
Chapitre 3

Transport des espèces chimiques
associé aux circulations frontales des
moyennes latitudes

3.1 Préambule

La compréhension des mécanismes permettant le développement des perturbations mé-
téorologiques n’est pas seulement importante pour étudier les phénomènes météorologiques
(précipitation, vent, température) mais aussi pour comprendre la composition chimique de
la troposphère. Le but de ce chapitre ne sera pas d’étudier les conditions de développement
de ces systèmes météorologiques (processus frontogénétiques) mais plutôt de s’intéresser à ce
qui détermine les phénomènes physiques intervenant dans la réactivité chimique de l’atmo-
sphère. En particuliers rappelons ce que nous entendons par perturbations météorologiques
dans ce cours :

– la juxtaposition de masses d’air thermodynamiquement différentes qui vont être mises
au contact l’une de l’autre (formation du front)

– une réponse de l’atmosphère à la formation de ce front qui se traduit par une modifi-
cation des champs de vent notamment le développement d’une circulation dans le plan
vertical.

L’échelle correspondant à ces phénomènes ne sera plus comme au chapitre précédent de
l’ordre de 1 km sur la verticale et <10 km sur l’horizontale, c’est à dire une distance où
l’atmosphère est considérée en première approximation comme quasi-homogène. L’échelle
verticale couvrira maintenant l’ensemble de la troposphère (0-10 km) et l’échelle horizontale
sera supérieure à 1000 km (c’est à dire les distances caractéristiques de l’onde de Rossby).
Dans de cadre les conditions de validation de l’approximation quasi-géostrophique vont s’ap-
pliquer : (i) échelles horizontales suffisamment grandes devant l’épaisseur de la troposphère
et pour avoir un nombre de Rossby inférieur à 1 (ii) échelle temporelle supérieurs à la période
de Coriolis (12 h)

1



Figure 3.1 –

3.2 Position des problèmes
Quels sont les questions relatives à la dynamique des atmosphérique qui vont être perti-

nentes pour la chimie de l’atmosphère ? On peut en citer 3 :
– Comme la zone frontale sépare deux masses d’air d’origine et donc de composition
chimique différente, les processus de mélange à leur interface vont modifier leur com-
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position chimique et donc leur réactivité chimique (formation de polluants secondaires
O3, aérosols ...). Ce mélange est intrinsèquement lié aux processus de déformation spa-
tiale à petite échelle (∆z < 1 km, ∆x < 100 km) de cette zone frontale. L’étude de
cette évolution de la géométrie de la zone frontale est ainsi la première des questions à
résoudre

– Le développement d’un système dépressionnaire (ou anticyclonique) s’accompagne de
circulations verticales qui vont notamment redistribuer en altitude les composés chi-
miques émis à la surface. La compréhension de la localisation de ces circulations et de
leur évolution est ainsi la deuxième question qui sera abordée.

– L’observation de la composition chimique de l’atmosphère permet en retour de mieux
comprendre les processus dynamiques à l’oeuvre dans l’atmosphère. La question est
de déterminer les associations les plus pertinentes de mesures chimiques (ozone/CO,
CO/CO2, ...) pour atteindre cet objectif.

Pour illustrer l’intérêt d’étudier la structure géométrique d’une zone frontale, citons deux
exemples :

– le mélange de deux masses d’air d’origine troposphérique (faible [O3] et fort [H2O]) et
stratosphérique (fort [O3], faible [H2O]) sur la production du radical hydroxyle OH,

– la modélisation de la structure fine de la bordure du vortex polaire pour calculer la
destruction de l’ozone stratosphérique au pôle.

Le premier exemple montre que la production de OH (P(OH) ≈ [O3][H2O]) est très
sensible à l’intensité des phénomènes de mélange qui peut exister lorsque les processus de
déformation de l’écoulement amènent 2 masses d’air d’origine différente à se mélanger (Fig.
3.1).

Le deuxième exemple (Fig. 3.2) s’appuie sur la comparaison entre la destruction chimique
de l’ozone pour un modèle à très haute résolution spatiale (<100 km) et celle fournit par un
modèle à faible résolution (>300 km). La modélisation de la destruction d’ozone peut être
sous-estimée à l’intérieur du vortex polaire si on ne tient pas compte des structures de petite
échelle. La propagation vers les moyennes latitudes de la perte d’ozone dans le vortex sera
moins intense pour un modèle à faible résolution.

Pour illustrer le rôle des circulations verticales, on peut étudier (Fig. 3.3) la distribu-
tion de l’ozone troposphérique en Europe dans un plan vertical restitué par une observation
continue dans le temps du profil vertical (mesures lidar). Sous la tropopause (zone de fort
gradient vertical d’ozone), des zones d’enrichissement en ozone suggèrent soit des intrusions
d’ozone stratosphérique soit du transport depuis l’Amérique du Nord d’ozone produit pho-
tochimiquement dans la troposphère. La distinction des 2 sources nécessite des calculs de
trajectoires des masses d’air (voir section du cours sur ce sujet). Ces observations suggèrent
un double rôle des circulations verticales : un couplage entre stratosphère et troposphère et
du transport interrégional des polluants. L’effet sur l’ozone est du même ordre de grandeur
pour les 2 processus.

3



Figure 3.2 –
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Figure 3.3 –
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3.3 Méthode d’analyse du développement des zones
frontales des moyennes latitudes

3.3.1 Apport de l’analyse des champs de vent et température
La structure et l’évolution des perturbations météorologiques ont été étudiées dés 1920

par l’école Norvégienne (Bjerkens). Même si une nouvelle approche est maintenant largement
basée sur les concepts de la météorologie dynamique utilisant les équations de la dynamique
des fluides dans le cadre quasi-géostrophique, le modèle simplifié basé sur l’examen de l’évo-
lution des champs de vent et température en surface et en altitude (par exemple à 500 hPa)
reste pertinent. Dans cette approche la perturbation est caractérisée par (Fig. 3.4) :

– un front chaud incliné dans un plan vertical et surplombant un coin d’air froid peu épais.
Ce front est aussi caractérisé par de vastes zones nuageuses souvent précipitantes.

– un front froid plus abrupt où l’air peut être transporté localement rapidement en
altitude avec formation de nuages d’averse

– un secteur chaud entre les deux fronts. Son développement va largement conditionner
celui de la perturbation.

Les conditions initiales permettant le développement de la perturbation sont illustrées
sur la figure 3.5a et montrent le rôle de la formation de gradient horizontaux de température
dans la basse atmosphère à savoir :

– dans les zones de déformation des écoulements par des régions montagneuses
– aux interfaces continent-océan
Le développement ultérieur de la perturbation est caractérisé par la progression du secteur

chaud visible sur le champ de température T en surface et le creusement du champ de pression
qui est généralement représenté par l’évolution du geopotentiel φ sur un niveau de pression p
constant (par exemple 500 hPa). Dans un champ de vitesse ~V , la réponse atmosphérique à un
creusement du géopotentiel est toujours associée à une courbure de l’écoulement quantifiée
par le tourbillon relatif ~ξ = ~∇∧ ~V . On rappelle aussi les relations reliant φ à la température
(équilibre hydrostatique) et à la composante verticale ξg de ~ξ en ne prenant en compte que
la composante géostrophique du vent ~Vg (équilibre géostrophique) :

~Vg = 1
f0
~∇φ ∧ ~k

ξg = ∂vg

∂x
− ∂ug

∂y
= ∇2φ

f0
∂φ

∂ lnP = −RT

avec f = f0 + βy ≈ f0 (f augmente avec la latitude). Ces relations expliquent pourquoi
l’évolution du géopotentiel est clairement bien décrite par un suivi de la température de la
basse atmosphère et du tourbillon en altitude à 500 hPa. Cette évolution de l’onde barocline
est ainsi représentée sur la figure 3.5.

En parallèle au creusement du champ de pression dans la moyenne troposphère, l’analyse
du géopotentiel vers 200 hPa (Fig. 3.6) montre que la tropopause subit une déformation
avec une subsidence centrée sur l’anomalie de tourbillon à 500 hPa. Cette déformation est
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Figure 3.4 –

par ailleurs associée à des mouvements verticaux qui sont eux même une manifestation de
l’évolution de l’onde barocline. A la différence de la condition limite en surface qui par
frottement s’oppose à la propagation de la perturbation, la limite supérieure au volume
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étudié, c.a.d. la tropopause, accompagne l’évolution de l’onde barocline.

Figure 3.5 –
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Figure 3.6 –

3.3.2 Equation d’évolution du géopotentiel
Pour comprendre plus précisément l’intérêt de s’appuyer sur les cartes de la figure 3.5,

nous pouvons examiner les 2 équations de base tirées des équations de la dynamique dans le
cadre quasi-géostrophique : (i) l’équation dérivée de la conservation du moment en utilisant
la relation tourbillon-geopotentiel traduisant l’équilibre géostrophique (ii) l’équation dérivée
de la conservation de l’énergie en utilisant la relation température/geopotentiel traduisant
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l’équilibre hydrostatique. Ces 2 équations s’écrivent :

∇2∂φ

∂t
= −f0 ~Vg.

−−−−−−−−→
∇(∇

2φ

f0
+ f) + f 2

0
∂ω

∂p
(3.1)

∂

∂p

∂φ

∂t
= − ~Vg.

−−−−→
∇(∂φ

∂p
)− σω (3.2)

avec ω la vitesse verticale en coordonnées pression, et σ = RT
pθ

∂θ
∂p

le paramètre de stabilité
statique. Dans l’équation 3.1 la tendance du géopotentiel est reliée à l’advection de tour-
billon et à la génération de tourbillon par divergence. Dans l’équation 3.2 la tendance du
géopotentiel est reliée à l’advection thermique et à l’intensité des déplacements verticaux
adiabatiques. Pour étudier la tendance du géopotentiel on élimine la vitesse verticale ω pour
obtenir l’équation 3.3 qui relie l’évolution temporelle à la simple connaissance des dérivées
spatiales du champ du géopotentiel au temps t.[

∇2 + f 2
0
σ

∂2

∂p2

]
∂φ

∂t
= −f0 ~Vg.

−−−−−−−−→
∇(∇

2φ

f0
+ f) + ∂

∂p

f 2
0
σ
~Vg.

−−−−−→
∇(−∂φ

∂p
)
 (3.3)

On fait souvent l’hypothèse d’une variation sinusoidale du geopotentiel en x (longitude)
et en y (latitude) avec des longueurs d’onde k et l, ce qui permet de ré-écrire que le membre
de gauche de l’équation 3.3 varie comme −∂φ

∂t
puisque ∇2 ∂φ

∂t
≈ −(k2 + l2)∂φ

∂t
. La dérivée

seconde en p peut être négligée en 1ere approximation en supposant une variation lineaire de
∂φ
∂t

avec l’altitude. Le membre de droite comprend 2 termes : l’advection de tourbillon (terme
B) et l’advection thermique (terme C). La figure 3.7 illustre les variations en longitude et
en altitude du signe de ces termes en se rappelant que le vent géostrophique est tangent au
lignes de courant représentées par les isohypses.

Le terme B est négatif à l’arrière de la dépression à 500 hPa mais est nul sur l’axe
de la dépression. Ceci correspond donc à un déplacement horizontal sans amplification de
l’anomalie du géopotentiel. L’advection de tourbillon joue aussi un rôle important sur la
propagation verticale du la perturbation subit par le geopotentiel. Par ailleurs la figure 3.7
montre que le découplage vertical entre l’advection à 500 hPa et le reste de la troposphère
(surface ou tropopause) sera ainsi plus important pour les perturbations de faibles dimensions
(< 2000 km) que pour les grandes longueurs d’onde. L’advection de tourbillon ne peut donc
pas amplifier à elle seule la perturbation mais va assurer son déplacement et son interaction
avec le front de surface.

Le terme C assure lui l’amplification de l’onde barocline puisque la partie inférieure de
la figure 3.7 montre qu’il est positif sur la dorsale à 500 hPa (position du maximum de
l’onde) et négatif sur le thalweg. Ceci est du à (i) une advection thermique négative sous la
dorsale en accord avec la progression du secteur chaud vers le nord (ii) à l’augmentation de
l’advection thermique avec la pression car les gradients horizontaux de température sont plus
marqués au voisinage de la surface. On valide ainsi la vision classique du développement des
perturbations de moyennes latitudes qui est largement déterminé par l’évolution du secteur
chaud même si la propagation verticale du caractère cyclonique de l’écoulement reste assuré
par l’advection de tourbillon en altitude.
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Figure 3.7 –

3.4 Méthode d’analyse des circulations verticales

La détermination des déplacements verticaux est fondamentale pour étudier le transport
des polluants dans l’atmosphère sur de longues distances mais aussi pour déterminer le
degré d’impact d’une source de surface sur l’échelle régionale ou globale. Nous avons aussi
vu que ces mouvements verticaux vont contribuer à l’évolution des structures frontales et
donc du degré de mélange possible entre des masses d’air de composition chimique différente.
Nous allons nous interésser ici à différentes méthodes que l’on peut mettre en oeuvre pour
diagnostiquer le sens et la répartition spatiale de ces circulations verticales aux latitudes
moyennes.
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3.4.1 Approche basée sur l’équation de conservation de la masse :
méthode cinématique

La méthode qui apparaît la plus simple pour déterminer la structure spatiale du champ
de vent vertical est d’utiliser l’équation de conservation de la masse et ∂u

∂x
+ ∂v

∂y
+ ∂ω

∂p
= 0 et

de l’intégrer sur la coordonnée verticale (ici p) en utilisant le fait que ~V = ~Vg + ~Vag et que
divH ~Vg = 0. on obtient alors :

ω(p) = ω(ps) + (ps − p)divH ~Vag (3.4)

Comme les écarts au vent géostrophique sont faibles, l’erreur sur le calcul de la divergence
de ce champ peut être très grande (> 100%). Cette méthode n’est donc envisageable que
si le champ de vent est suffisamment bien résolu pour avoir des erreurs < 10% sur le vent
agéostrophique. Ceci est possible avec les nouvelles analyses météorologiques ayant des réso-
lutions horizontales supérieures à 100 km. Cependant les modèles de climat et les modèles
chimiques travaillent souvent à des résolutions moins élevées.

3.4.2 Equation de la vitesse verticale en quasi-géostrophique
Une autre approche consiste à revenir aux équations 3.1 et 3.2 pour exprimer la vitesse

verticale en fonction des différents forçages discutés dans la section précédente : advection de
tourbillon et advection thermique. En effet ces 2 équations peuvent être à nouveau combinées
mais en éliminant cette fois la variable ∂φ

∂t
. Pour cela nous utilisons le laplacien de l’équation

3.2 et la dérivée selon p de l’équation 3.1. On obtient l’équation de la vitesse verticale ω qui
ne dépend que des dérivées spatiales de φ à un intant donné :[

∇2 + f 2
0
σ

∂2

∂p2

]
ω = f0

σ

∂

∂p

 ~Vg.
−−−−−−−−→
∇(∇

2φ

f0
+ f)

+ 1
σ
∇2

 ~Vg.−−−−−→∇(−∂φ
∂p

)
 (3.5)

Comme précédemment le membre de gauche est proportionnel à −ω. Le 1er terme du membre
de droite de l’équation 3.5 est la variation en altitude de l’advection de tourbillon et le 2eme
terme est proportionnel à − ~Vg. ~∇T en supposant toujours une variation de type sinusoïdale
en x et y pour l’onde thermique. On remarquera aussi que l’advection de tourbillon diminue
toujours avec p puisque le tourbillon diminue quand on se rapproche de la surface. La dérivée
selon p change donc aussi le signe de l’advection de tourbillon. Si on étudie le rôle de ces 2
termes sur signe de ω (Fig. 3.8), on obtient pour l’advection de tourbillon :

– ω > 0 à l’arrière de la dépression d’altitude puisqu’elle a un signe opposé au terme B
de l’équation 3.3

– ω < 0 à l’avant de la dépression d’altitude
On peut noter que les déplacements verticaux associés à ce terme compense la perturbation
de température induite par l’advection thermique de basse couche. En effet la subsidence à
l’arrière de la dépression sur le flanc anticyclonique implique un réchauffement par compres-
sion alors que l’ascendance à l’avant de la dépression implique un refroidissement par détente
adiabatique.
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Pour le rôle de l’advection thermique on peut de la même façon étudier le signe de ω et
on obtient :

– ω > 0 dans la zone du maximum de tourbillon à 500 hPa c.a.d. derrière le front froid
de surface

– ω < 0 dans la zone du minimum de tourbillon à 500 hPa c.a.d. à l’avant du front chaud
de surface

A nouveau on remarque que les déplacements verticaux associés à ce terme compense l’ad-
vection du tourbillon dans la dépression d’altitude. En effet la subsidence dans le maximum
de tourbillon correspond à une diminution de φ au centre de la dépression d’altitude et donc
une augmentation de (f + ξ) puisque ξ ∝ ∇2φ ∝ −φ. Cette augmentation vient bien com-
penser l’advection négative de tourbillon à l’arrière de la dépression. De même l’ascendance
dans le maximum de tourbillon induit une augmentation de φ qui implique une diminution
de (f + ξ).

Figure 3.8 –
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Les circulations verticales permettent donc à l’atmosphère de rester proche
de l’équilibre géostrophique et de l’équilibre hydrostatique même lors d’une per-
turbation du champ du géopotentiel.

Le diagnostique de ces circulations à partir de l’équation 3.5 présente l’avantage de n’uti-
liser que la connaissance instantanée du champ de géopotentiel. ceci est très utile pour avoir
une première idée de la localisation des zones d’ascendance et de subsidence. En ce qui
concerne la précision du calcul du vent vertical, même si les champs du géopotentiel peuvent
être déterminés avec une bonne précision, la nécessité d’utiliser le calcul de dérivées d’ordre
supérieur limite quelque peu l’intérêt pratique de la méthode.

3.4.3 L’utilisation des coordonnées isentropes : la fonction de cou-
rant de Montgomery

Pour obtenir une équation n’utilisant pas la divergence du vecteur vent, il est courant de
partir de l’équation de conservation de l’énergie en supposant les termes de chauffage dia-
batique faibles devant les autres mécanismes modifiant le champ de température (advection
horizontale, détente adiabatique) et on obtient :

Dθ

Dt
=

(
∂θ

∂t

)
p

+ ~VH . ~∇θ + ω
∂θ

∂p
= 0

ω = − 1
∂θ
∂p

(∂θ
∂t

)
p

+ ~VH . ~∇θ



Pour éviter de faire intervenir le gradient vertical de température dans l’équation précédente
nous remplaçons la coordonnée verticale p par la température potentielle θ. Nous devons
alors utiliser les relations classiques exprimant les changements des dérivées partielles selon
t ou selon x,y : (

∂θ

∂t

)
p

= −∂θ
∂p

(
∂p

∂t

)
θ(

∂θ

∂x

)
p

= −∂θ
∂p

(
∂p

∂x

)
θ

En appelant ~Vθ la projection du vent sur la surface isentrope de température θ et ωθ le vent
vertical lié à un déplacement sur cette surface, on obtient l’expression suivante pour la vitesse
verticale :

ωθ =
(
∂p

∂t

)
θ

+ ~Vθ.
−−→
∇θp (3.6)

Par rapport à l’équation 3.4, le terme en ~Vθ.
−−→
∇θp ne fait plus intervenir la divergence

du vent mais seulement son module. Nous avons cependant besoin d’évaluer la variation
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temporelle du champ de température ce qui est un facteur limitant avec des analyses météo-
rologiques souvent fournies toutes les 6 heures.

L’existence de déplacements verticaux dans un tel formalisme implique nécessairement
une inclinaison des isentropes par rapport à un plan horizontal, examinons si c’est bien le
cas. L’angle d’inclinaison α d’une isentrope sur l’horizontal s’écrit :

tanα =
(
∂z

∂x

)
θ

∝ −
(
∂p

∂x

)
θ

=

(
∂θ
∂x

)
p

∂θ
∂p

(3.7)

Or
(
∂θ
∂x

)
p
< 0 si l’axe x est orienté sur un axe Sud-Nord, et pour une atmosphère pas trop

instable (c.a.d. ∂θ
∂p
< 0 ou |dT

dz
| < g

Cp
=10 K/km), on obtient tanα > 0 ce qui veut dire que

les isentropes s’inclinent généralement vers le haut quand on regarde les régions plus froides.
Ceci est illustré par la figure 3.9a qui représente le champ de pression (tireté) sur une surface
isentrope à 310 K située à 300 hPa sur le Canada et 900 hPa sur la Floride. De même la
coupe verticale des isentropes entre 295 K et 385 K pour une dépression se développant sur
les Rocheuses montrent la même chose à l’échelle régionale (Fig.3.9b).

Sur la figure 3.9a est également représenté les lignes de courant permettant de décrire
l’écoulement sur une surface isentrope. Pour une surface isobare, nous savons que le géopo-
tentiel représente la fonction de courant permettant de décrire la forme de l’écoulement. En
utilisant les relations permettant de passer des dérivées en coordonnées pression aux dérivées
en coordonnées θ et en définissant la fonction de Montgomery ψ = (CpT + gz)θ, on montre
que : (

∂ψ

∂x, y

)
θ

=
(
∂φ

∂x, y

)
p

(3.8)

avec Cp est la capacité calorique de l’air sec. On utilise pour cela le paramètre π = CpT
θ

=
Cp(p/1000)R/Cp . L’équation 3.8 montre bien que la fonction de courant de Montgomery
permet de déterminer le vent sur la surface isentrope, c.a.d. :

uθ = −1
f0

(
∂ψ

∂y

)
θ

vθ = 1
f0

(
∂ψ

∂x

)
θ

Le 2eme terme de l’équation 3.6 est alors déterminé par la connaissance des 2 paramètres
représentés sur la figure 3.9a : ψ et (−→∇p)θ.
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Figure 3.9 –
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Hypothése de l’onde gelée
Pour s’affranchir de la connaissance du premier terme de l’équation 3.6 qui nécessite

un suivi de l’évolution avec une bonne résolution temporelle de l’ordre de 1 h, nous allons
supposer qu’à l’échelle de 12 h l’onde se déplace sur l’isentrope avec une vitesse de translation
~C sans modifier fortement sa forme.Ceci revient à admettre que l’onde est gelée sur un temps
faible devant la durée de vie de la perturbation c.a.d. 3 à 4 jours. Avec cette hypothése la
dérivée Lagrangienne de p est nulle et on peut écrire que :(

∂p

∂t

)
θ

= −~C(−→∇p)θ (3.9)

ωθ = ~VRθ(
−→
∇p)θ (3.10)

avec ~VRθ la vitesse de déplacement des masses d’air relative au centre du sytéme dépression-
naire qui peut être donc déterminée par la fonction de Montgomery relative ψRθ.

L’étude des cartes de fonction de Montgomery relative ψRθ sur une surface
isentrope permet donc de visualiser précisément les trajectoires des masses d’air
par rapport au champ de pression et localiser la position des zones d’ascendance
et de subsidence par rapport au centre dépressionnaire.

3.4.4 Trajectoires et lignes de courants
L’hypothése de l’onde gelée a aussi une conséquence importante sur l’interprétation des

fonctions de courant de Montgomery relatives. En effet ceci implique que l’écoulement est
stationnaire puisque que ψRθ est indépendante de t. Les lignes de courant peuvent alors être
identifiées avec les trajectoires réelles des masses d’air.

Nous rappelons que la trajectoire d’une masse d’air est définie comme la ligne composée
par les points M(xT , yT ) correspondant à la solution à chaque pas de temps t de l’équation :

xT (t) =
∫
u(t)dt

yT (t) =
∫
v(t)dt

La fonction f correspondant à la trajectoire yT = f(xT ) n’a pas de raison de correspondre
à la fonction de y = ψ(x) =

∫ v(t)
u(t)dx sauf si l’écoulement est stationnaire (voir exemples

dans Appendix A). La détermination de la fonction f pour une écoulement non stationnaire
n’est pas simple et est effectuée de manière itérative. En linéarisant l’intégration temporelle
sur un pas de temps suffisamment court (< 10min), on définit la position x(t + δt) =
x(t) + δt[u(t + δt) + u(t)]/2. Comme nous avons 2 inconnues x(t + δt) et u(t + δt), on
remplace u(t+ δt) par une valeur "first guess" en général u(t) et on obtient alors :

x(t+ δt) = x(t) + δtu(t, x(t)) (3.11)
x′(t+ δt) = x(t) + δt[u(t, x(t+ δt)) + u(t, x(t))]/2 (3.12)

Quand x,y,p et x’,y’,p’ deviennent similaires, on arrête l’itération. On prend en général x-x’
ou y-y’ < 0.5 km et p-p’ < 5-10 hPa pour p ∈ [200 hPa, 1000 hPa].
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3.4.5 Extension aux atmosphères humides
Pour une atmosphère humide, l’utilisation d’une coordonnée θ n’est plus vraiment per-

tinente car nous ne pouvons plus négliger les échanges de chaleur dus aux changement de
phase de la vapeur d’eau. Heureusement aux moyennes latitudes une large fraction de la
troposphère libre (entre 3 et 10 km) reste sans nuages thermodynamiquement très actifs, ce
qui rend l’analyse isentropique toujours pertinente (voir chapitre 4)

L’autre approche est de travailler sur des surface de même température du thermomètre
mouillée θw ou de même température potentielle équivalente θE plutôt que sur une surface
isentrope. Les deux grandeurs sont couramment utilisées et permettent de définir la même
surface. θE est toujours supérieure à θ puisque on ajoute à θ l’élévation de température
correspondant à la chaleur dégagée en amenant une masse d’air à saturation de tout son
contenu en vapeur d’eau (voir fig. 3.10). En revanche θw est inférieure à θ puisqu’il s’agit de
la valeur de θ pour une pression de vapeur saturante ew(θw, p0) = ew(θ, pLCL). Sachant que
ew augmente avec la pression et avec la température, ew(θw, p0) < ew(θ, p0) et donc θw < θ.

Par ailleurs les surfaces iso-θw seront toujours plus inclinés par rapport à la verticale
puisque ∆θ/∆z ≈ 5oC/km alors que ∆θw/∆z ≈ 0.6oC/km. Les mouvements verticaux dans
la partie humide du front seront ainsi plus efficaces que les mouvements isentropiques de l’air
sec.

Figure 3.10 –
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3.5 Exemples d’analyses des mouvements relatifs aux
perturbations

Dans cette partie nous allons maintenant donner des exemples d’utilisation des lignes de
courant relatives au référentiel défini par le centre de la perturbation d’altitude. De tels lignes
de courant ont permis à partir de l’examen d’un grand nombre de situations météorologiques
de visualiser à un instant donné les types de circulations frontales permettant de déplacer
verticalement de façon effective des masses d’air à travers la troposphère exactement comme
on pourrait le faire avec des calculs de trajectoires.

3.5.1 Les différents types de circulations associés à une perturba-
tion

La classification des circulations se comprend assez bien si on considère (i) l’inclinaison
des surface isentropes par rapport à un plan horizontal (ii) l’intensité relative de la vitesse
de déplacement ~C de l’onde barocline par rapport à celle du vent géostrophique dans la
zone frontale ("jet stream" ou courant jet). L’inclinaison implique que au creux du thalweg
la masse d’air est à basse altitude (p> 700 hPa) et au maximum de la dorsale elle est à
haute altitude (p< 350 hPa). Or ‖~C‖ ≈ 20-30 ms−1 c’est à dire plus faible que le courant
jet à 300 hPa mais plus forte que le vent à 700 hPa. Ceci va permettre de définir 4 types de
circulations frontales :

– la branche AA à l’avant de la perturbation sur la partie haute de la figure 3.11 possède
une courbure anticyclonique car les masses d’air à basse altitude sont moins rapides
que le déplacement d’ensemble du système. L’air externe à la dépression peut alors être
incorporé dans le système frontal. On l’appellera le "Warm Conveyor Belt" (WCB)

– la branche DD à l’arrière de la perturbation sur la figure 3.11 possède cette fois une
courbure cyclonique car le ralentissement de l’écoulement dans les basses couches per-
met à de l’air de s’échapper de la zone frontale sur le flanc ouest de la dépression
d’altitude. On l’appellera l’intrusion sèche

– la branche DCA sur cette même figure correspond à une circulation d’air dans la partie
la plus rapide du courant jet et donc moins influencée par les processus d’entrainement
à l’avant et détrainement à l’arrière. On parlera d’une circulation frontale rapide inter-
agissant peu avec l’environnement

– la partie basse de la figure 3.11 illustre aussi le cas d’un intensification de la dépression
de surface qui entraîne un mouvement cyclonique de plus faible diamètre et qui peut
ainsi transporter de l’air vers le centre de la dépression d’altitude et sous le WCB. A
la différence du WCB qui est a peu prés parallèle à la zone frontale, cette circulation
permet un transport perpendiculaire au front. On l’appellera le "Cold Conveyor Belt"
(CCB)

Le WCB qui entraîne dans le front de l’air situé à basse altitude et à plus basse latitude
permet le transport en altitude de masses d’air chaudes et humides avec formation de nuages
et de précipitations. Cette circulation permet des transport verticaux de l’ordre de 350 hPa
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par jour. Ceci sera aussi facile de vérifier le développement d’une telle circulation avec des
cartes de la distribution nuageuse. Les descentes dans l’intrusion sèche sont plus lentes avec
des temps de transport en moyenne de l’ordre de -40 hPa par jour. Ceci est cohérent avec la
nécessité de conserver globale la masse de la troposphère puisque la taille des zones nuageuses
est plus faible que l’extension des zones plus sèches. L’humidification des masses d’air par
précipitation sous le WCB implique un déplacement des masses d’air dans le CCB sur des
isentropes humides. Ceci permet donc un transport vertical suffisamment efficace même si
l’extension horizontale de la zone influencée par le CCB est 3-5 fois moins grande que pour
le WCB. Par ailleurs l’air advecté dans le front par le CCB se situe à plus hautes latitudes
et sera donc plus froid.

Concernant le rôle de ces circulations sur le transport de constituants chimique, on no-
tera que le WCB permet un transport jusqu’à niveau de la tropopause d’espèces chimiques
situées à relativement basse latitudes (< 45oN) dans des régions photochimiquement actives
(production polluants secondaires ozone, aérosols organiques) ou de végétations continentales
humides (émission de CH4). Inversement l’intrusion sèche représente un processus important
dans l’apport d’ozone d’origine stratosphérique dans la basse troposphère. Le CCB permet-
tra lui d’entraîner dans la zone frontale les émissions du Nord de l’Europe (> 50oN) lors de
l’arrivée des perturbations Nord Atlantique.

3.5.2 Exemples d’études de cartes des fonctions de Montgomery
Cas d’une depression de surface bien développée

Un premier exemple permettant de comparer l’intérêt respectif des représentations isobare
et isentrope est donné sur la figure 3.12 pour une dépression de surface bien développée sur
les USA le 27 février . La carte isobare permet une visualisation de la position du courant
jet (zone de resserrement des lignes isohypses) puisque ~Vg ∝ ~∇φ. Cette carte permet de
localiser approximativement les zones ascendances et subsidence (voir paragraphe 3.4.2) par
exemple la zone d’advection thermique, c.a.d. la zone d’ascendance correspond à un vent avec
une composante méridienne et non perpendiculaire au gradient horizontal de température.
En revanche le positionnement exact par rapport aux structures nuageuses ou aux zones
sources de polluants atmosphériques n’est pas possible. L’analyse isentrope permet avec les
fonctions de Montgomery relative de repérer la ligne la plus à l’ouest avec une courbure
anticyclonique qui définira la limite précise de l’extension du basculement entre WCB et la
circulation frontale rapide. Une comparaison avec la structure du champ nuageux permet de
confirmer que cette approche est capable d’une description fiable du WCB (Fig. 3.13). La
coupe verticale le long de l’axe du WCB montre aussi que le déplacement des masses d’air
depuis la basse troposphère peut être décomposé en 3 étapes :
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Figure 3.11 –
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– ascension sur les lignes adiabatiques sèches (ligne trait plein sur fig. 3.13) sous l’effet
de l’advection thermique dans le secteur chaud du front de surface

– saturation de l’air chaud et humide vers 750 hPa
– ascension plus rapide de l’air selon les isentropes humides (ligne tiretées sur fig. 3.13)
jusqu’à 400 hPa et ascension plus lente au dessus de 400 hPa puisque l’inclinaison des
isentropes humides ne différent plus vraiment des isentropes sèches.

Cas d’une dépression d’altitude avant interaction avec front de surface

Un autre exemple est donné sur la figure 3.14 qui correspond à un courant jet intense
toujours au dessus des USA le 9 janvier mais avec une courbure modeste du vent à 500
hPa mais non perpendiculaire au gradient de tourbillon. En effet les courbes de tourbillon
absolu sont représentées par les lignes tiretées sur cette figure et indiquent que la dépression
d’altitude se développe au dessus des grands lacs. La zone d’ascendance avec précipitation
se situe sur la cote Est. L’analyse isentrope permet à nouveau de bien localiser la limite
ouest du WCB. L’intrusion sèche est aussi clairement visible sur cette carte car la dépression
d’altitude se déplace assez rapidement avec des effets d’entrainement et detrainement assez
marqués. Cet exemple est intéressant car il montre aussi qu’il n’est pas nécessaire d’avoir
un front de surface bien développé pour développer un WCB et les structures nuageuses
associées. Le soulèvement dans le WCB correspond à une ascendance de 800 hPa (z=2km)
à 300 hPa (z=8 km) sur 1000 km.

Cas d’une cyclogénèse bien développée

Le dernier exemple concerne un cas de cyclogénèse bien développé qui va accentuer le
caractère cyclonique de la dépression de surface. Il s’agit d’un cas du 22 Octobre avec une
couverture nuageuse montrant la bande de nuages d’altitudes correspondant au WCB (voir
ligne C sur la figure 3.15b qui représente la limite ouest duWCB). Une protubérance nuageuse
localisée entre les 2 points CC est perpendiculaire au WCB et se distingue des nuages de
basse couche. Cette masse de nuages est à plus basse altitude comme la montre l’ombre
portée le long de la ligne C. L’analyse isentrope de fonction de Montgomery relative (Fig.
3.15a) confirme que ceci correspond au développement d’une circulation du type CCB avec
un soulèvement des masses d’air entre 700 hPa et 400 hPa sur 500 km. Au nord de cette
zone les lignes de courant ont une courbure anticyclonique et se confondent alors avec celles
du WCB au dessus de 400 hPa. Au sud la courbure devient cyclonique avec enroulement
en altitude autour de la dépression de surface. Dans cette zone la circulation du CCB se
rapproche aussi de l’intrusion sèche à l’Ouest de la ligne C. L’absence de précipitation sous
l’intrusion sèche permet aussi d’expliquer le ralentissement des ascendances liées au CCB au
dessus de 600 hPa.

On s’attend aussi à observer dans cette région une stratification importante de la com-
position chimique avec superposition de 3 couches de nature très différente : le CCB de 800
à 600 hPa (émissions latitudes >40N), l’intrusion sèche entre 600 et 400 hPa (peu humidité
et ozone stratosphèrique), le WCB entre 400 et 300 hPa (émissions latitudes <40N).
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Figure 3.12 –
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Figure 3.13 –
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Figure 3.14 –
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Figure 3.15 –
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3.5.3 Bilan d’énergie associé au WCB
Si la circulation correspondant au WCB correspond bien au déplacement d’une masse

d’air depuis la basse troposphère des latitudes subtropicales avec une température de surface
Ti de l’ordre de 25oC jusqu’au niveau du jet stream à une latitude de l’ordre de 50oN, nous
pouvons vérifier si le bilan d’énergie lors d’un tel transport correspond bien à la conversion
entre énergie cinétique et énergie potentielle. L’équation de conservation de l’energie totale
dans un référentiel relatif à la perturbation va s’écrire

d(Kr + Pr)
t

= 1
ρ

(
∂p

∂t

)
r

− 2−→Vr .(~Ω ∧ ~C)

Kr = 1
2V

2
r

Pr = φ+ CpT + LerH2O

avec ~Ω = vitesse de rotation de la terre, ρ = densité moléculaire, Kr et Pr sont les énergies
cinétique et potentielle, LerH2O=énergie générée par changement de phase de la vapeur d’eau.
Le membre de droite est proche de zéro car énergie de déformation est faible (p peu variable
dans l’hypothèse de l’onde gelée) et l’énergie de translation avec vitesse C est aussi faible car
−→
Vr est soit parallèle à

−→
C soit faible pour les mouvements méridiens. En utilisant les suffixes i

et f pour les variables de l’état initial et final et en supposant φi=0 et Vi = 0, on peut écrire :

φf = Cp(Ti − Tf )−
1
2V

2
f (3.13)

On peut établir une 2eme équation utilisant la forme du profil vertical de température au
niveau du point d’arrivée pour établir la dépendance de φf avec la température T0 au niveau
du sol dans la partie Nord du WCB connaissant le gradient adiabatique humide Γw de l’ordre
de 6oC/km.

φf = gZf = g

Γw
(T0 − Tf ) (3.14)

En éliminant Tf entre ces 2 équations nous obtenons alors une expression montrant que Zf
ne dépend que de la différence de température potentielle humide entre le point i et le point
f et de la vitesse du courant jet dans la zone de sortie du WCB. Notons que la forme de la
trajectoire dans le WCB n’intervient pas et on retrouve bien les contraintes imposées par
une conversion entre énergie potentielle disponible et énergie cinétique (voir figure 3.16)

Zf = (T0 − Ti)
Cpg

CpΓw − g
+ V 2

f

g

2(CpΓw − g) (3.15)

En général on considère la différence entre Γwet g/Cp comme étant faible et on peut estimer
la vitesse Vf en considérant uniquement la différence de température de 10 K entre T0 et Ti,
nous obtenons alors une valeur de l’ordre de 100 ms−1. De telles vitesses ne sont rencontrées
que dans la haute troposphère et ceci est cohérent avec l’ascension élevée des masses d’air
dans le WCB. Ceci confirme bien la pertinence de considérer ces lignes comme des quasi-
trajectoires des masses d’air.

27



Figure 3.16 –
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3.6 L’apport des mesures de traceurs chimiques

3.6.1 Quels traceurs utiliser ?

3.6.2 Analyse de l’article de Bethan et al. 1996

3.6.3 Analyses climatologiques des correlations ozone-monoxide
de carbone

3.7 Annexes
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