire entre la simulation nosso et la simulation de référene, aussi bienpour l'anomalie de pression de surfae (Figs. 4.13e et 4.15e) que pour l'anomalie detempérature (Figs. 4.13f et 4.15f). En revanhe, on observe dans la simulation nossole développement d'une forte anomalie de basse pression, maximale sur le Japon etse prolongeant jusqu'à l'Indonésie, ette dépression étant présente mais beauoup plusfaible dans la simulation de référene faite ave LMDz (Fig. 4.13f), et dans la réanalyse(Fig. 4.14f).C'est quatre jours après le pi de T̃TP1 que les di�érenes sont maximales : ene�et, la rue froide, bien développée à e stade dans la simulation de référene ave des
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Fig. 4.15 � Comme �gure 4.13 mais pour la simulation nosso



4.5 Le bilan de moment angulaire de l'atmosphère dans LMDz 95anomalies de température et de pression de surfae de 4K et 6 hPa respetivement, apratiquement disparu de la simulation nosso : l'anomalie de pression de surfae n'estplus signi�ative sur le sud de la Chine ni sur la Mer de Chine Méridionale, et l'anomaliede température de surfae n'atteint plus que 2K et est dispersée sur une zone beauoupplus vaste que elle qu'elle ouvre dans la simulation de référene. Ces résultats semblentdon indiquer que l'orographie sous-maille joue un r�le important en partiulier dans laphase terminale des rues froides, quand elles-i atteignent les latitudes tropiales.Il est intéressant d'analyser l'évolution des ontraintes appliquées par l'orographiesous-maille pendant ette séquene dans la simulation de référene a�n de tenter dedéterminer le méanisme par lequel passe l'in�uene de l'orographie sous-maille sur lesrues froides (Fig. 4.16). Sur ette �gure, on voit que les ontraintes appliquées parl'orographie sous-maille sont pointées vers l'intérieur de l'anomalie de température, etpar onséquent tendent à empêher son étalement. Ces fores sont d'une amplitudesu�sante pour in�uener signi�ativement l'éoulement (une ontrainte de 0.5Pa or-respond à une aélération du �ux barotrope de 5m s−1 en un jour), et en partiulierpour empêher la di�usion de l'anomalie froide vers l'est, et empêher qu'elle ne puissefranhir les haînes de montagnes de la péninsule indohinoise. Dans le modèle las-sique de l'interation entre un antiylone et la ouhe limite atmosphérique (voir parexemple [Holton, 2004℄), la fore appliquée par la ouhe limite atmosphérique (forede frottement) s'oppose à la vitesse dans les basses ouhes, engendrant via la fore deCoriolis un vent agéostrophique qui tend à desendre le gradient de pression, et donà diminuer l'intensité de l'antiylone (phénomène de spin down). Dans le as qui nousintéresse (Fig. 4.16), à ause de l'impat de la fore de portane, les fores dans la ouhelimite sont au ontraire orientées vers l'intérieur de l'antiylone, et don le méanismepréédent, qui onduit à la dispersion de l'anomalie antiylonique, devient inopérante qui pourrait expliquer pourquoi l'antiylone froid peut persister.Les fores appliquées par l'orographie sous-maille sont don suseptibles de per-mettre le maintien du d�me froid assoié à la rue froide et ela de manière reprodu-tible statistiquement puisque les omposites de rues froides simulés sans orographiesous-maille sur la région du Plateau Tibétain montrent une rapide dispersion de larue froide quatre jours après le pi de T̃TP1 (Fig. 4.15gh), alors que la rue froidepersiste fortement lorsque l'orographie sous-maille est prise en ompte (4.13gh). Ce ré-sultat on�rme l'étude de [Chen et Dell'Osso, 1987℄, qui a montré sur un as d'étudeatypique (rue froide printanière très a�etée par les phénomènes humides) l'importanede l'orographie sous-maille (en partiulier sur la péninsule indohinoise).4.5 Le bilan de moment angulaire de l'atmosphère dansLMDzLes équations suivantes sont les équations du bilan de moment angulaire dans LMDz,telles que nous les utiliserons dans e hapitre.
dM1

dt
= ΩMr2 + TM1 + Tf1 + Ts1, (4.5a)

dM2

dt
= −ΩMr1 + TM2 + Tf2 + Ts2. (4.5b)
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(a) (b)Fig. 4.16 � (a) Anomalie de témpérature à J+2 (K, ontours), ave les zones signi�a-tives à 99% (grisées), et ontraintes liées à l'orographie sous-maille (somme des foresde portane, de traînée et de fores dues à la di�usion dans la ouhe limite), en Pa ; et(b), omme (a) à J+4.On notera également Tt i les omposantes du ouple total subi par l'atmosphère :
Tt1 = TM1 + Tf1 + Ts1, (4.6a)
Tt2 = TM2 + Tf2 + Ts2. (4.6b)Les notations utilisées sont les mêmes que elles des équations (1.9a)-(1.9b) p. 32. Leouple de frition −→

T f orrespond au ouple appliqué par le shéma de ouhe limitedans LMDz, le ouple dû à l'orographie sous-maille, −→T s omprend une partie due auxondes de gravité (orrespondant à −→
T gw dans (1.9a)-(1.9b)), et une partie due aux foresde portane générées par l'orographie sous-maille. Par rapport aux équations (1.9a)-(1.9b), les termes ΩMr2 et −ΩMr1 ont été passés au membre de droite a�n de reprendrela forme hoisie par [Feldstein, 2006℄, qui a réalisé une étude du bilan de moment angu-laire équatorial dans la réanalyse NCEP analogue à elle que nous allons présenter pourLMDz. Le alul des intégrales vertiales qui interviennent dans le bilan de momentangulaire (pour dé�nir le vent barotrope et les ontraintes dues aux paramétrisationsphysiques d'orographie sous-maille et de ouhe limite) est e�etué en utilisant les ni-veaux vertiaux du modèle2, e qui réduit les erreurs numériques par rapport au asoù le alul est fait en utilisant des données interpolées sur des surfaes de pressiononstante, omme 'est le as ave les données de réanalyse ([Egger et al., 2007℄).Pour tester la l�ture du bilan de moment angulaire dans LMDz sur les deux axeséquatoriaux, nous suivons [Feldstein, 2006℄ et omparons les deux membres de 4.5a),en les régressant sur le membre de gauhe dM1

dt (Fig. 4.17a). On observe que le om-portement statistique de dM1

dt est le même que elui observé dans la réanalyse NCEP(Fig. 2 de [Feldstein, 2006℄), ave une périodiité de 8-10 jours ohérente ave les résul-tats de [Bell, 1994℄. La valeur maximale de 20Ha dans Fig. 4.17a orrespond également2Ces niveaux, dits � surfaes σ � sont les surfaes où la oordonnée vertiale interne du modèle, σ,est onstante. Près du sol, es surfaes sont parallèles à la topographie, et elles sont perpendiulairesau gradient de pression (don essentiellement horizontales) dans les hautes ouhes du modèle.
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(a) (b)Fig. 4.17 � (a) régressions des deux membres de (4.5a) indexés sur le membre de gauhe
dM1

dt : dM1

dt (gris), et ΩMr2+Tt1 (trait mixte double) ; et (b) régressions des deux membresde (4.5b) indexés sur le membre de gauhe dM2

dt : dM2

dt (gris), et −ΩMr1+Tt2 (trait mixtedouble). L'axe des absisses est le délai (en jours), l'axe des ordonnées est en Ha.aux résultats de [Feldstein, 2006℄. Ce bon aord montre en partiulier que l'onde depériode 8-12 jours qui domine la dynamique du moment angulaire équatorial dans l'at-mosphère est orretement représentée dans LMDz. On observe également que pour lesdeux axes, la orrespondane entre les deux membres de l'équation de bilan de momentangulaire est très bonne, les di�érenes entre les deux membres étant statistiquementtrès faibles (Fig. 4.17a,b), alors que [Feldstein, 2006℄ avait onstaté d'importantes in-ohérenes entre les deux membres dans la réanalyse NCEP. [Feldstein, 2006℄ proposeomme une expliation possible de la mauvaise fermeture du bilan de moment angu-laire dans la réanalyse NCEP la résolution temporelle insu�sante due à l'utilisationde données moyennées quotidiennement, une hypothèse onfortée par l'amélioration del'aord entre les deux membres des équations de bilan quand un �ltre passe-bas leurest appliqué. Toutefois, le bon aord entre les deux membres de (4.5a)-(4.5b) dans la �-gure 4.17 montre qu'une résolution temporelle d'un jour pour l'évaluation des di�érentstermes des équations de bilan n'empêhe pas la reprodution d'un bilan de moment an-gulaire réaliste. Ce résultat est partiulièrement intéressant puisque [Egger et al., 2007℄ont indiqué qu'à e jour auun modèle de irulation générale apable de fermer lestrois omposantes du bilan de moment angulaire de l'atmosphère n'a été exhibé. LMDzsemble prohe de et objetif (voir [De Viron et al., 2005℄ pour une analyse du bilan demoment angulaire équatorial pour les périodiités diurnes et semi-diurnes dans LMDz).La omparaison des �gures 4.17a et 4.17b montre d'autre part que les omportementsde dM1

dt et dM2

dt sont remarquablement similaires, à la fois pour leur valeur maximale etleur évolution temporelle. La similitude entre les ourbes de régression pour les deuxomposantes est surprenante si l'on tient ompte du fait que la irulation atmosphé-rique n'est pas axisymmétrique, en partiulier à ause de la distribution omplexe desoéans et des montagnes à la surfae de la Terre.La �gure 4.18a montre que les pis de dM1

dt sont assoiés à des pis d'amplitudeéquivalente de ΩMr2, et à des signaux signi�atifs mais d'intensité plus faible sur Tt1(Fig. 4.18a). On observe également (Fig. 4.18b) que les pis de dM2

dt sont assoiés à despis d'amplitude équivalente de −ΩMr1, et à un signal plus faible sur Tt2. Les variationsdu moment angulaire équatorial de l'atmosphère sont don orrélées au terme de rotation
−
−→
Ω ×

−→
M r plus qu'au ouple −→

T t qui s'applique à l'atmosphère.
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(a) (b)Fig. 4.18 � (a) régressions des prinipaux termes de (4.5a) indexés sur le membre degauhe dM1

dt : dM1

dt (gris), ouple total appliqué à l'atmosphère Tt1 (tireté) et ; et ΩMr2(mixte), et (b) régressions des prinipaux termes de (4.5b) indexés sur le membre degauhe dM2

dt : dM2

dt (gris), Tt1 (tireté) et −ΩMr1 (mixte). L'axe des absisses est le délai(en jours), l'axe des ordonnées est en Ha.
i = 1 i = 2

dMi

dt 18 23
−
(−→

Ω ×
−→
M r

)
i

65 54
TMi 55 42
Tfi 8,7 6,9
Tsi 13 13
Tt i 63 51

−
(−→

Ω ×
−→
M r

)
i
+ Tt i 21 23Tab. 4.2 � éart-type des di�érents termes de (4.5a)-(4.5b) dans LMDz, en Ha, ave

−
(−→

Ω ×
−→
M r

)
1

= ΩMr2 et −(−→Ω ×
−→
M r

)
2

= −ΩMr1
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Fig. 4.19 � régressions des prinipaux termes de (4.5a) indexés sur le membre de gauhe
TM1 : dM1

dt (gris), ouple des montagnes TM1 (pointillés), ouple total appliqué à l'at-mosphère Tt1 (tireté) et ΩMr2 (mixte)Si l'on examine l'évolution des di�érents termes de (4.5a) indexés sur TM1 (Fig. 4.19,voir aussi Fig. 6 de [Egger et Hoinka, 2002℄), la aratéristique la plus frappante du bilande moment angulaire est la ompensation entre ΩMr2 et Tt1. Ces deux termes ont deséarts-types omparables (voir Tab. 4.2) et une forte antiorrélation (-0.91), de sorteque la faiblesse de la variabilité de dM1

dt par rapport aux variabilités des termes dumembre de droite s'explique prinipalement par la ompensation entre Tt1 et ΩMr2. End'autres termes, quand TM1 est fort, il tend à être ompensé presque exatement par
ΩMr2 de sorte que l'e�et résultant sur dM1

dt est faible3, une situation déjà dérite par[Egger et Hoinka, 2002℄ et [Feldstein, 2006℄. Cette ompensation se produit égalemententre Tt2 et −ΩMr1, voir Tab. 4.2. Une bonne fermeture du bilan de moment angulairenéessite don une estimation préise de Tt1, don de TM1, la prinipale ontribution à
Tt1, aussi bien que de Mr2 (et termes analogues dans (4.5b)).Nous avons maintenant véri�é que les e�ets des pis de TTP1 sur la irulationatmosphérique en extrême-orient sont représentés orretement dans LMDz (setion4.3) et que le bilan de moment angulaire équatorial dans LMDz est orretement fermé,e qui n'est pas le as dans la réanalyse NCEP utilisée au Chap. 2. Il est don possibled'utiliser LMDz pour aratériser l'impat sur le bilan de moment angulaire équatoriald'événements sur TTP1 du type de eux que nous avons étudiés aux hapitres 2 et 3.4.6 Impat sur le bilan de moment angulaire équatorial desévénements de ouple équatorial des montagnes appli-qués le Plateau tibétainTandis que (4.5a) suggère que les événements positifs sur TTP1 pourraient se traduirepar un signal du même signe sur dM1

dt , la �gure 4.18 montre qu'une telle orrélation ne vapas de soi. Pour quanti�er l'e�et de TTP1 sur dM1

dt , représentons l'évolution des di�érentstermes de (4.5a) indexés ette fois sur TTP1 (Fig. 4.20). Il est visible sur ette �gure3Les orrélations pour les di�érents termes ne tendent pas systématiquement vers 0 pour ∆t → ±∞à ause de la projetion du yle annuel sur TM1
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Fig. 4.20 � régressions des prinipaux termes de (4.5b) indexés sur le ouple du Plateautibétain TTP1 : dM1

dt (gris), TTP1 (trait �n), TM1 (pointillé), Tt1 (tireté) et −ΩMr1(mixte). L'axe des absisses est le délai (en jours), l'axe des ordonnées est en Ha.que, de façon similaire à e qui se produit pour les jours où TM1 est anormalement fort(Fig. 4.18), l'événement sur le ouple des montagnes est ompensé presque exatementpar un signal égal et opposé sur ΩMr2, et que, par onséquent, auun e�et signi�atifn'est observé sur dM1

dt . Cette onstatation amène de nouvelles questions pour lesquellesl'utilisation de LMDz peut être utile :1. Par quel méanisme se fait la ompensation entre TTP1 and ΩMr2 ? Peut-on tes-ter l'hypothèse de [Egger et Hoinka, 2002℄ selon laquelle le prinipal méanismepour ette ompensation est l'exlusion du volume oupé par les montagnes dansl'expression intégrale de Mr2 (expliation passive) ?2. TTP1 est-il ompensé par des ontributions essentiellement loales à ΩMr2 ou, auontraire, par des signaux distribués au niveau global ?3. Comme il n'y a pas de réation (ou destrution) nette de moment angulaire at-mosphérique suite aux événements sur TTP1, est-il possible de déterminer si ladistribution spatiale du moment angulaire atmosphérique M1 se modi�e durante type d'événements ?Pour répondre à es questions, onstruisons les moments angulaires de vent et demasse par unité de surfae à partir des expressions intégrales du moment angulaire del'atmosphère (p. 32) :
µr1 = −

a

g

∫ ps

0
(u sin φ cos λ − v sin λ)dp, (4.7)

µr2 = −
a

g

∫ ps

0
(u sin φ sin λ + v cos λ)dp, (4.8)

µΩ1 = −
Ωa2

g
ps sin φ cos φ cos λ, (4.9)

µΩ2 = −
Ωa2

g
ps sin φ cos φ sin λ. (4.10)
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-63.1 Ha(a) (b)Fig. 4.21 � (a) µ̃
(r)
r2 (intervalle entre les ontours, 3 1010 kg s−1, ontour 0 omis), les zonesgrisées sont elles pour lesquelles la orrélation est inférieure à −0, 1 ou supérieure à

0, 1 ; et (b), f(φ) (trait plein), et f̂(φ) (trait tireté), en Ha, en fontion de la latitude φ(en radians). Les valeurs indiquées orrespondent aux intégrales partielles de f(φ) pourhaun des intervalles où elle est de signe onstant, de sorte que 2ΩM̃
(r)
2r =

∫ π
2

φ=−π
2

f(φ)dφest la somme de es valeurs.Ces quantités nous permettent de réérire le moment angulaire de vent et le momentangulaire de masse sous la forme :
Mri =

∫∫

λ,φ
µria

2 cos φdλdφ, i = 1,2, et
MΩi =

∫∫

λ,φ
µΩia

2 cos φdλdφ, i = 1,2.Dé�nissons également µ1 = µr1 + µΩ1 et µ2 = µr2 + µΩ2, et introduisons les régressionsde µ̃r2 et de deµ1

dt sur T̃TP1 :̃
µ

(r)
r2 (λ, φ) =

〈µ̃r2(λ, φ, t) · T̃TP1(t)〉t

〈T̃TP1(t)2〉
1

2

, (4.11)et (deµ1

dt

)(r)
(λ, φ), dé�ni de la même façon. Pour aluler les niveaux de signi�ativité,nous utiliserons le fait que les temps aratéristiques de déorrélation de T̃TP1, µ̃r2et deµ1

dt sont de deux à trois jours. De façon très prudente, deux réalisations séparéespar une dizaine de jours peuvent être onsidérées omme indépendantes de sorte qu'ona au minimum 1 000 réalisations indépendantes (une simulation de LMDz sur trenteans ontient 10 800 jours). Le seuil de signi�ativité à 99% est alors atteint pour uneorrélation de 0,08 (Eq. (8.7) de [Von Storh et Zwiers, 1999℄).La �gure 4.21a montre la répartition de µ̃
(r)
r2 . On voit notamment que des signauximportants sur µ

(r)
r2 sont présents en Sibérie et au voisinage du Plateau tibétain. Cessignaux peuvent s'expliquer en onsidérant que l'anomalie de forte pression de surfaeassoiée à T̃TP1 à J0 (Fig. 4.21a) est assoiée à une anomalie antiylonique du ventbarotrope entrée sur la Sibérie. C'est ette anomalie antiylonique du vent barotropequi génère un vent d'est sur le Plateau tibétain et un vent d'ouest sur le nord et l'ouestde la Sibérie, expliquant le signal observé �gure 4.21a. Comme la ompensation entre



102 Utilisation du modèle de irulation générale LMDzles anomalies positives et négatives est importante, l'origine exate du signal négatifobservé dans les séries de 2Ωµr2 reste peu laire. Pour lever ette inertitude, on peuttout d'abord s'intéresser à l'intégrale zonale
f(φ) = 2Ωa2 cos φ

∫ 2π

λ=0
µ̃

(r)
r2 (λ, φ)dλ, (4.12)onstruite de sorte que ∫ π

2

φ=−π
2

f(φ)dφ = 2ΩM̃
(r)
2r , où M̃

(r)
2r = 〈fMr2(t) · eTTP1(t)〉t

〈eTTP1(t)2〉
1
2

. Cetteintégrale permet de visualiser quantitativement la ompensation entre les signaux pro-venant des di�érentes bandes de latitude. La ourbe représentative de f(φ) est montréeFig. 4.21b. Le pi négatif de f(φ) au nord de 56◦N n'est pas omplètement ompensépar l'anomalie positive sur la région du Plateau tibétain (28 − 56◦N) : la ontributiontotale des latitudes au nord de 28◦N à 2ΩM̃r2 est de 46.9Ha−63.1Ha = −16.2Ha. Uneautre ontribution signi�ative à 2ΩM̃r2 vient des latitudes tropiales et subtropialesentre 45◦S et 28◦N (−13.9Ha). La somme de es deux ontributions importantes avela faible ontribution positive des hautes latitudes de l'hémisphère sud (3.2Ha) amèneà un total de -26.8Ha pour 2ΩM̃
(r)
r2 , e qui est ohérent ave la valeur de 42Ha duminimum observé Fig. 4.20, si l'on prend en ompte le fait que les artes de orrélationsont été onstruites après soustration du yle annuel, qui ontribue pour plus de 10Haà la valeur de 2ΩMr2 (Fig. 4.20).Une expliation possible de l'anomalie négative de 2ΩM̃r2 durant un événementpositif sur T̃TP1 est suggérée dans [Egger et Hoinka, 2002℄, et onsiste à remarquer que,suite à l'altitude élevée du sol dans la région du Plateau tibétain où les vents d'estsou�ent, l'anomalie positive de 2ΩM̃r2 engendrée par ette anomalie de vent agit surune tranhe d'atmosphère d'une épaisseur de 700 hPa ou moins, alors que l'anomalie devent d'ouest sur la Sibérie, assoiée au signal négatif 2Ωµ̃r2, agit sur l'épaisseur totalede l'atmosphère. Pour tester ette hypothèse, introduisons la fontion

f̂(φ) = 2Ωa2 cos φ

∫ 2π

λ=0

1013.5 hPa

ps
µ̃

(r)
r2 (λ, φ)dλ, (4.13)qui indique omment serait modi�ée f(φ) si et e�et topographique était ignoré enremplaçant µ̃r2 par µ̃r2

1013.5 hPa
ps

dans (4.12), e qui est une façon simpli�ée d'inlurearti�iellement le volume situé sous les montagnes dans le alul de M̃r2. L'e�et de ettemodi�ation est montré Fig. 4.21b (ourbe tiretée) : omme on pouvait s'y attendre,le pi positif de f̂(φ) est plus fort que elui de f(φ), e qui fait passer la valeur dupi négatif de 2ΩM̃
(r)
r2 de −26.8Ha à −22.7Ha. L'e�et du � volume manquant sous lesmontagnes � semble don ontribuer à environ 15% de la valeur totale de 2ΩM̃r2, maisne pas pouvoir rendre ompte de la totalité du signal. La question théorique onsistantà savoir quelle est la raison physique de l'équilibre observé entre TM1 et 2ΩMr2 (resp.

TM2 et −2ΩMr2) reste don ouverte.Pour aratériser l'e�et de T̃TP1 sur dfµ1

dt , examinons maintenant la répartition de(
dfµ1

dt

)(r) (Fig. 4.22). Sur ette arte, on onstate que les événements sur T̃TP1 ont unimpat signi�atif au niveau régional sur µ̃1. En e�et, (dfµ1

dt

)(r) est positif à l'ouest duplateau tibétain et négatif à l'est. Un deuxième dip�le, similaire mais plus faible, estégalement visible plus au sud, de part et d'autre de la péninsule indohinoise. Ces deuxdip�les orrespondent à un transport de moment angulaire d'est en ouest au voisinagedu Plateau tibétain, ave un e�et total faible sur dM1

dt (Fig. 4.20). Tout en ayant un
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Fig. 4.22 � Carte de (dµ1

dt

)(r) (interval entre les ontrous : 1010 kg s−1, le ontour 0 estomis), les zones oà la orrélation est inférieure à −0, 1 ou supérieure à 0, 1 sont grisées.e�et marginal sur l'évolution de M1, TTP1 a don un e�et important sur la struturerégionale des ontributions à ette omposante du moment angulaire équatorial.4.7 ConlusionDans LMDz, les rues froides est-asiatiques et leur forçage dynamique par la topo-graphie sont reproduits orretement. En partiulier, le fait qu'un pi positif de T̃TP1 estsuivi par une rue froide, déjà doumenté dans NCEP (hap. 2), est véri�é dans LMDz(Fig. 4.13). Les équations du bilan des omposantes équatoriales du moment angulaire(4.5a)-(4.5b) dans LMDz sont beauoup mieux véri�ées dans LMDz pour les périodiitéssupérieures ou égales à 2 jours que dans les réanalyses NCEP et ERA-15. Ce résultatomplète eux de [De Viron et al., 2005℄, qui ont montré que le bilan de moment an-gulaire équatorial dans LMDz est bien fermé pour les périodes diurnes et sub-diurnes.Par ailleurs, [Lott et al., 2005℄ ont montré que le bilan de moment angulaire polaire estégalement orret dans LMDz : la fermeture du bilan de moment angulaire dans LMDzest don bonne selon les trois omposantes. En revanhe, un travail plus approfondireste à faire pour omprendre l'impat des fores appliquées par l'orographie sous-mailledans la région du Plateau tibétain. Les premières simulations exposées dans e hapitremontrent un impat important de la paramétrisation des fores appliquées par l'oro-graphie sous-maille dans la région voisine du Plateau tibétain, qui semble suseptiblede perturber de façon signi�ative la limatologie de LMDz sur ertaines régions : uneétude plus approfondies de l'impat de la paramétrisation de l'orographie sous-mailleest néessaire a�n de pouvoir éventuellement modi�er le shéma de paramétrisation defaçon à améliorer la limatologie du modèle.La prinipale aratéristique du bilan de moment angulaire équatorial dans LMDzest la ompensation entre −→
TM et −→

Ω ×
−→
Mr : la valeur de d

−→
M
dt dépend de la di�éreneentre es deux termes, qui est faible par rapport à haun des deux pris séparément, equi on�rme les résultats obtenus par [Egger et Hoinka, 2002℄ et [Feldstein, 2006℄. Touteerreur dans l'estimation de−→Mr ou de−→TM empêhe don l'obtention d'un bilan de momentangulaire équatorial réaliste. Or, il a déjà été montré ([Bell, 1994, De Viron et al., 2005℄)



104 Conlusion et perspetivesque l'évaluation de −→
Mr dans les réanalyses ou les analyses opérationelles est entahéed'erreurs importantes, e qui empêhe es jeux de données d'avoir un bilan de momentangulaire équatorial ohérent. Comprendre la raison théorique de ette ompensationentre −→

TM et −→Ω ×
−→
Mr pourrait don permettre de réduire les inertitudes dans le alulde −→

Mr dans les réanalyses, et don de réduire les erreurs dans les séries temporellesdu moment angulaire équatorial (auquel −→Mr ontribue à hauteur d'environ 20%, voirTableau 1 de [Egger et al., 2007℄), aussi bien que dans la l�ture du bilan de momentangulaire équatorial dans es réanalyses.L'expliation théorique proposée par [Egger et al., 2007℄ pour rendre ompte de etteompensation, basée sur le volume exlu de l'intégrale permettant de aluler −→
M r arsitué sous le niveau du sol, semble expliquer une partie signi�ative mais pas prédomi-nante du signal sur −→Mr ompensant −→TM , au moins pour les as dûs aux événements sur

−→
T TP . C'est l'établissement d'une irulation antiylonique au nord du Plateau tibétainqui serait la raison prinipale de ette ompensation (Fig. 4.21).L'e�et des événements sur TTP1 est ompensé presque exatement par ΩMr2 (d'unpoint de vue statistique), si bien que TTP1 n'a pas d'e�et statistiquement signi�atif sur
dM1

dt . Les événements sur TTP1 induisent toutefois une redistribution de M1, du �anest du Plateau tibétain à son �an ouest entre le jour qui préède le pi de TTP1 et lejour qui le suit.



Chapitre 5Conlusion et perspetivesPrinipaux résultats obtenusL'utilisation du ouple équatorial des montagnes omme indiateur dynamique del'in�uene des montagnes des moyennes latitudes sur la irulation atmosphérique estune approhe prometteuse par di�érents aspets. Elle permet en partiulier de mettreen relief les points ommuns entre la dynamique des masses d'air autour des prinipaleshaînes de montagnes des moyennes latitudes : Plateau tibétain, Andes, et Roheuses.Le ouple équatorial des montagnes est don un outil permettant de aratériser l'im-pat des montagnes sur la irulation atmosphérique, à l'instar du ouple polaire desmontagnes. Le ouple appliqué par un massif d'éhelle faible devant le rayon terrestreà l'atmosphère ayant deux degrés de liberté, la onnaissane du ouple équatorial (ve-teur à deux dimensions inlus dans le plan équatorial) apporte toute l'information sur leouple appliqué par le massif à l'atmosphère, e qui n'est pas le as du ouple polaire (quin'a qu'une omposante). Le ouple équatorial des montagnes est don une informationrihe sur l'impat dynamique d'une montagne sur la irulation atmosphérique.Pourvu qu'un système d'axes adapté soit hoisi, une relation similaire entre oupleéquatorial des montagnes et rues froides est véri�ée pour haun de es trois massifs, equi est surprenant au vu de leur géométrie di�érente. Ce résultat montre l'impat domi-nant du forçage dynamique par la topographie sur les rues froides, ave une dynamiqueommune entre les trois massifs étudiés. L'emploi d'un modèle de irulation simpli�épermet de véri�er que le ouple appliqué par le massif montagneux à l'atmosphère n'estpas un simple indiateur d'une dynamique qui se déroulerait de façon similaire en l'ab-sene de topographie, mais bien le veteur d'un impat diret de la topographie surl'éoulement, puisque l'existene du ouple appliqué par la montagne est une onditionsu�sante pour que le modèle simpli�é reproduise l'initialisation d'une rue froide surson �an Est, et e dans le as des trois massifs montagneux les plus importants desmoyennes latitudes (hapitre 2).Ces impats du ouple des montagnes sur les rues froides des latitudes subtropi-ales se prolongent, dans le ontexte de la mousson d'hiver est-asiatique, par un impatimportant du Plateau tibétain sur la onvetion profonde en zone tropiale : les évé-nements positifs sur la première omposante du ouple des montagnes appliqué par lePlateau tibétain à l'atmosphère se traduisent par des épisodes onvetifs qui peuventêtre importants sur la Mer de Chine Méridionale, à des latitudes prohes de l'équateur.Les rues froides est-asiatiques sont don un veteur d'interation entre les moyenneslatitudes et les tropiques, où un signal provenant des moyennes latitudes (Sibérie) vientstimuler de façon signi�ative la onvetion dans une zone tropiale partiulièrement105



106 Conlusion et perspetivesative (hapitre 3).Il est don important que les rues froides soient bien représentées dans les modèlesde irulation générale, e qui semble être le as du modèle LMDz, qui reproduit defaçon satisfaisante le lien dynamique existant entre ouple des montagnes et ourened'une rue froide sur la Chine de l'est, et représente orretement l'évolution temporellede ette rue froide et son déplaement vers la mer de Chine. Le modèle LMDz permetégalement de onstater que l'orographie sous-maille est d'une importane ruiale pourla modélisation de la propagation des rues froides est-asiatiques, et don qu'elle joueun r�le important non seulement au niveau de la limatologie à l'éhelle globale, ommeela avait déjà été démontré, mais aussi sur les interations entre moyennes latitudes ettropiques (hapitre 4).Sur le bilan de moment équatorial en�n, ette thèse a permis de montrer que e bilanest mieux fermé dans LMDz que dans les prinipales réanalyses. L'évolution temporelledes deux omposantes du moment angulaire équatorial est représentée de façon satisfai-sante, et en partiulier la rotation vers l'ouest du veteur moment angulaire équatorialave une périodiité de 8 à 12 jours est bien reproduite par LMDz. L'étude du bilande moment angulaire équatorial dans LMDz permet de onstater que le méanisme do-minant du bilan de moment angulaire équatorial de l'atmosphère est la ompensationentre le ouple des montagnes et le terme inertiel dû au moment angulaire relatif, laause dynamique de ette ompensation restant enore une question ouverte. L'impor-tane de ette ompensation entre deux termes ayant une grande variabilité (omparéeaux variations du moment angulaire) explique pourquoi le bilan de moment angulaireéquatorial est mal fermé dans les réanalyses (hapitre 4).Perspetives et questions ouvertesDes dynamiques ommunes ont été mises en évidene entre les Roheuses, les Andeset le Plateau tibétain, pour e qui est de la phase initiale des rues froides et leurspréurseurs, mais une étude séparée a été onduite pour la phase �nale des rues froidesest-asiatiques, qui se produit dans le ontexte très partiulier de la mousson d'hiver.Dans e ontexte partiulier, un impat positif des rues froides sur la onvetion tropi-ale a été mis en évidene. Or il est probable que l'interation entre moyennes latitudeset tropiques se produise également en aval des rues froides nord-amériaines et sud-amériaines, qui pénètrent dans les zones tropiales ave une fore su�sante pour y pro-duire des dégâts agrioles importants et, dans le as des rues froides nord-amériaines,des vents très signi�atifs. Peut-on retraer plus loin l'impat des rues froides dans esrégions, sur la onvetion ou d'autres paramètres de la irulation ? Les phénomènes derues froides sud-amériaines et nord-amériaines sont-ils orretement représentés dansLMDz, et si oui, l'importane de la topographie sous-maille est-elle de même nature queelle observée dans le as des rues froides est-asiatiques (impat faible lors de la phaseinitiale de la rue froide, important pour la pénétration de elle-i dans les tropiques) ?Sur la dynamique du moment angulaire et du ouple des montagnes, des réponsesont été apportées, qui ontiennent en elles-mêmes de nouvelles questions. Les deuxomposantes du ouple équatorial des montagnes ont une relation déalée prohe dela quadrature de phase, se traduisant par une rotation d'est en ouest des omposanteséquatoriales de −→TM . Cette rotation semble s'expliquer, dans le as des ontributions desAndes, du Plateau tibétain et des Roheuses, par le mouvement de masses d'air dans lesens antiylonique autour des montagnes, en partiulier dans les as des rues froides.L'Antartique est le prinipal ontributeur au ouple des montagnes équatorial, et sa



Orographie sous-maille 107ontribution véri�e la même propriété de rotation d'est en ouest que elles des massifsdes moyennes latitudes, mais des artes omposites suggèrent que ette rotation d'esten ouest s'explique par une dynamique totalement di�érente de elle observée pour lesAndes, les Roheuses et le Plateau tibétain : quelle est la dynamique expliquant lesorrélations déalées entre les deux omposantes du ouple des montagnes sur l'Antar-tique ?Les résultats présentés au hapitre 4 montrent la néessité d'un diagnosti préissur l'impat de l'orographie sous-maille sur la limatologie au sol et dans toute la tro-posphère dans LMDz : en e�et, l'annulation des paramètres de l'orographie sous-maillesur le Plateau tibétain et les zones asiatiques voisines semble améliorer ertaines a-ratéristiques limatologiques de LMDz, en partiulier la température au sol, le ventzonal et le géopotentiel à 200hPa. Ce résultat est un résultat intermédiaire initant àdes études plus approfondies, en partiulier en séparant l'impat de haune des foresdi�érentes impliquant l'orographie sous-maille (déferlement des ondes de gravité, blo-age, di�usion dans la ouhe limite), a�n de déterminer si une modi�ation de l'unede es paramétrisations est à envisager pour les prohaines versions de LMDz. Un teltravail serait également l'oasion d'envisager l'utilisation d'un nouveau jeu de donnéesorographiques plus préis que elui utilisé atuellement (voir appendie A).En�n, peut-on utiliser les potentialités de LMDz ainsi que elles du modèle théoriquesimpli�é présenté au hapitre 2 (ou un autre modèle simple) pour obtenir une expliationthéorique de l'équilibre observé entre −→TM et −→Ω×
−→
Mr, qui est très bien véri�é dans LMDz ?Comprendre l'expliation physique de et équilibre pourrait permettre d'améliorer lealul du moment angulaire relatif dans les réanalyses, et surtout de mieux erner laraison pour laquelle la fermeture de e bilan est aussi approximative dans es jeux dedonnées. Cet équilibre qui semble fondamental dans la dynamique des omposanteséquatoriales du moment angulaire de l'atmosphère n'est pas ompris aujourd'hui maisseulement onstaté de façon empirique, e qui laisse pour l'avenir une question toujoursouverte dont l'énoné est extrêmement simple : les montagnes parviennent à induire desrotations de l'atmosphère autour de l'axe des p�les, quelle est la fore qui s'oppose engrande partie à e qu'elles parviennent de la même manière à induire de telles rotationsautour des deux axes équatoriaux ?
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Annexe APistes pour l'amélioration del'orographie sous-maille dans LMDzA.1 Corretif pour l'orientation de l'orographieSi l'on représente la moyenne zonale des paramètres représentant l'orientation del'orographie sous-maille, on onstate que le paramètre d'anisotropie γ tend à être plusfaible aux hautes latitudes de l'hémisphère nord et de l'hémisphère sud, que dans les la-titudes tropiales, e qui indiquerait que la topographie sous-maille est globalement plusanisotrope aux hautes latitudes que dans les latitudes subtropiales. On note égalementque le nombre cos2 θ, qui indique l'orientation préférentielle de l'orographie sous-maille,tend vers 1 aux hautes latitudes de l'hémisphère nord (e n'est pas le as pour leshautes latitudes de l'hémisphère sud). Ces deux onstatations onduisent à envisagerl'existene d'un biais dans le mode de alul des orientations privilégiées, vu qu'il n'y aauune raison de penser que la topographie ait une anisotropie très marquée (γ ≪ 1)et fortement orientée nord-sud (cos2 θ ≃ 1) aux latitudes polaires.Le mode de alul des paramètres de l'orographie sous-maille est dérit au hapître 4et basé sur les valeurs propres et veteur propres du tenseur H dé�ni dans A.1. Uneause possible de e biais est le fait que les mailles utilisées pour le alul du tenseur Hdans A.1 sont étirées longitudinalement : la résolution du jeu de données de topographieutilisé est de 10′ en latitude et en longitude : les mailles de ette grille sont don arréesà l'équateur, et ont un rapport d'aspet cos φ à la latitude φ. Comme nous allons le voir,e rapport d'aspet distint de 1 et dépendant de la latitude est une ause possible desbiais que l'on observe dans le alul des paramètres d'orientation de l'orographie sous-maille. Nous allons examiner ette hypothèse par un alul très simpli�é de l'espéranestatistique des di�érents termes du tenseur H, dont l'expression est rappelée i-dessous :
H =




〈(
∂h
∂x

)2
ij

〉 〈(
∂h
∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij

〉

〈(
∂h
∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij

〉 〈(
∂h
∂y

)2

ij

〉


 . (A.1)On se plae sur une maille de LMDz omprenant N points en longitude et M points enlatitude. Dans la on�guration utilisée au hapître 4 (mailles de 3, 75◦×2, 5◦, orographiesous-maille à résolution 10′), on a N = 22 et M = 15. Pour (1 ≤ i ≤ N ; 1 ≤ j ≤ M), onnote hij l'altitude du point de oordonées (i, j), après avoir retranhé la moyenne z̄. Ona don 〈hij〉 = 0, où 〈Xij〉 = 1
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∑N
i=1

∑M
j=1 Xij . On suppose une déorrélation expo-nentielle des altitudes ave la distane séparant les points, aussi bien selon la diretion109
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(a) (b)Fig. A.1 � (a) Moyenne zonale de cos2 θ en fontion de la latitude pour les donnéessans orretif (trait plein) et ave orretif (trait pointillé) ; et (b), moyenne zonale de
γ en fontion de la latitude pour les données sans orretif (trait plein) et ave orretif(trait pointillé).zonale que méridienne :
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e−λx|k|δx, (A.2a)
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〉
e−λy |k|δy. (A.2b)Cette hypothèse n'est qu'une hypothèse de travail visant à examiner la représentativitédu tenseur H par rapport aux propriétés statistiques de l'orographie sous-maille.On obtient tout d'abord :
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)Si on suppose maintenant que 2λxδx . 1 et 2λyδy . 1 (supposition indispensablesinon la déorrélation entre les points de grille est trop rapide pour que les données detopographie soient représentatives des pentes), on a alors :
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A.2 Utilisation de données d'orographie ave une meilleure dé�nition 111Si l'on suppose maintenant que λx = λy et que 〈(∂h
∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij

〉
= 0, 'est à direque la topographie est isotrope, le tenseur H a la forme suivante :

H =

(
µ2 λx

δx 0

0 µ2 λx

δy

)
,qui n'est pas un tenseur isotrope : son fateur d'anisotropie est γ = δx

δy
= cos Φ. Don,pour une topographie réelle isotrope, on obtiendra un rapport d'anisotropie γ d'autantplus faible que l'on se rapprohe des p�les, e qui orrespond bien à e qu'on observedans les paramètres sous-maille utilisés par LMDz (Fig. A.1b). Une approhe simplepour orriger e biais est de modi�er la dé�nition du tenseur H a�n de tenir ompte durapport d'aspet des mailles :

Hc =




√
δx
δy

〈(
∂h
∂x

)2
ij

〉 〈(
∂h
∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij

〉

〈(
∂h
∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij

〉 √
δy
δx

〈(
∂h
∂y

)2

ij

〉


 . (A.3)Ave ette redé�nition, le tenseur Hc sera bien isotrope si la topographie l'est(λx = λy et 〈(∂h

∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij

〉
= 0). La ourbe représentant l'évolution de γ en fontionde la latitude est représentée Fig. A.1b (pointillé). On voit que le biais en latitude durapport d'anisotropie est nettement réduit par l'appliation de ette orretion géomé-trique, ave un rapport d'anisotropie égal en moyenne à 0, 6 à toutes les latitudes saufelles orrespondant à l'Antartique (on persiste à onstater une forte anisotropie de latopographie sur l'Antartique). La moyenne de cos θ est également plus prohe de 1

2 ,même si des faibles valeurs sont enore observées sur l'Antartique.A�n de s'a�ranhir de es e�ets d'une façon plus satisfaisante d'un point de vuethéorique, une possibilité serait d'évaluer la dérivée non pas par di�érene symétriquemais par déomposition en harmoniques sphériques, e qui permet de s'a�ranhir desproblèmes géométriques dus à la di�érene de rapport d'aspet des mailles suivant lalatitude1.A.2 Utilisation de données d'orographie ave une meilleuredé�nitionIl est à noter qu'un jeu de données de meilleure qualité que elui utilisé dans laversion atuelle de LMDz est atuellement disponible. Il s'agit des données US Navyà résolution de 2' (ontre 10' atuellement). Les paramètres obtenus à l'aide de enouveau jeu de données sont représentés Fig. A.2. La di�érene la plus remarquableentre les données à 2' et les données à 10' pour e qui est des paramètres aluléspour l'orographie sous-maille est elle qu'on observe pour le paramètre de pente, qui estenviron quatre fois plus élevée quand on utilise les données à haute résolution (Fig. A.2det 4.2d). Cela orrespond logiquement au fait que, à la résolution de 2' (≃ 4 km) onpeut résoudre orretement les grandes vallées de montagne, e qui n'est pas le asave la résolution de 10′ (≃ 20 km) (Fig. A.3). Les pentes les plus fortes obtenues enmoyenne sur des mailles très montagneuses fr�lent les 10%, ontre 2% ave l'orographie1Le oût de alul n'est pas déterminant puisque le alul des paramètres de l'orographie sous-mailleest e�eté une seule fois, au début de la simulation
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(a) (b)

() (d)

(e) (f)Fig. A.2 � paramètres de l'orographie sous-maille obtenus ave l'utilisation du jeu dedonnées US Navy à résolution 0◦2′ : (a) orographie moyenne de la maille (z̄, m) ; (b)éart-type de l'orographie sur la maille (µ, m) ; () éart entre l'altitude maximale etl'altitude minimale de la maille (zmax − zmin, m) ; (d) paramètre de pente (σ, sansdimension) ; (e) anisotropie (γ, sans dimension) ; et (f), orientation de l'orographie surla maille (cos2 θ)
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(a) (b)

() (d)Fig. A.3 � (a) Topographie sur la région du Plateau Tibétain dans les données US Navyà résolution 0◦10′ ; (b), omme (a) ave les données US navy à résolution 0◦2′ (b) ; ()topographie dans la région de l'Everest (28◦N ; 87◦E) ave la résolution 0◦10′ ; et (d),omme () mais à résolution 0◦2′
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(a) (b)Fig. A.4 � Topographie d'une même zone hoisie arbitrairement de l'Antartique aveles données US Navy à 10' (panneau (a)) et à 2' (panneau (b))à résolution 10'. Si il était déidé d'utiliser e nouveau jeu de données en lieu et plae deelui à 10' atuellement utilisé dans LMDz, ela impliquerait don une nouvelle étudea�n d'adapter les paramètres orrespondants pour éviter de surestimer l'e�et des pentesraides que l'on observe dans les données de haute résolution.La �gure A.4 ompare la représention de l'orographie sur une zone de l'Antartiqueentre le jeu de données à 10' et le jeu de données à 2'. Il en ressort que les di�érenesentre les deux jeux de données peuvent être importants y ompris sur l'orographiemoyenne des mailles (la di�érene est d'environ 500m sur la zone hoisie), mais aussique l'orographie dans le jeu de données atuellement utilisé (Fig. A.4a) est représentéede façon extrêmement rue, ave des blos où l'altitude est représentée omme onstanteet � saute �d'une valeur à l'autre sur l'espae d'une maille. Cette représentation est sus-eptible d'altérer le alul des paramètres sous-maille, le alul du tenseur H pouvanten être a�eté (en partiulier les termes roisés (∂h
∂x

)
ij

(
∂h
∂y

)
ij
ne seront non nuls quepour très peu de points, et leur signi�ation altérée. Le regroupement de la pente en� sauts �plut�t qu'en valeurs ontinues amène à une surestimation des termes diago-naux 〈(∂h

∂x

)2
ij

〉 et 〈(∂h
∂y

)2

ij

〉. Elle amène également une surestimation très forte de ladérivée selon l'axe x par rapport à elle selon l'axe y. En e�et, à la latitude 80◦S, on a
δx = cos φ δy ≃ 0, 17 δy, don pour un � saut �de la topographie d'une intensité δh ob-servé sur l'expae d'une maille (e qui se produit dans le jeu de données, voir Fig. A.4a),le arré de la dérivée de l'orographie dans la diretion zonale sera surestimé d'un fateur(

δy
δx

)2 soit un fateur 33 à ette latitude. Ces e�ets dus à la mauvaise représentation del'orographie sur l'Antartique dans le jeu de données US Navy est suseptible d'expli-quer les valeurs faibles de γ observées y omprès après appliation du terme orretifgéométrique (Fig.A.1b).A.3 ConlusionUn biais géométrique existe dans le proédé de alul des paramètres de l'orographiesous-maille dans LMDz. Ce biais semble dû à des inohérenes dans l'estimation des dé-rivées zonales et méridiennes dues à l'allongement des mailles de l'orographie sous-maillevers les hautes latitudes : à la latitude ±80◦, le rapport d'aspet des mailles est d'environ0,17. Un orretif simple peut être apporté à e problème en intervenant sur le tenseur
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H qui intervient dans le alul de es dérivées (A.3). Toutefois, e orretif ne permetpas d'améliorer le alul de l'orientation de la topographie en Antartique (Fig. A.1), equi peut être dû à la mauvaise représentation de l'orographie en Antartique dans le jeude données US navy à 10' (Fig. A.4a), ave en partiulier l'existene de disontinuités.Une solution pour résoudre en même temps les problèmes de rapports d'aspet et euxdus à l'existene d'artefats de petite éhelle dans la représentation de l'orographie dansle jeu de données à 10' serait de aluler la dérivée dans le domaine spetral par l'uti-lisation d'harmoniques sphériques, e qui est une façon lassique de se débarrasser dese�ets géométriques aux p�les. Un hoix adéquat de la tronature permettrait égalementde lisser les erreurs de représentation ommises dans l'Antartique.Le jeu de données à 10' utilisé dans LMDz étant relativement anien, il est souhai-table d'envisager l'utilisation d'un jeu de données plus réent disponible à résolution 2'.L'observation de es deux jeux de données permet de onstater que l'apport de la plushaute résolution semble plus appréiable puisqu'elle représente mieux la struture durelief (vallées) (Fig. A.3ab) et son altitude maximale (Fig. A.3d). Les artefats du jeude données préédent sur l'Antartique sont également absents (Fig. A.4b). Les pentessimulées sur les régions montagneuses sont environ quatre fois plus fortes à ause de laprise en ompte des strutures de petite éhelle. Un basulement vers e nouveau jeu dedonnées imposerait don de hanger les paramètres du shema d'orographie sous-maillepour éviter une forte exagération de la génération d'ondes de gravité par la topographie.
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Annexe BConservation du moment angulaireéquatorialB.1 équation de onservation pour la omposante polairePour établir la onservation de la omposante polaire omme elle des omposanteséquatoriales, on se basera sur les équations suivantes pour les mouvement de l'atmo-sphère :
du

dt
−

uv tan Φ

a
− 2Ωv

sin Φ

a
= fp,x + fF,x (B.1a)

dv

dt
+

u2 tan Φ

a
+ 2Ωu

sin Φ

a
= fp,y + fF,y (B.1b)où

d ·

dt
=

∂ ·

∂t
+

u

a cos Φ

∂ ·

∂λ
+

v

a

∂ ·

∂Φ
+ w

∂ ·

∂zet fp, · et fF, · sont les fores par unité de masse appliquées respetivement par legradient de pression et les ontraintes, données par les expressions :
fp,x = −

1

ρa cos Φ

∂p

∂λ

fp,y = −
1

ρa

∂p

∂Φet
fF,x = −

1

ρ

∂τx

∂z

fF,y = −
1

ρ

∂τy

∂zoù τx et τy sont les omposantes respetivement zonales et méridiennes de la ontrainte(vu le faible rapport d'aspet de l'atmosphère, on peut négliger les variations hori-zontales des ontraintes). Il est à noter que nous n'aurons pas besoin pour établir laonservation du moment angulaire d'utiliser l'équation du mouvement selon la vertialeloale. Cela est dû essentiellement au fait que, par dé�nition, elle dérit l'évolution dela omposante de la vitesse dirigée vers le entre de la terre et don n'intervient pas117



118 Conservation du moment angulaire équatorialdans le moment angulaire de vent. Par onséquent, bien que nous ferons par la suiteonstamment l'approximation hydrostatique, ette approximation n'est pas néessaire àl'obtention de la onservation du moment angulaire : pour l'établir, il su�t de onsidérerles équations (B.1a)-(B.1b) ainsi que l'équation de ontinuité :
~∇ ·~v = −

1

ρ

dρ

dt
(onservation de la masse), (B.2)Cherhons maintenant à obtenir, dans le adre de es équations très générales, l'équa-tion de onservation du moment angulaire. On s'intéresse d'abord à la onservation dela omposante polaire de l'AAM, dont l'obtention est plus aisée que la onservation desomposantes équatoriales (ar la vitesse méridienne n'intervient pas).Pour ela, multiplions l'équation B.1a par cos Φ :

cos Φ
du

dt
−

uv sinΦ

a
− 2Ωv cos Φ sin Φ = (fp,x + ff,x) cos Φ.Puis on reonnaît des dérivées temporelles : v sin Φ/a = −d cos Φ

dt et 2v cos Φ sin Φ =

−ad cos2 Φ
dt , d'où on déduit :

d

dt

(
u cos Φ + Ωa cos2 Φ

)
= (fp,x + fF,x) cos Φ.Si l'on érit l'égalité i-dessus pour haque partiule d'air de masse dm et qu'on intègreette relation sur toute l'atmosphère, on obtient à l'aide de l'équation de onservationde la masse, par la même méthode que elle permettant de passer de B.16 à B.2 :

d

dt

(∫∫∫

atmo
ρ(u cos Φ + Ωa cos2 Φ)dV

)
=

∫∫∫

atmo
ρ(fp,x + ff,x) cos ΦdV , (B.3)D'après (1.8) et (1.8f), on reonnaît dans le terme de gauhe de B.3 1

a
dM3

dt , d'où :
dM3

dt
=

∫∫∫

Φ,λ,z
−

∂p

∂λ
dV +

∫∫∫

Φ,λ,z
a
∂τx

∂z
cos ΦdV (B.4)Le premier terme du membre de droite représente le ouple exeré par les gradientsde pression dans l'atmosphère qui, omme on le verra, est en fait dû à la topographiede la surfae terrestre (� ouple des montagnes �). Le seond terme dérit l'e�et desontraintes internes, qui sont dues essentiellement au frottement sur la surfae.Intéressons-nous au alul du premier terme du membre de droite pour déterminerson origine physique. Pour ela, on remarque que − ∂p

∂λ =
−→
∇ ·

−→
A , où −→

A est donné parses omposantes :
(Aλ;AΦ;Az) = (ap cos Φ; 0; 0) (B.5)D'après la formule d'Ostrogradsky,
∫∫∫

V

−→
∇ ·−→v dV =

∫∫
©

S

−→v ·
−→
dS, (B.6)où le veteur élémentaire de surfae sortant de l'atmosphère est donné par ~dS =(

a∂zS

∂λ ;a cos Φ∂zS

∂Φ ;a2 cos Φ
)

dλdΦ, on obtient :
∫∫∫

Φ,λ,z
−

∂p

∂λ
dV =

∫∫

λ,Φ
−a2ps

∂zS

∂λ
cos ΦdλdΦ, (B.7)



B.2 équation de onservation pour les omposantes équatoriales 119et on a don l'expression suivante pour la onservation de la troisième omposante dumoment angulaire, où τx,S est la ontrainte zonale appliquée par le sol à l'atmosphère(e�et total des fores de frition à la surfae, du déferlement des ondes de gravité et.) :
dM3

dt
=

∫∫

Φ,λ
−a2pS

∂ZS

∂λ
cos ΦdλdΦ +

∫∫

Φ,λ
a3τx,S cos2 ΦdλdΦB.2 équation de onservation pour les omposantes équa-torialesPar soui de onision, nous suivrons [Feldstein, 2003℄ et abrégerons � moment an-gulaire équatorial de l'atmosphère � par EAAM (Equatorial Atmospheri Angular Mo-mentum). On notera dans la suite

fp,x + fF,x = Fx (B.8)
fp,y + fF,y = Fy (B.9)Nous mènerons ii le alul pour la omposante 2 de l'EAAM, le alul selon laomposante 1 étant similaire à rotation près.En multipliant l'équation B.1a par sinλ sin Φ, on obtient

d

dt
(sin λ sin Φu) − u

d

dt
(sin λ sin Φ) −

uv sin2 Φ sinλ

a cos Φ
− 2Ωv sin λ sin2 Φ = Fx sinλ sin φ.(B.10)Si on onstate que

d

dt
(sin λ sin Φ) =

sinΦ cos λu

a cos Φ
+

sin λ cos Φv

a
,(B.10) devient

d

dt
(sin λ sin Φu) −

u2 sin Φ cos λ

a cos Φ
−

uv sin λ

a cos Φ
− 2Ωv sinλ sin2 Φ = Fx sin λ sin φ. (B.11)En multipliant B.1b par cos λ, on obtient

dv cos λ

dt
+

uv sin λ

a cos φ
+

u2 cos λ sin Φ

a cos Φ
+ 2Ωu cos λ sin Φ = cos λFy. (B.12)(B.11)+(B.12) donne ensuite

d

dt
(v cos λ + u sin λ sin Φ) + 2Ω sin Φ(u cos λ − v sin λ sin Φ) = Fx sin λ sin Φ + Fy cos λ.(B.13)Si l'on remarque que

d

dt
(cos Φ sinΦ sin λ) =

v

a
cos2Φ sin λ −

v

a
sin2 Φ sin λ +

u

a
cos λ sin Φ,alors en revenant à (B.13) et en sindant en deux le deuxième terme de ette équation(2Ω = Ω + Ω), on obtient

d

dt
(−v cos λ − u sin λ sin Φ) +

d

dt
(−Ωa cos Φ sin Φ sin λ) − Ωu sin Φ cos λ + Ωv sinλ

= −Fx sin λ sin Φ − Fy cos λ. (B.14)
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ηr1 = a(v sin λ − u sin Φ cos λ), (B.15a)
ηΩ1 = −Ωa2 cos Φ sinΦ cos λ, (B.15b)
ηr2 = −a(v cos λ − u sin λ sin Φ), (B.15)
ηΩ2 = −Ωa2 cos Φ sinΦ sin λ, (B.15d)Ave l'introdution de es quantités, l'équation B.14 devient

d

dt
(ηr2 + ηΩ2) + Ωηr1 = −a(Fx sinλ sin Φ − Fy cos λ). (B.16)Posons maintenant

MΩ1 =

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρηΩ1a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17a)

Mr1 =

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρηr1a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17b)

MΩ2 =

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρηΩ2a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17)

Mr2 =

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρηr2a
2 cos ΦdλdΦdz, (B.17d)

M1 = Mr1 + MΩ1, η1 = ηr1 + ηΩ1, (B.17e)
M2 = Mr2 + MΩ2, η2 = ηr2 + ηΩ2, (B.17f)et utilisons es quantités pour traduire l'équation de budget loal B.16 en une équationde budget global, par intégration. Pour ela, on alule la quantité

dM2

dt
=

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

∂(ρη2)

∂t
a2 cos ΦdλdΦdz,puis

dM2

dt
=

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

(
d

dt
(ρη2) − ~v~∇(ρη2)

)
a2 cos ΦdλdΦdz. (B.18)Pour réexprimer ette quantité, nous aurons besoin d'un petit alul intermédiaire :

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

~∇(ρη2~v)a2 cos ΦdλdΦdz =

∫∫
© ρη2~v · ~dS, (B.19)où ~dS est un veteur unitaire sortant de l'atmosphère pointé vers le sol (ette égalité estvalable seulement sous l'hypothèse où il n'y a pas de transfert de masse entre l'atmo-sphère et l'espae extérieur). Si il n'y a pas non plus de transfert de masse entre la surfae(sol ou oéan) et l'atmosphère, le terme de droite de B.19 est nul1. En développant leterme de gauhe de B.19, on obtient alors :

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

~v~∇(ρη2)a
2 cos ΦdλdΦdz +

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρη2
~∇ ·~va2 cos ΦdλdΦdz = 0.1Cette dernière approximation n'est pas valable en toute rigueur en partiulier à ause des �ux devapeur d'eau à la surfae qui induisent un � ouple d'humidité �apparent, mais les e�ets du oupled'humidité sur le moment angulaire sont très faibles ([Egger et al., 2007℄). Nous ne onsidérerons paset e�et ii
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dM2

dt
=

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

d

dt
(ρη2)a

2 cos ΦdλdΦdz

+

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρη2
~∇ ·~va2 cos ΦdλdΦdz (B.20)Pour la suite du alul, nous nous plaçons dans le adre d'une atmosphère hydro-statique ompressible :

∂p

∂z
= −ρg (équilibre hydrostatique). (B.21)En injetant (B.2) dans B.20, on obtient

dM2

dt
=

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρ
dη2

dt
a2 cos ΦdλdΦdz.Puis, en reprenant B.16,

dM2

dt
= −

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

ρΩη1ra
2 cos ΦdλdΦdz

+ a

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

−ρ(Fx sin λ sin Φ − Fy cos λ)a2 cos ΦdλdΦdz,d'où
dM2

dt
+ ΩM1r = a

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

(−ρFx sin λ sin Φ − ρFy cos λ) a2 cos ΦdλdΦdz,puis utilisant l'équation (B.8) :
dM2

dt
+ ΩM1r =

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

(
sin λ tan Φ

∂p

∂λ
+ cos λ

∂p

∂Φ

)
a2 cos ΦdλdΦdz

+ a

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

(−ρFf,x sinλ sin Φ − ρFf,y cos λ) a2 cos ΦdλdΦdz (B.22)Le dernier terme de l'équation (B.22) est reonnaissable omme l'e�et de la di�usionturbulente, souvent appelé � ouple de frition � :
Tf2 = a

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

∫ ∞

zs

(−ρFf,x sin λ sin Φ − ρFf,y cos λ) a2 cos ΦdλdΦdz (B.23)Le sens physique du premier terme du membre de droite de (B.22) n'est pas lairementreonnaissable à e stade. Nous allons voir qu'il s'agit du ouple appliqué par les mon-tagnes à l'atmosphère. Pour ela, il faut reonnaître l'intégrande sin λ tan Φ ∂p
∂λ +cos λ ∂p

∂Φomme la divergene d'un hamp de veteurs a�n de ramener l'ation de es fores agis-sant dans toute l'atmosphère à une intégrale de surfae. En introduisant le hamp deveteurs ~A(λ,Φ, z) donné par ses omposantes
Aλ = a sin λ sin Φp,

AΦ = a cos λp,

Az = 0,



122 Conservation du moment angulaire équatorialon véri�e aidément que ~∇ · ~A = sin λ tan Φ ∂p
∂λ + cos λ ∂p

∂Φ . On peut don appliquer larelation d'Ostrogradsky pour transformer TM2 :
TM2 =

∫∫
© ~A · ~dSoù ~dS est un veteur unitaire normal à la surfae terrestre pointé vers l'intérieur2. Unefois le veteur ~dS exprimé expliitement sous la forme

~dS =

(
a
∂zS

∂λ
;a cos Φ

∂zS

∂Φ
;a2 cos Φ

)
dλdΦ,on obtient

TM2 = a2

∫ 2π

0

∫ π
2

−π
2

p

(
sin λ sin Φ

∂zS

∂λ
+ cos λ cos Φ

∂zS

∂Φ

)
dλdΦ, (B.24)qui est bien l'équation que l'on trouve dans la littérature pour TM2. Il est à noterque, pour l'instant, seules ont été utilisées les équations de onservation du momentinétique (B.1a)-(B.1b) ainsi que l'équation de onservation de la masse B.2. L'équationhydrostatique intervient pour simpli�er l'expression du moment angulaire de masse : enonstatant que ∫∞

zS
ρdz =

∫∞
zS

−dp
g = ps, (B.17) devient :

MΩ2 =
Ωa4

g

∫ π
2

−π
2

ps cos2 Φ sin Φ sinλdλdΦ (B.25)On retrouve don l'équation de onservation de la deuxième omposante du momentangulaire équatorial :
d

dt
(Mr2 + MΩ2) + ΩMr1 = TM2 + Tf2,où l'expression de Mr2 est données par les équations (B.17d) et (B.15), elle de MΩ2par (B.25), elle de TM2 par (B.24) et elle de Mr1 par (B.17b) et (B.15a) et elle de

Tf2 par (B.23).

2il n'est pas néessaire ii de onsidérer ii la frontière de l'atmosphère en z = ∞ vu que p déroîtexponentiellement quand z → ∞.
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