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Introduction

Le climat a toujours réglé le mode de vie des êtres vivants, y compris les humains.
Au cours de son histoire l’homme a su s’y adapter en exploitant les ressources naturelles
desquelles il tire de l’énergie et se nourrit. En outre, depuis un peu plus un siècle l’homme
est devenu acteur de la machine climatique. Par ses activités il modifie le climat. En chan-
geant la couverture végitale du sol, par exemple, il modifie ses capacités d’absorption et
de reflection du rayonnement solaire, et influe ainsi le bilan radiatif et hydrologique. En
émettant des polluants il change la composition chimique de l’atmosphère, et donc ses
propriétés d’absorption des radiations solaires ou du rayonnement terrestre. En particu-
lier, l’augmentation de la concentration de dioxyde de carbone due, en majeure partie, à
l’utilisation des combustibles fossiles, augmente l’effet de serre naturel et entraine une
hausse de la température du globe.

Le Quatrième Rapport du GIEC (Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolu-
tion du Climat) conclut, sur la base des faits observés, que de nombreux systèmes natu-
rels, sont touchés par des changements climatiques régionaux, particulièrement par des
augmentations de température. Le réchauffement du climat est révélé par les change-
ments concernant le niveau de la mer, la couverture neigeuse, la superficie des glaciers
et les précipitations. Les changements climatiques ont également eu des incidences im-
portantes sur le système socio-économique. En fait, notre vulnérabilité aux phénomènes
climatiques s’accroît avec l’augmentation des populations, l’urbanisation et notre dépen-
dance croissante aux infrastructures de transport, de communication et de distribution
d’énergie. Dans ce contexte la région de l’Europe et du bassin Méditerranéen est particu-
lièrement sensible aux variations et changements du climat.

Ce sont plutôt les phénomènes climatiques extrêmes qui affectent davantage l’écosys-
tème et la société. Au cours de ces dernières années les extrêmes climatiques ne cesse
pas de battre des records. Les canicules estivales sur l’Europe centrale et d’ouest en 2003
et sur l’Europe centrale et du sud-est en 2007, l’ouragan Katrina en 2005, l’inondation
en Grande-Bretagne en juin-juillet 2007, la vague de froid en juillet 2007 en Argentine...
Tous ces événements peuvent, sans exagération, être qualifiés d’historiques, du moins
à l’échelle régionale. L’accumulation apparente des phénomènes extrêmes, provient-elle
du hasard ou de la variabilité naturelle ? ou peut-être représente-elle une tendance liée
au réchauffement climatique ? Selon le rapport du GIEC, depuis cinquante ans, des in-
dices d’un changement pour différents types d’événements climatiques extrêmes ont été
détectées dans plusieurs régions du monde. Cependant, il n’est à ce jour pas possible de
démontrer que les événements météorologiques récents sont le signe d’un changement
climatique. L’absence de réponse claire est en partie due à la difficulté méthodologique
d’étudier ce type d’événements qui, par définition, sont rares. Une meilleure compréhen-
sion de la nature statistique et physique des événements climatiques extrêmes est une
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étape nécéssaire avant de pouvoir répondre à cette interrogation.

Notre étude se situe dans ce contexte. Le principal outil statistique que nous allons
utiliser dans cette thèse est la théorie des valeurs extrêmes. Elle nous aidera à étudier les
propriétés statistiques des températures et des précipitations extrêmes sur l’Europe et le
bassin Méditerranéen, ainsi qu’à évaluer leur lien avec la circulation atmosphérique sur
l’Atlantique du Nord. L’évolution future du climat sera examinée en utilisant le modèle
de circulation générale du LMD (Laboratoire de Météorologie Dynamique) .

La thèse est organisée en cinq chapitres. La premier partie introduit de divers concepts
liés au sujet de la thèse et nécessaires pour mettre en contexte les questions de l’étude. Le
second chapitre est dédié à la présentation de la théorie des valeurs extrêmes, ainsi que du
modèle du LMD. Les trois chapitres suivants décrivent les principaux résultats obtenus au
cours de la thèse. Nous avons emprunté au projet IMFREX (http ://medias.dsi.cnrs.fr/ im-
frex) l’idée de réaliser cette étude en deux étapes : dans un premier temps, une analyse
statistique permet de décrire les propriétes des extrêmes, et dans un deuxième temps une
approche, dite dynamique, permet de rélier les extrêmes à la circulation grande échelle.
Les chapitres trois et quatre sont basés sur l’approche statistique, qui consiste à ajuster des
lois théoriques aux distributions empiriques des valeurs extrêmes observées (ou simulées)
afin de quantifier et qualifier ces dernières. Le chapitre trois est consacré à l’évaluation du
régime des extrêmes dans le climat actuel. Dans ce but nous allons examiner les données
des stations météorologiques couvrant toute l’Europe. Ensuite, les températures et pré-
cipitations extrêmes simulées par LMDZ sont comparées avec les valeurs observées. Ce
travail est destiné à évaluer la capacité du modèle LMDZ à reproduire des aspects locaux
du climat européen, et notamment les événements extrêmes. L’évolution future du climat
européen sera présentée dans le chapitre quatre. Nous allons, par ailleurs, évoquer des
questions concernant des incertitudes sur la projection future des extrêmes, la linéarité de
la réponse des extrêmes au changement climatique, ainsi que l’hypothèse de l’attribution
du changement récent du régime des extrêmes à l’effet de serre. Le chapitre cinq repose
sur l’approche dynamique. Cette approche consiste à identifier les situations météoro-
logiques sur le secteur Atlantique Nord-Europe qui favorisent les événements extrêmes
sur le continent européen. Cette étude sera réalisée avec deux objectifs sous-jacents. Le
premier est d’établir le lien entre la circulation atmosphérique à grande échelle et les va-
riables climatiques locales. La seconde concerne la possibilité d’utiliser un tel lien dans
les études du climat régional basées sur une des méthodes de downscaling statistique.
Nous allons vérifier si le modèle LMDZ peut fournir l’information à grande échelle pour
ce type d’études, c’est-à-dire, s’il représente correctement la dynamique atmosphérique.
Ensuite nous examinerons la stabilité de la relation entre les régimes de circulation et
les variables climatiques locales dans le climat futur par rapport au climat présent. Enfin,
nous résumeront les principales conclusions du travail effectué, et proposerons quelques
perspectives.



Chapitre 1

Généralités

1.1 Qu’est-ce qu’un événement climatique extrême ?
Par climat, nous entendons communément l’état moyen de l’atmosphère associé à des

conditions moyennes dans l’océan, la cryosphère, la végétation, etc. Le régime climatique
d’une région se caractérise également par les variations autour de l’état moyen stable. Ces
variations, appelés les anomalies climatiques, déterminent la variabilité du climat en un
lieu donné.

La vision globale des anomalies climatiques significatives au cours d’une année (par
exemple 2006, Fig.1.1) montre des types d’événements très variés sur toutes les régions
de la Terre : sécheresses, inondations, canicules, tempêtes, vagues de froid et de chauleur,
pluies fortes, chutes de neige...

Ces événements apparaissent à des échelles spatiales et temporelles différentes. Les
orages et les tornades, par exemple, se produisent à courte échelle de temps (de l’ordre de
la journée). L’échelle synoptique d’une durée de quelques jours est typiquement associé
à des systèmes de haute ou de basse pression, qui apportent généralement des conditions
météorologiques respectivement stables (chaudes/froides et sèches) ou instables (humides
et venteuses). Au-delà de l’échelle synoptique on trouve les anomlies climatiques telles
que les étés secs et chauds ou les hivers humides et orageux. Les événements climatiques
se différencient également par leur échelle spatiale, du phénomène local comme la tornade
jusqu’au phénomène étendu comme la sécheresse.

On distingue en outre des événements simples et complexes. Alors que les phéno-
mènes climatiques simples se décrivent par une seule variable (par exemple, la tempéra-
ture) qui atteint une certaine valeur, les phénomènes complexes impliquent un ensemble
de variables associées à un événement climatique particulier. Le passage d’un cyclone par
exemple, se caractérise à la fois par des précipitations intenses et un vent violent.

Tous ces différents types d’événements climatiques peuvent représenter des écarts
importants à la normale climatologique, et être qualifiés comme extrêmes. Cependant, il
n’est pas possible de donner une définition universelle de l’événement climatique extrême.
La définition appropriée ne peut être choisi qu’en fonction du contexte dans lequel on
considère tel ou tel phénomène.

Beniston and Stephenson (2004) proposent trois définitions du phénomène climatique
extrême, qui reposent sur différentes notions.

- La définition peut être basée sur la rareté d’un phènomène climatique ; on doit donc
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6 CHAPITRE 1. GÉNÉRALITÉS

FIG. 1.1 – Les anomalies climatiques les plus significatives observées au cours de l’an-
née 2006 (source : http ://www.ncdc.noaa.gov/oa/climate/research/2006/ann/ann06.html)
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FIG. 1.2 – A gauche : l’évolution du préjudice économique et des dommages assurés par
an causés par les catastrophes naturelle pour la période de 1950-2006 (source : Munich
Re, 2006) ; A droite : nombre de gens affectés par les catastrophes naturelles pour la
période 1975-2005 (source : http ://www.em-dat.net)

considérer sa fréquence d’occurence.
- Elle peut également être basé sur l’intensité d’un phénomène ; ceci implique la

considération des dépassement d’un seuil par des variables climatiques associées à
ce phénomène.

- Enfin on peut introduire la notion d’impact et s’appuyer sur des dégâts socio-
économiques causés par un phénomène.

En effet, l’intérêt récent de la communauté scientifique porté aux événements ex-
trêmes est lié, en partie, à l’augmentation quasi-exponentielle des pertes économiques
attribuées à ces événements, ainsi qu’à l’augmentation apparente du nombre de victimes
de ces phénomènes au cours des trente dernières années1 (Fig. 1.2). Néanmoins la notion
d’extrêmes qui repose sur les impacts socio-économiques n’est pas pertinente pour cette
thèse qui est, en effet, une étude climatique. Nous considérerons « seulement » des évé-
nements climatiques exceptionnels qui n’ont pas nécessairement d’impact sévère (sans
oublier néanmoins ce dernier). L’étude de ces événements a tout d’abord pour objectif
de mieux comprendre les processus dans le système climatique. On va ainsi adopter la
définition donnée par les climatologues dans le dernier rapport du Groupe d’experts In-
tergouvernemental sur l’Evolution du Climat (GIEC)(IPCC, 2007 ) : « Un phénomène
climatique extrême est un phénomène qui est rare dans le cadre de sa distribution de ré-
férence statistique à un endroit spécifique. Les définitions de « rare » varient, mais un
phénomène climatique extrême serait normalement aussi rare ou plus rare que le 10ème

ou 90ème percentile ». Cette définition permet de considérer deux caractéristiques impor-
tantes des extrêmes : leur fréquence et leur intensité.

1Il est important, cependant, de distinguer la croissance des pertes dues à la fréquence accrue des évé-
nements extrêmes, de celle reliée à l’augmentation de notre vulnérabilité
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1.2 Méthodes de l’analyse des extrêmes climatiques

Pour analyser les extrêmes les études climatiques recourent très souvent aux « indi-
cateurs des extrêmes »ou indices. Ce derniers sont dérivés de la distribution empirique
annuelle ou saisonnière des variables climatiques considérées. Les définitions et for-
mules mathématiques de ces indices ont été proposées par plusieurs groupes de recherche
(STARDEX, http ://www.cru.uea.ac.uk/projects/stardex/ ; ECA&D, http ://eca.knmi.nl/ ;
CLIVAR/ETCCDMI, http ://www.clivar.org/organization/etccdi/etccdi.php; Jones et al,
1999 ; Frich et al., 2002 ; Klein Tank and Können, 2003 ; Kiktev et al., 2003 ; Alexander
et al., 2006) afin d’évaluer l’évolution éventuelle des événements extrêmes pendant le
20ème siècle. Voici quelques exemples d’indices :

- maximum du nombre de jours consécutifs de gel ;
- pourcentage de jours climatologiquement chauds (journées où la température maxi-

male est supérieure au dernier décile calculée sur une période donnée) ;
- nombre maximal de jours secs consécutifs ;
- décile supérieur des précipitations quotidiennes ;
- fraction des précipitations supérieures au 95ème quantile des précipitations quoti-

diennes.

Comme les indices permettent de décrire de nombreux aspects des extrêmes, ils sont des
indicateurs importants pour la détection et la surveillance des changements climatiques
sur tout le globe. De plus, ils sont faciles à calculer, à actualiser et à comprendre. Malheu-
reusement, les propriétés statistiques de ces indicateurs sont très peu documentées, alors
que les indices sont affectés par l’erreur d’échantillonnage. Zhang et al. (2005) montrent
par exemple, que les indices de température basés sur un quantile de distribution obser-
vée peuvent contenir des discontinuités artificielles au début et à la fin de la période pour
laquelle le quantile est calculé (le quantile est généralement calculé sur une période de
base commune, telle que 1961-90, pour toutes les stations afin de simplifier la compa-
raison entre les séries avec les longueurs différentes). Dans l’étude citée, une procédure
de rééchantillonnage qui enlève efficacement l’inhomogénéité est proposée. Cependant la
méthode des indices reste une méthode descriptive et ne permet pas d’évaluer les proprié-
tés statistiques des événements extrêmes.

La théorie des valeurs extrêmes (EVT, en anglais), développée par les statisticiens,
fournit une base statistique pour traiter les plus grandes observations d’un jeu de données.
Ces dernières années, les climatologues ont commencé à faire appel à la EVT (Zwiers and
Kharin, 1998 ; Nogaj et al., 2006 ; Goubanova and Li, 2006 ; Kharin et al. 2007). Naveau
et al. (2005) montrent que la EVT est tout à fait appropriée pour résoudre un éventail
de problèmes liés aux extrêmes climatiques. Dans cette thèse nous utilisons la EVT pour
étudier les extrêmes des températures et des précipitations. Un aperçu de la EVT sera
présenté dans le deuxième chapitre.
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1.3 Dans le contexte du réchauffement planétaire
1.3.1 Les événements extrêmes, deviennent-ils plus fréquents et/ou

plus in tense ?
De nombreuses études récentes (Alexandersson et al., 2000 ; Groisman et al., 2005 ;

Webster et al., 2005 ; Alexander et al., 2006) constatent que l’évolution du climat au
cours des cinquante dernières années marquée par un réchauffement exceptionnel, a été
accompagnée par des changements dans différents types de phénomènes extrêmes. Les
changements principaux peuvent être résumés ainsi :

- une augmentation du nombre des vagues de chaleur et des nuits chaudes ;
- une augmentation de l’étendue des régions affectées par des sécheresses ;
- une augmentation du nombre d’événements de précipitations intenses aux latitudes

moyennes ;
- une augmentation de l’intensité et de la durée des tempêtes tropicales depuis 1970 ;
- un déplacement des storm tracks vers les pôles. Dans l’hémisphère nord, une aug-

mentation de leur activité. Ces changements reflètent les variations de la circulation
atmosphérique, en particulier de la NAO.

Est-ce que les modifications observées dans le régime des extrêmes peuvent être attri-
buées au réchauffement planétaire et donc à l’effet de serre antropique ? Notre compré-
hension des processus physiques ne permet pas pour le moment de répondre explicitement
à cette question. Cependant, d’après l’état actuel des connaissances, il semblerait que la
fréquence et l’intensité des événements extrêmes puissent réagir de façon particulièrement
sensible au réchauffement global.

Premièrement, nos connaissances sur les processus physiques dans l’océan et l’at-
mosphère permettent d’entrevoir un éventuel lien entre les changements climatiques et
les événements extrêmes. Les gaz à effet de serre, naturellement présents dans l’atmo-
sphère, contribuent à retenir la chaleur et maintiennent ainsi des conditions propices à la
vie sur Terre. L’augmentation de leurs concentrations occasionne un déséquilibre du bi-
lan énergétique terrestre, avec un chauffage additionnel de 2,65 W/m2 (forçage positif).
L’augmentation de la température favorise l’évaporation de l’eau, ce qui fournit d’avan-
tage de chaleur latente dans l’atmosphère. Cette énergie pourrait d’une part agir sur la
dynamique des systèmes météorologiques tels que les zones de basse pression (Lambert
and Fyfe, 2006). D’autre part, cette situation peut donner naissance à de fortes rétroactions
sur le cycle hydrologique (Allen and Ingram, 2002). Dans le cadre de ces raisonnements
physiques très simples, il a donc quelques raisons pour supposer que le régime des évé-
nements extrêmes puisse changer.

Deuxièmement, certains effets statistiques font que les changements climatiques pour-
raient se manifester de façon plus prononcée dans la fréquence des événements météoro-
logiques extrêmes, que dans celle des événements météorologiques « normaux ». Consi-
dérons une variable climatique, par exemple la température, dont la densité de probabilités
appartient à la distribution gaussienne (Fig. 1.3). Soit les extrêmes sont définis comme des
dépassements d’un seuil fixe. Ils se regroupent dans les queues de la distribution (les sur-
faces bleus et rouges sous la courbe correspondent respectivement aux extrêmes froids
et chauds). Une simple hausse de la température moyenne (Fig. 1.3a) signifie qu’il fait
plus souvent extrêmement chaud et plus rarement extrêmement froid. Les changements
des fréquences des extrêmes peuvent être importants pour, en apparence, de faibles varia-
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FIG. 1.3 – Représantation schématique de l’effet possible du changement climatique sur
les extrêmes de température : (a) croissance de la température moyenne, (b) augmentation
de variance et (c) combinaison des deux (source : IPCC, 2001)

tions de la moyenne. Une augmentation de la variabilité sans changement de la moyenne
(Fig. 1.3b) peut engendrer un accroissement de la fréquence de deux type des extrêmes
de température ainsi que l’importance de ces extrêmes. Une hausse de la moyenne et de
la variabilité (Fig. 1.3c) est aussi possible et peut occasionner des épisodes de chaleur
plus fréquents et moins d’épisodes de froid. Plusieurs autres types et combinaisons des
changements de distribution des variables climatiques sont possibles et peuvent avoir des
conséquences climatiques différentes. Ces conséquences sont encore plus complexes pour
les variables qui ne se rapprochent pas d’une distribution gaussienne.

1.3.2 Estimation du changement futur dans le régime des extrêmes
Scénarii d’émission

Le problème de l’estimation des changements potentiels des extrêmes climatiques
liés au réchauffement, renvoie au problème plus général de la prédiction du climat fu-
tur. La modélisation numérique permet de simuler comment le climat évolue en réponse
à différents forçages, comme par exemple l’augmentation de la concentration en CO2.
Les modèles actuels ne peuvent pas expliquer l’accroissement des températures de sur-
face au cours des dernières décennies seulement par la variabilité naturelle du climat. En
revanche, les simulations avec le forçage radiatif supplémentaire, qui représente la contri-
bution des gaz à effet de serre, reproduisent correctement les changements observés à
grande échelle. Ainsi il est acquis que la concentration du dioxyde de carbone, le prin-
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cipal gaz à effet de serre anthropique, joue un rôle déterminant dans l’évolution future
du climat. Les émissions futures de CO2 dépendent du mode de développement socio-
économique de notre planète. L’équipe spéciale du GIEC a élaboré un jeu de scénarii
d’émissions pour évaluer l’amplitude du réchauffement global et donc des changements
climatiques attendus si aucune politique spécifique n’est mise en oeuvre. Dans cette thèse
nous considérerons l’évolution futur du climat selon l’hypothèse du scénario d’emission
GIEC-A2. C’est la famille des scénarios les plus péssimistes qui décrivent un monde très
hétérogène.

Modèles climatiques et régionalisation des scénarios d’évolution du climat

Les modèles couplés océan - atmosphère sont certainement les outils les plus puis-
sants pour simuler le système climatique. Plusieurs études de validation montrent leurs
capacités à reproduire beaucoup d’aspects du climat observé non seulement en termes
de moyennes mais aussi de variabilité naturelle (Meehl et al., 2000). Certaines de ces
études sont consacrées à la validation des extrêmes simulés. Kharin et al. (2005) trouvent
que alors que les modèles individuels peuvent avoir des biais importants par rapport aux
observations, la moyenne de plusieurs modèles fournit typiquement une bien meilleure
estimation. Le désaccord des modèles est le moins fort pour les extrêmes chauds. La dis-
parité est un peu plus importante pour les extrêmes froids, surtout sur les régions couvertes
par la neige ou la glace. Les précipitations sont reproduites de manière moins réaliste que
la température, bien que la concordance entre les modèles est meilleure dans les régions
de moyenne latitude que dans les tropiques.

Malgré des immenses progrès fait dans le domaine de la modélisation, la résolution
spatiale des modèles globaux reste faible pour résoudre des processus physiques impor-
tants sous-maille. Les modèles récents ont une résolution horizontale de 100 à 300 km.
Elle peut être relativement suffisante pour décrire la circulation atmosphérique de grande
échelle responsable de nombreux épisodes pluvieux, ainsi que pour représenter les ex-
trêmes de température qui couvrent généralement de vastes régions. Mais cette résolution
n’est pas suffisamment fine pour simuler les processus météorologiques entraînant les pré-
cipitations intenses qui sont souvent fortement localisés dans l’espace et dans le temps.
L’utilisation des modèles de circulation génerales (GCM, General Circulation Model) à
très haute résolution couvrant tout le globe est souvent trop coûteuse en temps calcul et ne
permet pas actuellement de faire des simulations suffisamment longues pour étudier les
événements rares. Les techniques de régionalisation sont ainsi nécessaires pour effectuer
des études détaillées des extrêmes climatiques.

Une méthode largement utilisée dans ce but consiste à utiliser des modèles à aire
limitée (Limited Area Model, LAM) emboîtés dans les GCMs à plus basse résolution
(Giorgi et al., 2004a). L’idée de cette approche est que le LAM initié et forcé aux bords
du domaine d’intérêt par un GCM simule les phénomènes météorologiques à une échelle
plus fine que celle de GCM et fournit donc l’information régionale. Cependant les LAMs
se contentent généralement de recevoir l’information de GCM sans influencer, en retour,
le GCM. Autrement dit, il n’y pas de rétroaction du LAM vers le GCM (voir Lorenz and
Jacob, 2005, comme contre exemple). Cela implique entre autres que le LAM ne peut pas
corriger d’éventuelles erreurs systématiques du GCM, même sur l’aire limitée considérée.
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De plus, l’emboîtement du LAM dans le GCM entraîne « des problèmes de bords » liés à
« un saut » de résolution.

Une autre manière de faire de la régionalisation climatique repose sur l’utilisation des
GCMs à maille variable qui permettent d’augmenter localement la résolution horizontale
(zoomer) sur une région d’intérêt particulier, par distorsion de la grille en longitude et/ou
en latitude. Une partie des inconvénients des modèles zoomés est similaire à celle des
modèles à aire limités : les défauts à grande échelle du GCM peuvent avoir un impact lo-
cal important ; d’un autre côté il n’y a pas d’impact d’un éventuel effet à haute résolution
venant d’une autre région (téléconnexion) car la régionalisation n’est réalisée que sur une
partie du globe. Les modèles à maille variable sont généralement en retard en terme de
finesse de résolution par rapport aux modèles à aire limités, notamment parce que ces der-
niers permettent un grand rapport de résolution LAM/GCM. En revanche, la couverture
globale d’un modèle zoomé permet de s’affranchir de la nécessité de fournir des condi-
tions aux limites aux bords du domaine d’intérêt. De plus les simulations zoomées sont
moins lourdes à gérer. Elles présentent également l’avantage que la zone de haute résolu-
tion est toujours cohérente avec le reste du globe (cela équivaut à une interaction à double
sens entre le LAM et le GCM forceur). Très peu de modèles à maille variable existent
dans le monde. L’un d’eux a été développé au Laboratoire de Météorologie Dynamique
(LMD). Ce modèle est connu sous le nom LMDZ (Z pour « zoom »). La version récente,
LMDZ4, sera utilisée dans notre étude.

En plus des méthodes de régionalisation précédentes, pour les modèles dynamiques,
il existe également des méthodes de régionalisation statistique, comme le downscaling
(Wilby et al., 2004). Elles reposent sur l’idée que le climat régional est conditionné
par deux facteurs : l’état climatique à grande échelle et le cadre physiographique ré-
gional/local (par exemple, le relief, la répartition terre-mer, etc. ; von Storch, 1999). Le
downscaling statistique ne demande pas de grandes capacités de calcul, car il est fondé
sur des modèles statistiques quantitatifs du rapport entre des variables climatiques locales
et des variables à grande échelle. Ce rapport est établi à partir des observations du climat
actuel. En l’appliquant ensuite aux sorties des modèles de circulation générale, on peut
estimer l’évolution des variables climatiques à l’échelle locale.

1.4 Rôle de la circulation atmosphérique
La circulation atmosphérique est un élément essentiel pour déterminer le climat d’une

région et ses variations aux différentes échelles temporelles. Prenons l’exemple de l’oscil-
lation nord-atlantique (NAO, voir l’encadré 1.1) qui est le mode de variabilité dominant
sur le bassin nord-atlantique, et qui exerce une influence considérable sur le climat en
Europe-Méditerranée. L’impact de la NAO sur les champs moyens de température et de
précipitation est rapporté par de nombreuses études (Marshall et al., 2001 ; Trigo et al.,
2002 ; Castro-Díez et al., 2002 ; Hurrell et al., 2003 ; Xoplaki et al., 2003). Or ces études
révèlent que la NAO, qui est certes le mode de variabilité dominant, n’explique au maxi-
mum que la moitié de la variance totale.

Quant aux liens entre l’occurrence des extrêmes climatique en Europe et la circulation
atmosphérique, quelques études récentes abordent leurs relations statistiques. En analy-
sant les extrêmes froids hivernales et les extrêmes chauds estivals sur l’Europe centrale
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FIG. 1.4 - L’influence de la NAO sur le climat européen. Figure réproduite de la page
web de Martin Visbeck http ://www.ldeo.columbia.edu/NAO

Encadré 1.1 La NAO représente les fluctuations de pression entre l’anticyclone des
Açores et la dépression d’Islande et influence directement la force et la position géogra-
phique des courants atmosphériques d’ouest à travers l’Atlantique Nord. Son activité
est plus marquée en hiver. On parle de la phase positive de cette oscillation (NAO+),
lorsque les deux centres d’action sont simultanément intensifiés. Le renforcement du
gradient méridien de pression induit des tempêtes plus nombreuses et plus fortes, qui
traversent l’Océan Atlantique sur une trajectoire plus au nord que la normale : la moitié
nord de l’Europe occidentale reçoit les dépressions hivernales avec ses précipitation,
douceur et vent violent, tandis que les régions du bassin méditerranéen sont relative-
ment protégées des tempêtes et connaissent le temps plutôt sec. Lors de la phase
négative (NAO-) le gradient de pression qui est donc affaiblie, engendre des tempêtes
moins nombreuses et moins puissantes, et qui traversent l’Océan Atlantique sur une
trajectoire plutôt Ouest Est, apportant des pluies sur les régions méditerranéennes. En
même temps l’anticyclone de la Sibérie, qui est plus marqué, amène de l’air froid et sec
sur l’Europe.

et méridionale pour la période 1901-98, Domonkos et al. (2003) trouvent une variabilité
importante dans la fréquence de ces deux types d’extrêmes, qui est fortement liée à la
variabilité de la circulation à grande échelle. Haylock et Goodess (2004) étudient deux
indices des précipitations extrêmes (le nombre maximale de jours pluvieux consécutifs
et le nombre de jours avec une précipitation totale au-dessus du 90ème percentile) pour
les hivers de la période 1958 au 2000 sur l’ensemble de l’Europe. En considérant des
liens avec plusieurs variables atmosphériques, ils identifient la NAO comme un facteur
d’influence très important, et attribuent une grande part des tendances dans les indices
des précipations extrêmes au changement de la NAO. En considérant les types de temps à
l’aide de l’indice « großwetterlagen » (Gerstengarbe et al., 1999), Kyselỳ (2002b) détecte
un lien important entre la circulation d’atmosphère et la fluctuation des vagues de chaleurs
en été pour la station Prague-Klementinum (République Tchèque).

Ces exemples montrent que la description complète de la dynamique de l’atmosphère
et l’évaluation de son influence sur le climat régional est essentielle pour une meilleure
compréhension des fluctuations climatiques autour du secteur Nord Atlantique - Europe,
y compris les événements extrêmes.
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Une des approches permettant de décrire l’évolution du système atmosphérique est
basée sur le paradigme des régimes de temps. (Vautard and Legras, 1988 ; Vautard et al.,
1988 ; Vautard, 1990 ; Cheng and Wallace, 1993 ; Michelangeli et al., 1995 ; Ghil and Ro-
bertson, 2002). Ce paradigme repose sur la possibilité de définir un petit nombre d’états
préférentiels de circulation (régimes de temps) qui sont caractérisés par l’une ou plusieurs
des propriétés suivantes : quasi-stationnarité, récurrence et persistance. La variabilité cli-
matique intrasaisonnière est ainsi interprétée comme les changements de l’intensité des
régimes ou les transitions entre eux.

La relation entre les régimes de temps et les événements extrêmes locaux de tempé-
rature et précipitation a été évaluée dans plusieures études précédentes2 (Robertson and
Ghil, 1999 ; Plaut et al., 2001 ; Plaut and Simonnet, 2001 ; Yiou and Nogaj, 2004 ; Cassou
et al., 2005 ; Yiou et al., 2006).

La connaissance explicite du lien entre les régimes et les phénomènes extrêmes locaux
permettrait d’estimer le risque de ces derniers à partir des cartes de la circulation atmo-
sphérique. En outre, une des théories du changement climatique affirme que les change-
ments récents de température peuvent être expliqués, au moins en partie, par une réorga-
nisation des régimes de circulation (Corti et al., 1999, Palmer, 1999).

La possibilité de prédire le temps localement en utilisant de l’information sur la grande
échelle peut être étendu au problème de prévision du climat futur. En effet, il s’agit d’une
des méthodes de downscaling, et plus particulièrement du downscaling statistique - dy-
namique basé sur les types de temps (Frey-Buness et al., 1995). L’approche de ce type
de downscaling implique une hypothèse forte selon laquelle la relation entre les variables
climatiques locales et la circulation atmosphérique détectée pour le climat actuel reste
valable dans le futur. En appliquant la relation établie à partir des observations aux sorties
des modèles de circulation générale, cette hypothèse permet d’estimer les changements
des varibles climatiques à l’échelle locale en termes de changements de l’intensité et de
la fréquence des régimes. Cependant, d’un point de vue générale, l’hypothèse de base
du downscaling statistique-dynamique ne peut pas être vérifier, sans utiliser les modèles
dynamiques.

2Généralement, pour définir les extrêmes, ces études utilisent les distributions empiriques des variables
climatiques sans appliquer les résultats de la EVT



Chapitre 2

Base théorique et outils d’investigation

2.1 Théorie statistique des valeurs extrêmes
La statistique classique s’intéresse essentiellement à la caractérisation de grandeurs

« centrales » de la distribution d’une variable considérée. Le théorème de la limite cen-
trale en est une illustration typique (Bacro, 2006) : lorsque le nombre d’échantillons de
variables aléatoires (v.a.) indépendants et identiquement distribués (i.i.d.)1, est suffisam-
ment grand, la loi de l’estimateur de la moyenne arithmétique sur l’échantillon peut être
approchée par une loi normale, ceci indépendamment de la loi des v.a. considérées.
Lorsque l’on s’intéresse à des caractéristiques « non-centrales », les grandeurs d’intérêt
concernent les queues de distribution et la loi normale n’est plus adaptée. Un autre cadre
théorique est donc nécessaire pour décrire les queues d’une distribution, c’est-à-dire ses
extrêmes.
La Théorie des Valeurs Extrêmes (EVT, en anglais) traite du comportement stochastique
la queue supérieure ou inférieure de la distribution initiale des v.a. i.i.d. Elle permet ainsi
d’établir les propriétés de distribution des extrêmes (maxima ou minima), des statistiques
d’ordre extrême ou intermédiaire, et des excès au-dessus (au-dessous) d’un seuil élevé
(bas).

Un peu d’histoire...

L’histoire de la EVT commence dans les années 1920, quand plusieurs scientifiques
essayent d’obtenir une base théorique pour les valeurs extrêmes. Dans une des plus impor-
tantes études menées sur cette problématique, deux statisticiens britanniques, R.A. Fisher
et L.H.C. Tippett, ont déduit la forme limite de la fonction de répartition des maxima
de l’échantillon des variables aléatoires (Fisher et Tippett, 1928). En 1943, Gnedenko a
présenté un fondement rigoureux pour la EVT et apporté des conditions nécessaires et
suffisantes pour la convergence faible des statistiques d’ordre extrême (Gnedenko, 1943).
Beaucoup de contributions pratiques dans la EVT ont été faites par Gumbel qui a écrit
en 1958 son ouvrage devenu classique « Statistical theory of extreme values and some
practical applications ». Les développements théoriques ont donné lieu à de nombreuses
applications dans des domaines les plus divers : la durée de vie humaine, les émissions ra-
dioactives, la résistance des matériaux, l’analyse sismique, etc. L’hydrologie est toutefois

1Une suite des variables aléatoires est indépendante et identiquement distribuée si ces variables sont
indépendantes et suivent la même loi de probabilité. L’abréviation i.i.d. est commune en statistiques.

15
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l’un des applications les plus importantes de l’EVT (Katz et al., 2002). Réciproquement,
certaines idées venues de l’hydrologie ont contribue au développement méthodologique
de la EVT. Il s’agit, avant tout, de la méthode des dépassements de seuil (ou POT : Peaks
Over Threshold), qui améliore l’analyse des extrêmes en exploitant plus d’information
sur les plus grandes valeurs de distribution (Todorovic et Zelenhasic, 1970).
Dans ce chapitre nous présentons un aperçu relativement court de la EVT. Le lecteur in-
téressé par plus de détails et d’éventuelles démonstrations pourra se référer aux ouvrages
de Coles (2001) ou de Leadbetter et al. (1983).

2.1.1 La distribution Généralisée des Valeurs Extrêmes (GEV)
Comme il est mentionné plut haut, l’étude des extrêmes passe par l’analyse du maxi-

mum d’un échantillon de taille n donnée. Soit X1,X2, ..., Xn un échantillon de variables
aléatoires i.i.d., par exemple des observations de la température moyenne journalière du-
rant un an (n = 365), et Mn = max{X1, X2, ..., Xn} est la plus grande valeur de l’échan-
tillon. L’analyse des maxima d’échantillons de taille n est également appelée analyse des
maxima par bloc (Fig. 2.1). Dans notre exemple, un bloc correspond à un an et Mn est le
maximum annuel. On s’intéresse alors à la loi de distribution du maximum Mn.

Va
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bloc 1 bloc 2 bloc 3 bloc n

Temps

FIG. 2.1 – Schéma de la méthode des maxima par bloc. Les maxima des blocs suivent
une loi GEV.

Si F est la fonction de répartition des Xt, i.e. F (x) = P (Xt < x), alors la distribution
de Mn est connue exactement :

P (Mn < x) = P (max{X1, X2, ..., Xn} < x) = P (X1 < x, X2 < x, ..., Xn < x) = Fn(x)

Mais en pratique F est inconnue et la relation évoquée ci-dessus n’est pas utilisable di-
rectement.
La distribution du maximum provient d’un raisonnement asymptotique. La EVT montre
que sous certaines conditions de régularité sur la fonction de répartition F il existe des
suites réelles {an} > 0 et {bn} telles que

P ((Mn − bn)/an < x) → G(x), pour n → ∞,

avec une distribution G - non dégénérée (c’est-à-dire non concentrée en un point).
La loi de la distribution limite du maximum G peut être déduite en s’appuyant sur la
propriété de max-stabilité (e.g., Leadbetter et al, 1983), c’est-à-dire que l’on cherche G
seulement parmi les distributions pour lesquelles la fonction de répartition du maximum
d’un échantillon fini des variables aléatoires i.i.d. appartient au même type de distribution
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FIG. 2.2 – Allure des fonctions de densité de probabilité (à gauche) et des fonctions de
répartition (en échelle linéaire, au milieu, et en échelle logarithmique, à droite) des lois
GEV pour différentes valeurs du paramètre de forme k (paramètre de position ξ = 0,
paramètre d’échelleα = 1).

que la fonction de répartition des variables aléatoires. C’est la même logique qui mène à
la distribution normale dans le théorème limite centrale (Katz et al., 2005) (la moyenne
des observations distribuées normalement suit une loi normale).
Le résultat fondamental de la EVT affirme que G appartient à la famille des distributions
Généralisées des Valeurs Extrêmes (GEV), et sa fonction de densité de probabilité est :

G(x) =

{

exp(− [−1 − k(x − ξ)/α]1/k), pour k 6= 0
exp(− exp [−(x − ξ)/α]), pour k = 0

(1)

G(x) est définie sur {x ∈ < : (1 − k(x − ξ)/α) > 0}, avec ξ ∈ <, α > 0, k ∈ <
étant respectivement les paramètres de position, d’échelle et de forme de G. La distribu-
tion du maximum d’un échantillon de taille suffisamment grande se rapproche donc
asymptotiquement d’une distribution GEV. Remarquons que la loi pour le minimum
peut être déduite des résultats obtenues pour le maximum en tenant compte de la relation :
min{X1, X2, ..., Xn} = −max{−X1,−X2, ...,−Xn}.
D’une façon similaire à la moyenne et l’écart-type de la distribution normale, le paramètre
de position de GEV détermine où la distribution se concentre et le paramètre d’échelle
détermine la « largeur » de distribution. Si une variable aléatoire a une distribution GEV,
alors la variable standardisée (x − ξ)/α a une distribution qui ne dépend ni de ξ, ni de α,
mais uniquement de k. Le comportement des extrêmes est alors contrôlé par le signe et la
valeur de k. Suivant le signe du paramètre de forme, on définit trois types de GEV :

(i) k = 0, lois à queue légère (ou distribution de Gumbel) ;
(ii) k < 0, lois à queue lourde (ou distribution de Fréchet) ;
(iii) k > 0 ; distribution bornée (ou distribution de Weibull).
On parle de la queue d’une loi pour dénoter la vitesse à laquelle la probabilité des

grandes valeurs décroît. Les densités et les répartitions des probabilités des trois types
de distributions sont présentées dans la Figure 2.2, respectivement à gauche et au milieu.
L’utilisation de l’échelle logarithmique pour le graphe de répartition de probabilité fa-
cilite l’interprétation du comportement des extrêmes en fonction de paramètre de forme
(Fig.2.2, à droite). La distribution de k = 0 possède une queue non bornée avec une
décroissance relativement rapide, de type exponentiel. La queue de distribution du type
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k < 0 est elle aussi non bornée, mais sa décroissance est plus lente, équivalente à une
loi de puissance. Plus k est élevé en valeur absolue, plus le poids des extrêmes dans la
distribution initiale est important. Le k > 0 de distribution se caractérise per une borne
finie à x = ξ − (α/k).

En pratique l’analyse des maxima par bloc implique certaines restrictions. Considé-
rons par exemple les observations journalières d’une variable climatique. On souhaite dé-
crire le comportement des extrêmes en appliquent la GEV aux maxima annuels, les années
sont les blocs. Mais du fait de l’échantillonnage, il peut arriver qu’une année contienne
une ou plusieurs valeurs extrêmes supplémentaires qui sont plus grandes que les maxima
d’autres années. En prenant dans ce cas un seul maximum par an pour décrire le com-
portement des extrêmes, on perd une quantité d’information qui pourrait contribuer à une
meilleure compréhension des extrêmes. C’est particulièrement vrai pour les séries tempo-
relles courtes (moins de 10 ans).

2.1.2 La Distribution Généralisée de Pareto (GPD)
Pour pouvoir exploiter plus de données et non seulement les maxima des blocs plu-

sieurs approches alternatives à l’analyse des maxima ont été développées. L’une de ces
approches consiste à considérer les dépassements d’un seuil élevé (Fig. 2.3).
Soit X1, X2, ... un échantillon de variables aléatoires i.i.d. de loi F et Mn = max{X1, X2, ..., Xn}.
Supposons que F satisfasse le théorème de limite de GEV, c’est-à-dire pour un grand n

P (Mn < x) ≈ G(x),

ou G(x) appartient à la famille des distributions GEV avec des paramètres de position,
d’échelle et de forme notés ξ, α, k.
Pickands (1975) a montré que pour un seuil suffisamment élevé, c’est-à-dire lorsque
u → ∞, la distribution de dépassement Xu, conditionnelle à X > u, est approxi-
mativement :

H(x) =

{

1 − [1 − k/αu(x − u)]1/k, k 6= 0,
1 − exp(−(x − u)/αu), k = 0

(2)

définie sur {x : x − u > 0 et (1 − k(x − u)/αu) > 0}.
La famille de distribution H est appelée Distribution de Pareto Généralisée (GPD, Gene-
ralized Pareto Distribution), de paramètre d’échelle αu et de forme k.
Le résultat ci-dessus implique que, si les maxima des blocs ont une distribution limite G,
alors les dépassements de seuil ont approximativement une distribution de la famille
de Pareto généralisée correspondante. En outre, les paramètres de la distribution GPD
sont uniquement déterminés par ceux de la distribution GEV associée. En particulier, le
paramètre d’échelle, régissant la largeur de distribution, est défini par la relation :

αu = α − k(u − ξ) (3)

et le paramètre de forme k dans (2) est égal à celui de la distribution GEV correspondante.
Si une variable aléatoire Y suit une distribution GPD alors la variable Y/αu suit une
distribution qui ne dépend pas de αu, mais seulement de k. Comme pour la GEV, le
paramètre de forme détermine le comportement qualitatif de la distribution généralisé de
Pareto. Dans ce cas, les trois types possibles sont (Fig. 2.4) :
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FIG. 2.3 – Schéma de la méthode des dépassements d’un seuil. Les excès au seuil suivent
une loi GPD.

(i) k = 0, lois à queue légère non bornée (ou distribution exponentielle) ;
(ii) k < 0, lois à queue lourde (ou distribution de Pareto) ;
(iii) k > 0 ; distribution bornée (ou distribution bêta).

Choix du seuil

Il existe différentes méthodes pour choisir le seuil u au dessus duquel les observations
peuvent être approchées par une loi GPD. En effet, le choix du seuil adéquat n’est pas une
tâche triviale et est souvent le résultat d’un compromis. Un seuil trop élevé produit très
peu de valeurs pour l’analyse. Un seuil trop bas assure une série avec plus d’observations,
mais dans ce cas le fondement asymptotique de la loi GPD risque de ne pas être assuré ce
qui mène à une analyse biaisée.
On décrit ci-dessous une méthode graphique qui permet de sélectionner les seuils à priori,
sans avoir estimé les paramètres de distribution. Cette méthode est fondée sur la moyenne
de la loi GPD. Supposons que la distribution de X − u0 conditionnellement au seuil u0

puisse être approchée par une loi GPD avec les paramètres d’échelle αu0
et de forme k,

alors sa moyenne prend la forme

E(X − u0 | X > u0) =
αu0

1 + k
, avec k > −1.
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pour différentes valeurs du paramètre de forme k (seuil u = 0, paramètre d’échelleα = 1)

.



20 CHAPITRE 2. BASE THÉORIQUE ET OUTILS D’INVESTIGATION

1.0 1.2 1.4 1.6 1.8 2.0 2.2 2.4 2.6

0
.2

0
.3

0
.4

0
.5

seuil

m
o

ye
n

n
e

 d
e

s 
d

é
p

a
ss

e
m

e
n

ts

FIG. 2.5 – Exemple de « mean residual life plot »

Si la loi GPD est valide pour un seuil u0, alors elle devra l’être pour tout seuil u > u0

avec le même paramètre de forme, et d’après Eq. (3), le paramètre d’échelle vérifi αu =
αu0

− k(u − u0)). Dans ce cas pour la moyenne on a

E(X − u | X > u) =
αu

1 + k
=

αu0
− k(u − u0)

1 + k
.

Ainsi E(X − u | X > u) est une fonction linéaire en u et peut être estimé simplement
par la moyenne empirique des dépassements observés de u. La recherche du seuil u0

à partir duquel la loi GPD est valide, se fait graphiquement. Le graphe de la fonction
E(X − u | X > u) estimée empiriquement par rapport à u représente les points

{(

u,
1

nu

nu
∑

i=1

(Xi − u)

)

: u ≤ Xmax

}

,

où (X1, X2, ...,Xn) sont nu observations qui dépassent le seuil u et Xmax est la plus
grande valeur de X . Ce graphe est appelé mean residual life plot (Coles, 2001). La fonc-
tion E(X − u | X > u) représente la valeur moyenne des dépassement au-dessus du
seuil u. Ainsi, en se basant sur le fait que la moyenne échantillonale suivi une loi nora-
male (théorème de la limite centrale) on peut estimer les intervalles de confiance pour
cette fonction. Un exemple de « mean residual life plot » pour les données de température
journalière maximale est présenté dans la Figure 2.5. A partir de u = 2.4 le graphe est
approximativement linéaire. On choisi ainsi le seuil u = 2.4 afin d’approcher les obser-
vations donées par une loi GPD.

Toutes les autres méthodes existantes de choix du seuil adéquat pour la loi GPD sont
également basées sur l’analyse visuelle, souvent très subjective. Plusieurs d’entre elles
ont été implémentées en langage R par Ribatet (2006) avec le package POT. Malheu-
reusement, les méthodes graphiques ne sont pas applicables lorsqu’un grand nombre de
séries d’observations doit être analysé : il est impossible d’examiner individuellement le
graphe pour chaque série.
Dans ce cas, le seuil est généralement déterminé comme étant un quantile élevé (Nogaj et
al, 2006 ; Parey et al., 2007). Il est important de noter qu’une telle approche nécessite de
vérifier si la distribution des dépassements obtenue est compatible avec une loi GPD.
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2.1.3 Niveau de retour
Pour quantifier les extrêmes à partir de leur fonction de distribution il est naturel

de considérer les quantiles supérieures d’un ordre élevé. De façon générale, le quantile
d’ordre p (ou p - quantile) d’une fonction de distribution F est une valeur xp tel que la
probabilité de dépasser xp est p, c’est-à-dire F (xp) = p. Alors, les p - quantiles des fonc-
tions GEV et GPD peuvent être obtenues par inversion respectivement des équations (1)
et (2) :

xGEV
p = G−1(p,ξ,α,k) (4)

xGPD
p = H−1(p,u,αu,k) (5)

Dans les applications, pour une meilleure facilité d’interprétation, les quantiles élevés
sont exprimés en fonction de période de retour plutôt qu’en termes de probabilité, et
appelés niveaux de retour. On dit qu’un événement a une période de retour de dix ans si
cet événement est attendu, statistiquement parlant, tous les dix ans. Il existe une relation
simple entre la probabilité d’occurrence d’un événement correspondant au p - quantile et
sa période de retour T (T ≥ 2) :

p = 1 − 1/T (6)

Alors, d’après (1), (4) et (6) le niveau de retour de T ans de la fonction GEV avec les
paramètres de position, d’échelle et de forme (ξ, α, k) est définie par :

xGEV
p = G−1(1 − 1/T , ξ, α, k) =

{

ξ + α(1 − [− ln(1 − 1/T )]k)/k, k 6= 0,
ξ − α ln[− ln(1 − 1/T )], k = 0.

Comme dans l’analyse des maxima annuel, on utilise une valeur par an, le niveau de re-
tour de T ans est lié à un période de retour 1 ∗ T = T . Par exemple, le niveau de retour
de 100 ans est lié à la probabilité p = 1 − 1/100 = 0.99.
Lorsqu’on s’intéresse au dépassement d’un seuil, on a généralement plus qu’une seule va-
leur par an. Le niveau de retour de T ans est donc basée sur le quantile des dépassements,
lié à une période de retour λT , où λ est le nombre moyen de dépassement par an. Si N
est le nombre d’année dans la série d’observation examinée et m est le nombre total de
dépassements du seuil donné, alors λ = m/N . L’équation (6) prend donc la forme :

p = 1 − N/(mT ) (7)

et ainsi le niveau de retour de T ans de la fonction de distribution GPD pour le seuil u et
avec les paramètres d’échelle et de forme notés αu et k est définie par :

xGPD
p = H−1(1 − N/(mT ), u, αu, k) =

{

u + αu/k[(1 − (N/(mT ))k)], k 6= 0,
u − αu ln(N/(mT ))), k = 0

2.1.4 Estimation des paramètres
Le problème de l’estimation des quantiles d’une distribution des extrêmes repose sur

l’estimation de ses paramètres sur la base de l’échantillon disponible. Deux principales
techniques pour estimer les paramètres des lois GEV et GPD sont le maximum de vrai-
semblance (Davison, 1984 ; Smith, 1984 ; Hosking and Wallis, 1987 ; Davison and Smith,
1990 ; Wilks, 1995) et la méthode des moments pondérés (Hosking and Wallis, 1987 ;
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Abild et al., 1992 ; Stedinger et al., 1993).
L’idée fondamentale de l’estimation par maximum de vraisemblance est de trouver un
ensemble d’estimations de paramètres, telles que la probabilité d’obtenir les valeurs ob-
servées soit maximisée. La méthode de moments, quant à elle, est basée sur la possibilité
d’évaluer n’importe quel moment statistique d’une distribution par ses moments empi-
riques correspondants, et d’exprimer ensuite les paramètres en fonction des moments.
Le maximum de vraisemblance, dont la justification primordiale survient de ses proprié-
tés asymptotiques (c’est-à-dire l’estimation est efficace pour les échantillons de grande
taille), est instable et peut produire des estimation irréalistes de paramètre de forme pour
les échantillons de petite taille (par exemple, Hosking and Wallis,1997 ; Coles and Dixon,
1999 ; Martins and Stedinger, 2000 et 2001). La méthode des moments pondérés, en com-
parant avec l’estimateur de maximum de vraisemblance, est au contraire inefficace asymp-
totiquement, mais donne de meilleurs résultats pour des tailles d’échantillon inférieures
(< 100 pour la loi GEV et < 500 pour la loi GPD, pour un paramètre de forme k > 0,
voir, par exemple Hosking et al., 1985 ; Hosking and Wallis,1997).
En partant du fait que la taille des séries climatiques utilisées dans cette thèse se limite
généralement à 60 ans, c’est la méthode de moments pondérés que nous allons appliquer
pour estimer les paramètres des distributions d’extrêmes.

2.1.5 Test d’adéquation de Kolmogorov-Smirnov
Le test d’ajustement nous permettra de vérifier si la loi de probabilité d’un échantillon

des extrêmes observés appartient à la famille de lois théorique choisie pour l’analyse des
extrêmes. Soit X1, X2, ..., Xn les valeurs d’un échantillon des extrêmes (des maxima
par bloc ou des dépassement d’un seuil) rangées par ordre croissant, et G la fonction de
répartition théorique correspondante (respectivement, une GEV ou une GPD) avec les pa-
ramètres estimés à partir de l’échantillon considéré. On cherche alors à tester l’hypothèse
H0 selon laquelle l’échantillon X relève de la loi G. Le principe du test d’adéquation de
Kolmogorov-Smirnov consiste simplement à trouver la différence entre les distributions
de répartition empirique et théorique :

D = max
−∞<x<∞

|F (x) − G(x)|,

où la fonction de répartition empirique F est définie comme F (Xj) = j/(n + 1). Quand
ce maximum dépasse une certaine valeur Dα

KS, associée à une valeur de risque α, l’hy-
pothèse H0 est rejetée au niveau α × 100%. La distribution d’échantillonnage de DKS,
appelée statistique de Kolmogorov-Smirnov, est connue et fournie par des tables statis-
tiques. Cependant, dans notre cas, quand les paramètres de distribution théorique sont
estimés à partir des données empiriques, la valeur critique ne peut pas être obtenue à par-
tir des tables (Durbin, 1976).
La procédure de bootstrap est une méthode alternative pour obtenir une estimation de la
valeur critique Dα

KS. Elle consiste à tirer des échantillons de même taille que l’échantillon
observé de la loi théorique. Pour chaque nouvel échantillon on trouve la loi théorique
avec les nouveaux paramètres de distribution et on estime la différence Di. On obtient par
conséquent une suite de {Di}, d’où on peut déduire l’intervalle de confiance de D.
Dans cette thèse pour effectuer le test d’ajustement nous avons généré généralement 1000
échantillons de bootstrap et utilisé comme valeur critique, le 95ème percentile de la suite
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{Di} correspondante. Alors, si le D calculé pour l’échantillon observé est supérieur au
95ème percentile de la suite {Di} trouvée par le bootstrap, la différence entre les fonctions
de répartition empirique F et théorique G est significative et on rejette l’hypothèse selon
laquelle notre échantillon observé rélève de la loi G, au niveau 5%.

2.2 Présentation du modèle LMDZ et des simulations
Pour étudier l’évolution du climat l’utilisation des modèles de circulation générale est

devenue largement répandue et incontournable. La prévision du climat futur et le change-
ment climatique repose exclusivement sur l’application des GCMs. De plus, les modèles
offrent un avantage pour l’étude du climat actuel en permettant de réaliser des simulations
couvrant plusieurs dizaines et même centaines d’années. Cette utilité est évidente lorsque
l’on considère les aspects climatiques extrêmes qui représentent des événements rares. Il
faut néanmoins remarquer que la résolution des modèles doit être assez fine pour simu-
ler les processus physiques entraînants les événements extrêmes hautement localisés dans
l’espace et dans le temps.

2.2.1 LMDZ - modèle de circulation générale à maille variable
LMDZ est la deuxième génération du modèle de circulation générale atmosphérique

développé dans le Laboratoire de Météorologie Dynamique (Sadourny and Laval, 1984).
Il est la composante atmosphérique du modèle globale couplé océan-atmosphère de l’IPSL
qui a participé aux exercices du 4ème rapport du GIEC.
Un GCM atmosphérique comme LMDZ est basé sur le noyau dynamique qui intègre les
équations primitives formées par les lois régissant le mouvement d’un fluide en rotation
(une version simplifiée des équations de Navier Stokes). Ces équations sont discrétisées
spatialement sur une grille horizontale rectangulaire dans le plan longitude - latitude. Les
processus physique dont l’échelle est bien inférieure à l’échelle de la grille constituent le
noyau physique du modèle. Ils ne sont pas résolus explicitement mais paramétrés. L’en-
semble de paramétrisations physique inclus actuellement dans le LMDZ est présenté dans
Hourdin et al. (2006).
Une particularité importante de LMDZ est la possibilité de travailler avec une grille va-
riable, ciblée (« zoomée », d’où vient le Z de LMDZ) sur une région donnée. Sur la zone
ciblée le modèle avec la version zoom représente plus de détails qu’en basse résolution.
Sur le reste du globe il est comparable avec la version à basse résolution. LMDZ peut
être donc utilisé pour des études climatiques à l’échelle globale (Li, 1999 ; Li end Conil,
2003) ainsi que régionale (Genthon et al., 2002 ; Zhou and Li, 2002 ; Krinner et al. 2004 ;
Goubanova and Li, 2006).

Dans cette thèse nous avons utilisé la version 4.0 de LMDZ zoomée sur la Méditer-
ranée (Hourdin et al., 2006). Le facteur de grossissement appliqué est de 2. La résolution
globale du modèle est de 96 points en longitude et 73 points en latitude avec 19 couches
verticales. La résolution effective est donc de l’ordre de 150x150 km2 sur la région du
zoom. Une image de la grille physique est présentée dans la Figure 2.6 avec 1 point par
point de grille.
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FIG. 2.6 – Grille de LMDZ avec le zoom de facteur 2 sur la Méditerranée (un point par
maille) et l’aire correspondant des mailles (couleur)

2.2.2 Simulations utilisées
LMDZ décrit l’évolution de l’atmosphère pour un état de l’océan prescrit. Il peut être

couplé à un modèle d’océan/glace de mer. Nous avons utilisé ici la version « autonome »
du LMDZ en le forçant par des conditions aux limites fixes, et notamment par la tempé-
rature de l’océan superficiel (SST, en anglais), l’extension de la glace de mer, ainsi que
la concentration des gaz à effet de serre. Nous avons effectué 7 simulations de 60 ans
(une année comprend 360 jours, divisés en 12 mois de 30 jours) : une simulation pour
le climat actuel, trois simulations pour le milieu et trois simulations pour la fin du 21ème

siècle. Toutes les expériences ont été réalisées en mode climatologique, c’est-à-dire, les
conditions aux limites du modèle représentent une situation moyenne pendant la période
considérée. Tableau 2.1 récapitule les simulations utilisées.

Pour la simulation de contrôle (ci-après LMDZ/CTRL) supposée reproduire le cli-
mat actuel, les conditions aux limites observées de 1970 à 1999 ont été appliquées. Les
climats futurs sont présentés par deux période : de 2030 à 2059 et de 2070 à 2099. Les
conditions aux limites pour ces périodes ont été extraites des sorties de trois AOGCMs
tournés à l’IPSL (Dufresne et al., 2002), au Centre Nationale de Recherches Météorolo-
gique, CNRM (Gibelin and Déqué, 2003) et à Geophysical Fluid Dynamics Laboratory,

Simulation Périod Conditions aux limites
exp00 1970/1999 SST et glace de mer observées
exp101 2030/2059 Scénario A2 de IPSL
exp102 CNRM
exp103 GFDL
exp03 2070/2099 Scenario A2 de IPSL
exp04 CNRM
exp05 GFDL

TAB. 2.1 – List of simulations conducted with LMDZ-Mediterranean for different periods
and with different boundary conditions.
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GFDL (Delworth et al., 2002). Les simulations correspondantes sont notées respective-
ment LMDZ/IPSL, LMDZ/CNRM et LMDZ/GFDL. L’émission anthropique des gaz à
effet de serre est imposée dans les modèles suivant le scénario A2 du GIEC.

Prétraitement des sorties des modèles couplés

L’utilisation directe des conditions aux limites pour le futur produites par les modèles
couplés pose certain problème si l’on souhaite ensuite comparer les résultats des forçages
différents. En effet, les climats actuels simulés par trois AOGCM ne sont pas tout à fait
identiques, ce qui s’explique principalement par les physiques différentes des modèles.
Afin de corriger les biais des modèles globaux dans leur reproduction du climat actuel
nous avons adopté l’approche en « anomalies ». L’idée est simple : pour obtenir les condi-
tions aux limites futures à partir d’un modèle couplé on ajoute aux conditions aux limites
observées pour le climat actuel la différence entre l’état futur et l’état présent du mo-
dèle considéré. D’une telle manière on n’a besoin de produire qu’une seule simulation de
contrôle pour tous les trois scénarios globaux.
Cette approche différentielle, qui manipule les variables en anomalie, peut s’appliquer
facilement à la température de l’océan superficiel et la concentration des gaz à effet de
serre. Mais elle pose parfois des difficultés pour traiter la glace de mer qui est une va-
riable bornée entre 0 et 1 pour chaque maille du modèle.
La méthode d’analogie a été utilisée pour résoudre ce problème. On divise la terre en
N secteurs géographiques et calcule la couverture englacée de chaque secteur et tous les
mois (sans considérer les saisons) pour la période 1970/2000 pour laquelle l’observation
existe. Ainsi on a, pour chaque secteur, une relation de correspondance entre un tableau
« indice » contenant la superficie englacée et un autre tableau « carte » contenant la dis-
tribution géographique de la glace. En connaissant la couverture de glace simulée pour le
climat actuel, la couverture simulée du climat futur et la couverture observée du climat ac-
tuel, on peut proportionnellement calculer la couverture future à utiliser comme forçage.
Avec cette dernière et la relation de correspondance, on déduit la distribution géogra-
phique de la glace à utiliser dans le modèle de régionalisation comme forçage du climat
futur. Le choix des secteurs devrait considérer la distribution actuelle de la glace et sa dy-
namique de variation. Actuellement, nous utilisons seulement deux secteurs : hémisphère
nord et hémisphère sud. Quand la plage dynamique offerte par la variation saisonnière
et inter-annuelle de la glace de mer n’est plus suffisante pour se servir d’une analogie,
c’est-à-dire, la superficie de glace est supérieure à la valeur maximale ou inférieure à la
valeur minimale, on est amené à faire artificiellement progresser ou diminuer le volume
de glace suivant la géométrie longitudinale de chaque point du front de glace.
Les variations de la SST et de la fraction de glace de mer dans trois scénarios globaux
IPSL, CNRM et GFDL sont présentées dans l’annexe B.
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Chapitre 3

Analyse du climat actuel : réel et
modèle. Approche statistique

3.1 Introduction
L’Europe est généralement caractérisée par trois différents types de climat : climat

océanique doux et humide en bordure de l’océan Atlantique, climat continental aux longs
hivers froids au centre et à l’est du continent et le climat méditerranéen aux étés chauds
et secs. Plus localement, l’Europe possède une multitude de climats régionaux dus à la
présence du relief complexe (surtout au sud du continent), de plusieurs mers intérieures et
d’autres facteurs formants des particularités climatiques. Les régimes de température et de
précipitations peuvent ainsi varier beaucoup d’un endroit à l’autre même à relativement
faible distance. Cette variabilité spatiale est particulièrement forte pour les événements
extrêmes surtout en matière de précipitations. La variabilité temporelle (journalière, sai-
sonnière ou interannuelle) des variables climatiques est également très importante. Néan-
moins le régime climatique d’un lieu donné a ses propres caractéristiques assez bien dé-
finies et souvent stables dans le temps à l’échelle de quelques décennies (Sauquet et al.,
2006). Cela conforte l’approche probabiliste basée sur la EVT (section 2.1). L’étude des
événements extrêmes de température et de précipitations consiste donc à analyser, en te-
nant compte des variations saisonnières du climat, les séries historiques avec des lois de
distribution de valeurs extrêmes.

L’analyse du régime des extrêmes à partir des données instrumentales est cependant
limitée par la contrainte de la disponibilité des séries longues et homogènes en nombre
suffisant pour couvrir la région d’intérêt. En complement de l’analyse des observations on
peut utiliser les modèles numériques du climat qui permettent de réaliser des simulations
sans rupture d’homogénéité sur le domaine d’étude couvrant plusieurs dizaines d’années.
La résolution du modèle doit être suffisamment fine pour pouvoir simuler les processus
physiques entraînant les événements extrêmes. Les modèles régionaux présentent donc
un certain avantage pour l’étude des événements rares. Cependants les modèles régio-
naux (comme les modèles globaux) ne sont pas une copie exacte de la réalité mais une
simplification de celle-ci. Il est donc toujours indispensable de valider le modèle avant
son utilisation.
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CHAPITRE 3. ANALYSE DU CLIMAT ACTUEL : RÉEL ET MODÈLE.

APPROCHE STATISTIQUE

Dans ce chapitre nous allons diagnostiquer les caractéristiques des événements ex-
trêmes en température et en précipitations pour la période allant de 1970 à 1999 à partir
des distributions GEV des maxima/minima saisonniers/annuels. Nous allons tout d’abord
examiner la compatibilité des données (les observations des stations météorologiques)
avec la théorie statistique des valeurs extrêmes. Les climatologies moyennes et extrêmes
de température et de précipitations observées seront ensuite présentées. Nous évaluerons
un lien éventuel entre les valeurs de retour de 30 ans et les valeurs moyennes. La capacité
d’un modèle climatique à reproduire la queue supérieure (ou inférieure) de distribution
des variables climatiques considérées sera testée dans la deuxième partie de ce travail.

3.2 Le climat observé à la fin du 20ème siècle

3.2.1 Sélection des données
La difficulté essentielle de l’étude du climat récent repose sur la disponibilité très li-

mitée en séries fiables de données quotidiennes. Bien que l’Europe soit l’une des régions
du monde à disposer d’un réseau dense de postes météorologiques depuis une centaine
d’années, un tel réseau est encore au stade de développement dans le sud de la région
méditerranéenne, et plus précisément en Afrique du Nord. D’autres problèmes viennent
du fait que les séries d’observations quotidiennes nécessaires pour analyser les extrêmes,
possèdent généralement de nombreuses données manquantes qui sont difficiles à rétablir.
Il est également malaisé de distinguer une valeur erronée ponctuelle d’une valeur hors
normes qui peut porter une information importante sur le comportement des extrêmes
d’une variable considérée. C’est particulièrement vrai pour les variables non gaussienne
(Moisselin et Dubuisson, 2006). Enfin, les séries longues existantes peuvent aussi être af-
fectées par des facteurs « non climatiques ». Par exemple, une analyse des données finlan-
daises (Tuomenvirta, 2001) montre que les extrêmes de température sont plus sensibles
aux déplacements, aux changements d’abri ou aux changements d’environnement local
que les températures moyennes. Cependant l’éventuelle absence d’homogénéité dans cer-
taines séries n’est pas un facteur très invalidant dans ce travail car l’estimation de la ten-
dance et des changements climatiques récents ne fait pas l’objet de notre étude.

Afin de caractériser les extrêmes climatiques à la fin du 20ème siècle nous avons uti-
lisé la banque de données du projet ECA&D (European Climate Assessment & Dataset)
(Klein Tank et al., 2002). Ce projet a pour but, entre autres, de rassembler les séries d’ob-
servations des stations météorologiques européennes et méditerranéennes, avec un certain
nombre de contrôles de qualité effectués. Il fournit de longues séries quotidiennes de tem-
pérature et de précipitations remontant pour certaines jusqu’en 1880 environ, avec ou sans
changement de poste d’observation. Le contrôle de qualité appliqué aux séries observées
a permis de qualifier chaque donnée individuelle comme « ok », « suspecte » ou « man-
quante ».

Dans cette section nous étudions les données observées sur les trois dernières dé-
cennies du 20ème siècle par l’analyse des maxima par bloc. Nous nous intéréssons ainsi
aux distributions GEV des maxima annuels de la température maximale journalière, des
minima annuels de la température minimale journalière et des maxima saisonniers des
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précipitations journalières sur la période de 1970 à 1999. Les extrema de température ont
été extraits des saisons allant respectivement de mai à septembre pour les maxima et de
novembre à mars pour les minima. Les extrêmes de précipitations ont été analysés pour
l’hiver (DJF), le printemps (MAM), l’été (JJA) et l’automne (SON). Nous avons adopté
les critères suivants afin de retenir une série dans l’étude présente :

- la série couvre les années de 1970 à 1999 ;
- cette période ne contient pas plus de 2 « mauvaises » saisons ;
- une saison est considérée comme « mauvaise » si elle comporte plus de 10% de

données manquantes ou suspectes.
Pour chaque série sélectionnée nous avons estimé les paramètres de distribution GEV

et appliqué le test d’ajustement aux distributions obtenues. Tous les échantillons pour les-
quels la loi GEV s’est avérée inappropriée ont été examinés minutieusement. Dans cer-
tains cas, nous avons pu identifier facilement les valeurs évidemment erronées. Il s’agit
d’une ou deux données individuelles dans plusieurs séries de température qui sont nota-
blement plus grandes (plus petites) du maximum (minimum) de l’échantillon considéré
sans ces valeurs. L’élimination de telles données de la série a mené à une distribution
des extrêmes compatible à une loi GEV. Cependant dans la plupart des situations, l’in-
compatibilité avec la distribution théorique était due à des problèmes d’échantillonnage
ou à d’autres raisons liées au comportement particulier des données réelles, que nous ne
pouvons pas corriger. Ces séries n’ont pas été considérées dans l’analyse présente. La
sélection finale contient

- 166 stations pour la température maximale ;
- 165 stations pour la température minimale ;
- 206, 208, 193 et 196 stations pour les précipitations respectivement d’hiver, de

printemps, d’été et d’automne.
Nous avons choisi d’exprimer les extrêmes en termes de niveau de retour de 30 ans estimé
à partir de la distribution des maxima ou minima correspondante. En effet la sélection de
durée de retour doit offrir un compromis entre la rareté d’événement climatique et les
incertitudes liés à son estimation. Le choix de durée de 30 nous parait équilibré lorsque
l’on étudie le climat sur la période de 30 ans. Les valeurs des extrêmes climatiques at-
tendues, statistiquement parlant, une fois tous les 30 ans représentent un écart important
par rapport au climat moyen. Pour avoir une idée de l’ordre de grandeur de cet écart nous
avons calculé les valeurs moyennes saisonnières de la température et des précipitations
sur la période de temps considérée. Les moyennes de précipitations ont été estimées à
partir des mêmes séries que les extrêmes, alors que les moyennes de température ont été
évaluées en utilisant les observations de température moyennes de la journée (et non à
partir des données de la température maximale/minimale journalière comme dans le cas
des valeurs extrêmes). Seulement les séries qui ne contiennent pas plus de 10% de don-
nées manquantes ou suspectes sur la saison considérée ont été examinées. Cette dernière
condition est beaucoup moins stricte que les critères appliqués pendant la sélection des
séries appropriées pour l’analyse de maxima par bloc. Cela implique que l’on dispose
plus d’information concernant les moyennes que pour les extrêmes.

3.2.2 La climatologie des événements extrêmes
Compte tenu de la répartition inégale des stations d’observations et de la variation

spatiale importante des valeurs extrêmes (surtout pour les précipitations), nous présentons
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FIG. 3.1 – Valeurs de retour de 30 ans (en haut) et moyennes de température journalière
maximale (en bas) en été (à gauche) et minimale en hiver (à droite) pour la période 1970-
1999. Unité ◦C

ici les cartes de la climatologie de la fin du 20ème siècle station par station, sans interpoler
les données sur une grille régulière.

Température

La distribution spatiale des valeurs de retour de 30 ans de température maximale (Fig.
3.1a) présente clairement un gradient en fonction de la latitude et correspond bien à la
répartition de température moyenne en été (Fig. 3.1b). Les extrêmes chauds varient géné-
ralement entre 38 et 48◦C pour l’Europe du Sud, entre 33 et 38◦C pour l’Europe Centrale,
de l’Est et de l’Ouest, et peuvent descendre jusqu’à 28◦C sur le Nord de l’Europe. Dans
les Alpes les températures extrêmement chaudes montent jusqu’à 30◦C.

La comparaison quantitative des cartes dans les Fig. 3.1a et Fig. 3.1b révèle une par-
ticularité intéressante : la différence entre les valeurs extrêmes et les moyennes est qua-
siment constante pour tous les points considérés. Figure 3.2a donne un diagramme de
dispersion des points entre ces deux quantités. Elle montre une forte relation linéaire
(R2=0.81) avec une pente proche de l’unité entre les moyennes de température journa-
lière estivale et les extrêmes de température maximale annuelle. L’ordonnée à l’origine
d’environ 17◦C défini ainsi la différence moyenne entre les maxima et les moyennes cli-
matologiques sur l’Europe.

La variation géographique des extrêmes froids est plus importante que celle des ex-
trêmes chauds. La température minimale annuelle dépend de la latitude mais aussi forte-
ment de la distance à l’océan. Les valeurs de retour de 30 ans (montrées sur la Fig. 3.1c)
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FIG. 3.2 – Rélation entre les valeurs moyennes et les valeurs de retour de 30 ans pour la
température journalière maximale en été (rouge) et minimale en hiver (blue).

diminuent du Sud-Ouest (de -15 à -5 ◦C) au Nord-Est (de -50 à -40◦C) sur le continent
européen. Sur la zone Méditerrenéenne elles varient entre -5 et 5◦C et descendent jusqu’à
environ -30◦C dans les Alpes. La relation entre les extrêmes froids annuels (Fig. 3.1c)
et les températures moyennes d’hiver (Fig. 3.1d) est plus complexe que celle entre les
extrêmes chauds annuels et les moyennes estivales. La différence entre les extrêmes et
les moyennes est plus importante au Nord de l’Europe que dans le Sud. Néanmoins, le
diagramme de dispersion (Fig. 3.2) montre toujours une forte relation linéaire (R2 = 0.92)
entre les extrêmes froids et les températures moyennes hivernales. La pente de 1.82 et l’or-
donnée de -23.04◦C illustrent le fait que l’écart entre les valeurs moyennes et les valeurs
de retour de 30 ans augmente avec la latitude en suivant la diminution de la température
moyenne.

Précipitations

La climatologie des précipitations pour quatre saisons est présentée sur la Fig. 3.3
avec les précipitations extrêmes (valeurs de retour de 30 ans) en haut et les précipitations
moyennes en bas. Une première observation de ces cartes révèle une forte variation géo-
graphique des précipitations extrêmes (Fig. 3.3a-d) ainsi que des moyennes (Fig. 3.3 e - h).

Les régions où règne un climat continental (l’Europe de l’Est et partiellement l’Eu-
rope du Nord et Central) connaissent un régime de précipitations intenses correspondant
au régime des moyennes : les pluies sont maximales en été et minimales en hiver (Fig.
3.3). En général, les moyennes estivales varient entre 2 et 3 mm/jour et les moyennes hi-
vernales varient de 1 à 2 mm/jour. Les extrêmes respectifs ont des grandeurs de 50 à 70
mm/jour et de 10 à 30 mm/jour. Malheureusement l’estimation de pluies avec le temps de
récurrence de 30 ans est basée sur un petit nombre de stations, car la qualité des données
d’observations n’est pas fiable sur la majeure partie de l’Europe de l’Est.

Le climat océanique qui caractérise la façade occidentale de l’Europe depuis le nord



32
CHAPITRE 3. ANALYSE DU CLIMAT ACTUEL : RÉEL ET MODÈLE.

APPROCHE STATISTIQUE

FIG. 3.3 – Valeurs de retour de 30 ans (en haut) et moyennes (en bas) saisonnières de
précipitation journalière pour la période 1970-1999. Unité mm/jour
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FIG. 3.4 – Rélation entre les valeurs moyennes et les valeurs de retour de 30 ans de
précipitation journalière pour quatre saisons

de la presqu’île Scandinave jusqu’au Golf de Gascogne, apporte sur le continent une
quantité de précipitations non négligeables quelle que soit la saison. La répartition des
précipitations le long de la côte est très irrégulière. Les côtes se trouvent sous un climat
océanique pur : les pluies moyennes sont les plus abondantes en automne et dépassent
2.5 mm/jour sur la majeure partie du littoral. Les précipitations extrêmes connaissent
généralement leur maximum en été et leur minimum en hiver. La région située à l’ouest
de la chaîne des Alpes Scandinaves est une des régions les plus humides en Europe :
pendant toute l’année elle reçoit en moyenne plus de 3 mm/jour de précipitations ; les
valeurs de retour de 30 ans sont généralement supérieures à 70 mm/jour.

Le climat méditerranéen est connu pour son fort contraste pluviométrique entre l’hi-
ver et l’été. Les moyennes estivales de précipitations sont très proches de zéro. Pendant
la période hivernale l’Europe méditerranéenne est caractérisée par un maximum de préci-
pitations. En revanche les précipitations extrêmes sont les plus importantes en automne.
Pendant cette saison les valeurs de retour de 30 ans dépassent généralement 100 mm/jour
sur toute la région.

La figure 3.4 donne des diagrammes de dispersion des valeurs extrêmes en fonction
des valeurs moyennes. En général on observe une corrélation modérée entre les pluies ex-
trêmes et les pluies moyennes en hiver et au printemps. L’été et l’automne se caractérisent
par un comportement des extrêmes plus complexe qui ne peut pas être expliqué par les
seules valeurs moyennes.
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3.3 Les extrêmes dans le modèle LMDZ
Avant d’étudier des phénomènes climatiques avec le modèle numérique, il est essentiel

de passer par une phase de validation. Ceci est particulièrement indispensable quand on
examine des aspects délicats du climat tels que les extrêmes.

3.3.1 Difficultés de la validation
La validation des extrêmes sur de vastes régions comprenant de nombreux climats

locaux, telle que l’Europe et la Méditerranée, est une tâche difficile car les données jour-
nalières fiables comparables aux sorties du modèle ne sont pas facilement disponibles.
L’utilisation des données de stations pour la validation du modèle est toujours limitée en
raison des problèmes de disponibilité des observations, de leur densité et de leur qualité.
En outre, en étant par nature discrètes les données de stations ne sont pas directement
comparables aux sorties de modèle qui fournissent l’information sur la maille de grille.
Un autre type d’information relativement utile pour la validation des extrêmes de tempéra-
ture et de précipitation sont les réanalyses. L’avantage évident des réanalyses est qu’elles
sont calculées sur une grille et peuvent alors être comparées aux sorties de modèle ; de
plus, en couvrant tout le globe elles permettent la validation dans les endroits où les séries
d’observations suffisamment longues n’existent pas ou ne sont pas disponibles. Cepen-
dant la confiance que l’on peut attribuer aux précipitations des réanalyses est beaucoup
plus faible, que la confiance que l’on attribue aux températures de surface. A la différence
de la température, les observations pluviométriques ne sont généralement pas assimilées
dans les réanalyses (au moins dans la pratique actuelle). Les précipitations « réanalysées »
sont produites purement par le système de prévision numérique de temps et souffrent ainsi
des mêmes défauts que les précipitations de modèle climatique.

3.3.2 Notre stratégie
Connaissant les limitations mentionnées dans le paragraphe précédent nous présentons

ici la comparaison des extrêmes simulés par LMDZ pour le climat actuel (1970-1999) et
ceux observés/« réanalysés » sur la même période de temps. En tenant compte de la ré-
solution du modèle, nous ne nous attendons pas à obtenir une concordance parfaite avec
les valeurs de retour observées (surtout pour les précipitations). Nous souhaitons plutôt
analyser la capacité du modèle à reproduire la queue supérieure (ou inférieure) de la dis-
tribution des variables climatiques considérées.

La première étape de l’analyse présente consiste ainsi à estimer les paramètres de dis-
tribution GEV des maxima/minima annuels/saisonniers dans chaque point d’espace de
chaque jeu de données disponible. Nous allons considérer les distributions des mêmes
variables que dans l’analyse du climat observé (paragraphe 3.2.1). Il ne nous faut donc
examiner que les données des réanalyses et du modèle car pour les données de stations
nous allons utiliser les résultats de la section précédente. Le test d’ajustement appliqué
ensuite aux distributions obtenues permet de vérifier si l’analyse des maxima par bloc
peut être appliquée aux variables simulées. Le résultat négatif de ce test mène à la correc-
tion de l’échantillon initial ou, si la correction n’était pas possible, à son élimination de
l’analyse. Enfin, à partir des distributions GEV nous estimons les valeurs de retour de 30
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ans et comparons les extrêmes du LMDZ avec les réanalyses et les observations. Afin de
mieux appréhender la nature des différences trouvées pendant la comparaison nous allons
examiner les paramètres des distributions. Un paragraphe individuel à la fin de cette sec-
tion sera consacré au paramètre de forme qui définie le type de queue de distribution et
influence donc fortement le comportement des extrêmes.

3.3.3 Climats simulés et prétraitement
La simulation de contrôle a été réalisée en mode climatologique, c’est-à-dire, que

les conditions aux limites du modèle (la température de surface de la mer et l’étendue des
glaces de mer) correspondant à un cycle moyen pour la période 1970-1999. Ces conditions
sont issues de l’observation compilée pour AMIP2 (Atmospheric Model Intercomparation
Project, http ://www-pcmdi.llnl.gov/projects/amip/).

Pour comparer les données de stations ECA&D, présentées dans le paragraphe 3.2.1,
avec les données sur grille de LMDZ, chaque station a été initialement associée au point
de grille continental du modèle la plus proche, par le calcul de la distance du grand cercle
jusqu’au centre de maille. Dans les cas quand plusieurs stations ont été rapprochées du
même point de grille la comparaison a été faite individuellement pour chaque série obser-
vée. Afin de tenir compte des différences d’élévation, nous avons ajusté les températures
du modèle au niveau de station en supposant un gradient vertical moyen de température
de -6.5 K/km.

Pour évaluer LMDZ, nous avons également utilisé les réanalyses ERA40 (Uppala et
al., 2005) du Centre Européen de Prévision à Moyen Terme (ECMWF, en anglais). Les
données ERA40 couvrent les années 1957 à 2001 et sont disponibles à une résolution de
1.125×1.125 degrés toutes les 6 heures. La température journalière maximale et minimale
à 2 mètres et les précipitations journalières, en ont été extraites pour la période de 1970 à
1999 correspondant à la simulation de contrôle du LMDZ.

3.3.4 Température maximale
La figure 3.5 (partie supérieure) présente les valeurs de retour de 30 ans de la tem-

pérature maximale annuelle simulés par LMDZ et celles de ERA40. Le modèle produit
des extrêmes plus chauds que les réanalyses sur la plupart de la région. Le paramètre
de position (Fig. 3.5, partie au milieu) de distribution des maxima annuels est égale-
ment plus élevé pour LMDZ que pour ERA40. Les répartitions spatiales du paramètre
d’échelle (Fig. 3.5, partie inférieure) sont assez différentes pour les deux jeux de données,
mais cette différence ne semble pas être responsable de la disparité des valeurs extrêmes.
LMDZ, comme les réanalyses, donne des valeurs du paramètre d’échelle peu variées (de
1 à 3◦C sur le continent). Cela indique une faible variabilité interannuelle des extrêmes
chauds. Les distributions du paramètre de forme sont caractérisées par une forte variabi-
lité spatiale (non montré) et sont difficiles à comparer.

L’histogramme présenté en Fig. 3.6 montre la distribution des différences entre les ex-
trêmes chauds simulés par LMDZ et ceux observés dans les stations météorologiques. On
remarque que les différences absolues dépassent fréquemment 1◦C, mais elles dépassent
rarement 5◦C. Le poids total des valeurs positives de différence (le modèle surestime les
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FIG. 3.5 – De haut en bas, valeurs de retour de 30 ans, paramètre de position et paramètre
d’échelle de la distribution GEV de Tmax pour LMDZ (à gauche) et ERA40 (à droite).
Unité ◦C
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FIG. 3.6 – Histogramme des différences entre les valeurs de retours de 30 ans de Tmax
estimées à partir de LMDZ et des données de stations
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FIG. 3.7 – Différences entre (a) les valeurs de retour de 30 ans, (b) paramètres de position,
(c) paramètres d’échelle (◦C) et (d) paramètre de forme des distributions GEV de Tmax
estimées à partir de LMDZ et des données de stations

extrêmes) est légèrement plus élevé que le poids des valeurs négatives (le modèle sous-
estime les extrêmes). La figure 3.7 montre les distributions géographiques de l’écart entre
LMDZ et l’observation, pour les valeurs de retour de 30 ans et des trois paramètres ca-
ractérisant la fonction de probabilité GEV. La variation géographique des écarts dans les
extrêmes (Fig. 3.7a) peut être principalement expliquée par les écarts dans le paramètre de
positions qui montre en général une répartition spatiale similaire (Fig. 3.7b). Cependant
sur l’Europe Centrale, de l’Ouest et du Nord-Est la différence entre les valeurs simulées et
observées est plus importante pour le paramètre de position que pour les niveaux de retour
de 30 ans. Le paramètre d’échelle, caractérisant la variabilité interannuelle des extrêmes,
est plutôt bien reproduit par le modèle (Fig. 3.7c), sauf pour plusieurs points côtiers où il
est surestimé et quelques régions de France et Grèce où il est nettement sous-estimé. Les
grandeurs du paramètre de queue sont élevées par rapport aux observations sur l’Europe
Centrale et du Nord-Est (Fig. 3.7d ). Il apparaît qu’une relativement bonne représentation
des valeurs de retour de 30 ans des distribution des extrêmes chauds est liée à l’effet de
compensation entre le paramètre de position surestimé et soit le paramètre d’échelle sous-
estimé, soit le paramètre de forme surestimé. En d’autres termes, la position totale élevée
des distributions est « corrigée » par la variabilité interannuelle trop faible (des régions
sur la France) ou par la queue trop légère (l’Europe Centrale et du Nord-Est).

A titre d’exemple, Figures 3.8a et 3.8b illustrent de telles « corrections » pour deux
points respectivement en France et en Europe Centrale. Les écarts d’environ 3◦C entre les
centres des distributions observées (noire) et simulées (bleue) sont déterminés par les dif-
férences entre les paramètres des positions correspondants. Ces écarts diminuent vers les
queues supérieures. Dans le premier cas, cela mène à une différence de 0.7◦C entre les ni-
veaux de retour de 30 ans et, est dû à la largeur moins importante de la distribution simulé
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FIG. 3.8 – Distributions GEV de Tmax estimées à partir des données observées (noir) et
de LMDZ (bleu) pour deux stations européenne (respectivement, à gauche et à droite)

(1.3◦C pour le paramètre d’échelle simulé et 2.2◦C pour celui observé). Dans le deuxième
cas la différence entre les valeurs avec la période de récurrence de 30 ans devient même
légèrement négative, de -0.2◦C. Ceci peut être expliqué par une petite différence entre les
largeurs de deux distributions (le paramètre d’échelle simulé est 0.1◦C inférieur à celui
observé), mais surtout par les différentes formes des queue des distributions. La queue
trop « basse » de distribution bleue par rapport à la distribution noire est définie par la
grandeur surestimée de son paramètre de forme (0.52 versus -0.0238).

3.3.5 Température minimale
La partie supérieure de la Fig. 3.9 montre la répartition géographique des extrêmes

froids dans ERA40 et LMDZ. On peut observer un gradient décroissant du Sud-Ouest
au Nord-Est sur le continent européen. Ce gradient est plus fort dans ERA40 que dans
LMDZ. Pour l’Europe Centrale et Méridionale, les deux jeux de données présentent des
grandeurs des extrêmes froids assez similaires qui varieant entre 0 et -25◦C.

Pour l’Europe du Nord-Est les extrêmes dans ERA40 descendent jusqu’à -45◦C, tan-
dis qu’ils atteignent environ -37◦C dans LMDZ. En Afrique du Nord ERA40 donne, au
contraire, des valeurs plus élevées que LMDZ. Les mêmes structures spatiales, mais un
peu moins prononcées, sont aussi observables sur les paramètres de position (Fig. 3.9
partie au milieu). La variabilité interannuelle des extrêmes froids, caractérisée par le pa-
ramètre d’échelle de distribution des minima annuels, est beaucoup plus importante dans
ERA40 (Fig. 3.9, partie inférieure). Dans LMDZ le paramètre d’échelle varie de 1.5 à 4◦C
sur le continent, alors que dans la réanalyse il peut atteindre 5-6◦C sur le Nord et Nord-Est
de la région. Les structures spatiales des paramètres de forme sont bruités et complexes
(figure non montrée) ; on constate néanmoins que les valeurs produites par ERA40 sont
généralement plus grandes.

La figure 3.10 montre l’histogramme des différences entre les extrêmes froids modé-
lisés et observées (données de stations). LMDZ surestime les valeurs de retour de 30 ans
pour la plupart de points (extrêmes insuffisamment froids).
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FIG. 3.9 – De haut en bas, valeurs de retour de 30 ans, paramètre de position et paramètre
d’échelle de la distribution GEV de Tmin en été pour LMDZ (à gauche) et ERA40 (à
droite). Unité ◦C
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FIG. 3.10 – Histogramme des différences entre les valeurs de retours de 30 ans de Tmin
estimées à partir de LMDZ et des données de stations
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FIG. 3.11 – Différences entre (a) les valeurs de retour de 30 ans, (b) paramètres de po-
sition, (c) paramètres d’échelle (◦C) et (d) paramètre de forme des distributions GEV de
Tmin estimées à partir de LMDZ et des données de stations.

La figure 3.11a présente les variations géographiques de cette distribution. Les ex-
trêmes sont trop élevés (généralement plus de 5◦C) sur l’Europe de l’Ouest, du Nord et de
l’Est, alors qu’ils sont relativement bien représentés sur la plupart de l’Europe Centrale et
l’Europe du Sud. La différence entre les paramètres de position simulés et observés (Fig.
3.11b) est moins importante et n’explique pas la disparité entre les température extrêmes
basses. En revanche le paramètre d’échelle est nettement sous-estimé dans le modèle sur
une grande partie de l’Europe de l’Ouest et surtout sur le Nord-Est de l’Europe (Fig.
3.11c). Cela semble indiquer une faible variabilité des minima annuels dans LMDZ par
rapport aux observations sur ces régions, et montre pourquoi les extrêmes simulés ne sont
pas aussi froids que ceux observés. Le modèle produit un paramètre de forme surestimé
sur l’Europe Centrale et l’Ouest et généralement sous-estimé sur la partie Est de la région
(Fig. 3.11d).

En considérant le fort contraste entre l’Europe du nord et l’Europe du sud, nous choi-
sissons deux points représentatifs pour examiner le comportement des fonctions de dis-
tribution respectives. Les résultats sont présentés dans les Figs. 3.12a et 3.12b. Rappelons
que l’on s’intéresse maintenant aux extrêmes de la queue inférieure de la distribution.
Dans le premier cas la disparité entre les valeurs de retour de 30 ans est relativement
faible et correspond environ à la distance entre les centres des deux courbes. Quant au
point au Nord, la différence importante entre les queues inférieures des distributions est
la résultante de l’écart entre les positions totales (c’est-à-dire entre les paramètres de po-
sition) des deux courbes mais surtout de la différence dans leurs « largeurs » (c’est-à-dire
de leurs paramètres d’échelle).
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FIG. 3.12 – Distributions GEV de Tmin estimées à partir des données observées (noir) et
de LMDZ (bleu) pour une stations du Sud (à gauche) et l’autre du Nord (à droite).

3.3.6 Précipitation
Comme il est mentionné plus haut les propriétés statistiques des précipitations sont les

plus difficiles à reproduire et donc les plus incertaines dans les modèles climatiques. Cela
est aussi vrai pour les réanalyses où les précipitations sont simulées par le système de
prévision numérique. Zolina et al. (2004) examinent les fortes pluies dans les réanalyses
et trouvent que ERA40 sous-estime considérablement les 99ème centiles de précipitations.
Le tableau 3.1 illustre, à titre d’exemple, leurs résultats pour trois régions de l’Europe en
hiver (DJF) ; en été la représentation des extrêmes est encore moins fiable.

Iberian Peninsula Central Europe SouthEast Europe
Station 34.2 18.1 19.1
ERA40 12.6 11.5 9.3

TAB. 3.1 – 99ème centiles de précipitations hivernales (mm/jour) pour trois régions euro-
péennes estimés à partir des données de stations et de ERA40 (Extrait du Tableau 3 dans
Zolina et al., 2004)

La Figure 3.13 montre les précipitations extrêmes avec une période de retour de 30 ans
pour LMDZ et ERA40, pour les quatre saisons. On peut voir que les valeurs extrêmes des
précipitations maximales saisonnières simulées par LMDZ sont supérieures à celles pro-
duites par les réanalyses ERA40. Cependant la comparaison avec les stations indique que
généralement ces valeurs ne sont pas assez élevées pour être réalistes : les histogrammes
des distributions saisonnières des différences entre les extrêmes simulés et observés (Fig.
3.14) montrent une forte sous-estimation des précipitations dans le modèle. En hiver, par
rapport aux autres saisons, ces différences sont les moins importantes ; et en été elles sont
les plus grandes.
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FIG. 3.13 – Valeurs de retour de 30 ans des précipitations pour LMDZ (en haut) et ERA40
(en bas). Unité mm/jour
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FIG. 3.14 – Histogramme des différences entre les valeurs de retours de 30 ans de préci-
pitations estimées à partir de LMDZ et des données de stations

FIG. 3.15 – Différences entre les valeurs de retour de 30 ans des distributions GEV de
précipitations estimées à partir de LMDZ et des données de stations
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FIG. 3.16 – Différences entre (a) les valeurs de retour de 30 ans, (b) paramètres de po-
sition, (c) paramètres d’échelle (◦C) et (d) paramètre de forme des distributions GEV de
précipitations hivernales estimées à partir de LMDZ et des données de stations

Les répartitions spatiales (Fig. 3.15) des écarts présentés sur les histogrammes révèlent
que pour toutes les saisons la disparité avec les observations est la plus forte sur l’Europe
Méditerranéenne et sur le Sud-Ouest de la Scandinavie.

La Figure 3.16 illustre qu’en hiver le paramètre de position est également sous-estimé
par LMDZ mais mieux représenté que les niveaux de retour de 30 ans. Le paramètre
d’échelle, et donc la variabilité interannuelle, est considérablement moins importante dans
le modèle que dans les observations, surtout sur l’Europe Méditerranéenne et sur le Sud-
Ouest de la Scandinavie. La différence entre les paramètres de forme simulés et observés
ne révèle pas de structure spatiale évidente : les valeurs positives et négatives de ces
différences sont reparties régulièrement sur la région. Ces résultats sont également vrais
pour les autres saisons (non montré). Ainsi la disparité importante entre les extrêmes de
précipitations simulés et observés est liée à la sous-estimation des paramètres de position
et surtout d’échelle des distributions des maxima saisonniers.

3.3.7 Paramètre de queue
Au cours de la validation du modèle LMDZ présentée ci-dessus le paramètre de forme

n’est pas apparu comme une source majeure des incertitudes sur la représentation des ex-
trêmes. La contribution des deux autres paramètres semble être beaucoup plus importante,
du moins en ce qui concerne les valeurs extrêmes avec une période de retour modérée de
30 ans. Cependant le comportement asymptotique des extrêmes est défini par le paramètre
de forme.

En raison des incertitudes importantes liées à son estimation et sa variabilité spatiale
extrêmement forte, nous avon décidé d’examiner globalement sur la région seulement le
signe du paramètre de forme. Rappelons que ce paramètre reflète le poids des extrêmes
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dans la distribution d’une variable. Une valeur positive du paramètre de forme indique
une distribution bornée, c’est-à-dire que les extrêmes n’ont pas de rôle important. Une
valeur nulle signifie relativement peu d’extrêmes alors qu’une valeur négative implique
un plus grand nombre d’extrêmes.

Le tableau 3.2 présente le pourcentage des points où le paramètre de forme des distri-
butions des maxima ou minima simulés et observés est négatif. Plusieurs études montrent
que les distributions des extrêmes de température ont généralement la queue bornée (Katz,
2002, Parey et al., 2007). Notre analyse confirme cette conclusion pour les maxima de
température maximale observée. Il est intéressant cependant de constater qu’environ un
tiers des données de stations de température minimale est caractérisé par des distributions
des minima annuels à queue lourde (le paramètre de forme est négatif). Ces points se
trouvent, en majeure partie, sur la France et la Suisse. Les 4% des points de LMDZ avec
un paramètre de forme négatif sont également concentrés sur la France et la Suisse.

Tmax Tmin Pre,DJ F Pre,MAM Pre,JJA Pre,SON
lmdz eca lmdz eca lmdz eca lmdz eca lmdz eca lmdz eca

1 3 4 27 29 50 65 67 89 68 57 60

TAB. 3.2 – Pourcentage des points où le paramètre de forme des distributions GEV de
variables climatiquesés est négatif. Lmdz denote les données du modèle, eca - données
observées de stations

Pour les distributions des extrêmes de précipitations on trouve souvent un paramètre
de forme négatif dans beaucoup de régions du monde (par exemple, l’étude de Katz,
2002 ; Koutsoyiannis, 2004). Notre analyse des observations confirme ce résultat. Plus de
la moitié des distributions observées de pluies extrêmes est caractérisée par une queue
lourde. Le modèle a également une tendance à produire des distributions de précipitations
à queue lourde, bien qu’il sous-estime le pourcentage de points avec le paramètre de forme
négatif en hiver et les surestime en été.

A la fin de ce paragraphe nous voudrions encore une fois rappeler que l’estimation du
paramètre de forme est entachée de grandes incertitudes, surtout pour les échantillons de
petite taille comme ceux considéré ici.
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3.4 Synthèse
L’objectif de ce chapitre était d’étudier, avec l’aide de la EVT, les particularités des

extrêmes du climat actuel et de tester la capacité du modèle LMDZ à les reproduire. Tout
d’abord, nous avons montré, en se basant sur le test d’ajustement, que les distributions
annuelles ou saisonnières des maxima/minima des températures maximale et minimale
et des précipitations sont généralement compatibles avec la loi GEV sur la région de
l’Europe et de la Méditerranée. La seule exception concerne l’Afrique du Nord qui se
caractérise par extrêmement peu de pluies, où la EVT ne peut pas être employé (du moins
selon la réanalyse et le modèle).

L’analyse de données des observations nous a permis d’évaluer la climatologie des
événements extrêmes, en particulier par rapport à la climatologie moyenne.

Une forte relation linéaire a été établie entre les températures extrêmes et moyennes.
Elle peut être expliquée par la queue bornée de distribution des extrêmes de température
qui ne permet pas aux valeurs élevées de s’éloigner beaucoup du centre de distribution.
Ainsi les valeurs moyennes de température sur la région Européenne peuvent être utilisées
comme un indicateur des valeurs extrêmes.

Un lien entre les moyennes et les extrêmes, mais beaucoup moins prononcé, a été éga-
lement détecté pour les précipitations en hiver et au printemps. La variation géographique
très importante trouvée pour les précipitations intenses souligne la nécessité d’utiliser un
modèle régional à résolution fine pour étudier l’évolution des extrêmes.

La validation du modèle LMDZ a demontré sa capacité à reproduire certains aspects
des extrêmes. En particulier, le signe du paramètre de forme qui définit le type de queue
de distribution est généralement bien représenté. Les principaux résultats de la validation
peuvent être résumés comme suit :

- Les valeurs de retour de 30 ans de température maximale sont généralement réa-
listes. Cependant le comportement des extrêmes chauds n’est pas parfait dans le
modèle, en particulier le paramètre de position est généralement surestimé. Une re-
présantation réaliste des valeurs de retour semble être liée à l’effet de compensan-
tion : la position élevée des distributions GEV est "contrebalancée" par une faible
variabilité interannuelle des extrêmes (paramètre d’échelle) ou par leur poids total
insuffisant (paramètre de forme).

- Les extrêmes froids sont relativement bien présentés dans le Sud de l’Europe. Au
Nord ils sont sous-estimés à cause de la variabilité interannuelle très faible des
minima annuels.

- Les valeurs de retour de 30 ans des précipitations maximales saisonnières ne sont
pas suffisamment importantes dans le LMDZ. Le modèle sous-estime la position to-
tale des distributions correspondantes, mais surtout la variabilité interannuelle des
maxima pluviométrique de saison. Les extrêmes de précipitation sont les moins réa-
listes en été et sur l’Europe Méditerranée.

Ainsi LMDZ se caractérise par les incertitudes « typiques » des modèles climatiques
sur les événements extrêmes(par exemple Déqué, 2007 ; Kharin et al., 2005 ; Frei et al.,
2003). Au même titre que d’autres modèles, il peut être utilisé pour des études de l’évo-
lution des extrêmes.



Chapitre 4

Evolution des températures et des
précipitations extrêmes

4.1 Introduction
Dans ce chapitre nous allons étudier l’évolution des extrêmes climatiques. Notre ob-

jectif principal est d’évaluer l’impact du réchauffement global sur le régime des tempéra-
tures et des précipitations extrêmes. Le chapitre est constitué essentiellement de l’article
de Goubanova, K. et Li, L. « Extremes in temperature and precipitation around the Medi-
terranean basin in an ensemble of future climate scenario simulations » publié dans Global
and Planetary Change. Cet article est consacré à l’estimation des changements possibles
des événements extrêmes sous l’hypothèse de scénario d’émission A2 du GIEC. En analy-
sant deux périodes futures (milieu et fin du 21ème siècle) et trois scénarios globaux nous
évoquons des questions liées respectivement à la linéarité de réponse des extrêmes aux
émissions de gaz à effet de serre et aux incertitudes sur les projections du climat du 21ème

sciècle.
Nous souhaitons également savoir si le renforcement récent des événement extrêmes

observé sur l’Europe peut être considéré comme signe précurseur d’une tendance clima-
tique générale liée à l’effet de serre. Ainsi, dans un premier temps, avant la présentation
de l’article, nous donnerons un aperçu des études précédentes consacrées à l’évolution des
extrêmes au cours du 20ème siècle. Bien que ces études ne fassent généralement pas appel
à la EVT et définissent les extrêmes à partir de la fonction de distribution empirique, elles
donnent une idée globale de l’évolution des événements extrêmes depuis au moins 50
ans. Cela nous permettra d’évaluer la correspondance entre la tendance des changements
observés et le caractère des changements estimés à partir des simulations du climat futur.

4.2 Changement des événements extrêmes observés en
20ème sciècle

Le troisième rapport du GIEC (IPCC, 2001) a mis en évidence qu’un climat plus
chaud conduit très probablement à un accroissement de la fréquence et/ou l’intensité de
certains types d’événement extrêmes. Depuis, un nombre considérable d’auteurs ont étu-
dié le problème de l’évolution des extrêmes. Comme il était mentionné plus haut, ces
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études examinent généralement différents indices des extrêmes, dérivés des distributions
empiriques des variables climatiques considérées.

Frich et al. (2002) analysent les changements relatifs des indices des extrêmes de tem-
pérature et de précipitation d’un ensemble des données couvrant tout le globe pour la
deuxième moitié du 20ème siècle. Sur la plupart de l’Europe, ils détectent une diminution
du nombre de jours de gel, un accroissement des vagues de chaleurs et une augmentation
de la fraction des précipitations totales au-dessus du 95ème percentile. Alexander et al.
(2006) actualisent cette étude en ajoutant plus de données et en étendant l’analyse à tout
le siècle. Ils confirment que tous les indices de température globale montre un réchuffe-
ment. Pour l’Europe, comme pour tout l’hémisphère nord, une augmentation particulière-
ment prononcée de la température minimale caractérise la période 1979-2003. Les indices
de précipitation indiquent généralement une tendance vers des conditions plus humides.
Groisman et al. (2005) ciblent leurs efforts sur les précipitations observées partout dans le
monde pendant la période du 1950 au 2000. Sur l’Europe du Nord ces auteurs détectent
une augmentation de la fréquence des pluies intenses de 60% pour l’été (la saison avec
les pluies les plus fortes) et de 40% pour toute l’année.

Klein Tank et Können (2003) examinent les séries de température et de précipita-
tion journalières de plus de 100 stations européennes couvrant la période 1946-99. Ils
trouvent un réchauffement « asymétrique » des queues froides et chaudes de distribution
de température pour deux périodes consécutives :1946-75 et 1976-99. Une diminution de
la variabilité de température est détectée pour la période de 1946-75 et un accroissement
correspondant est attribué à la période de 1976-99. Ils confirment que cette dernière pé-
riode est un épisode du réchauffement bien marqué pour lequel l’augmentation de nombre
annuel des extrêmes chauds est deux fois plus élevée que la diminution respective dans
les extrêmes froids. Tous les indices de précipitation, moyennés sur l’Europe, augmentent
pendant la période 1946-1999, mais la cohérence spatiale des tendances est basse. Mo-
berg et al. (2006) estiment les tendances des indices des extrêmes en Europe au cours du
20ème siècle. Ils constatent une croissance de température plus forte en hiver qu’en été,
et mentionnent des différances régionales du réchauffement. La tendance moyenne des
précipitations (totales et extrêmes) est positive en hiver et légèrement négative en été. Les
pluies estivales deviennent un peu plus intenses mais moins fréquentes.

De nombreuses études portant sur les extrêmes climatiques se sont focalisées sur des
régions particulières en Europe. A titre d’exemple, nous en mentionnons quelques-unes.
Alpert et al. (2002) examinent les données de 256 stations couvrant les cinquante der-
nières années sur toute la région méditerranéenne. Ils détectent d’une part une tendance
négative dans les précipitations totales qui est associée à une diminution du nombre des
jours pluvieux et une augmentation de la durée des périodes de sécheresse, et d’autre part
une tendance positive dans l’intensité des précipitations extrêmes. Brunetti et al. (2004)
confirment ces résultats pour les stations météorologiques en Italie disponibles depuis la
fin du 19ème siècle. Hundecha and Bárdossy (2005) analysent les données des stations
situées sur le côté allemand du bassin du Rhin pour la période du 1958 au 2001. Ils
trouvent une augmentation des températures maximales et minimales journalières avec
les ampleurs de changement indiquant la tendance saisonnière. Les extrêmes froids aug-
mentent plus rapidement que les extrêmes chauds. Les précipitations extrêmes montrent
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un accroissement de l’intensité et de la fréquence pour toutes les saisons, sauf l’été où la
tendance est inversée. Moberg and Jones (2005) étudient les tendances dans des indices
des extrêmes « modérés »sur l’Europe centrale et d’ouest pour le 20ème siècle. Ils révèlent
une caractéristique remarquable pour les précipitation en hiver : alors que les pluies aug-
mentent pour la plupart des stations en termes de moyenne et de extrêmes « modérés »,
la durée d’épisodes de sécheresse (dry spell) augmentent aussi. La tendance de réchauf-
fement domine pour les deux queues extrêmes des distributions de température maximale
et minimale, en été et en hiver. La plus grande augmentation est observée pour la queue
froide de température minimale en deuxième moitié du siècle. En été, le refroidissement
dans la queue froide de température maximale, cojointement au réchauffement dans la
queue chaude, implique un élargissement de la distribution de la température maximale
journalière. Kostopoulou and Jones (2005) pour leur part se focalisent sur l’est de Médi-
terrannée pendant la période 1958-2000. Ils trouvent, entre autres, une augmentation de
précipitation intense au centre de la Méditerrannée (Italie) et une tendance opposée sur
les Balkans.

Plusieurs articles évaluent les aspects différents de la vague de chaleur européenne
de 2003. Prenant en considération les incertitudes de la reconstruction de température,
Luterbacher et al. (2004) montrent qu’il est très probable que l’été de 2003 était le plus
chaud depuis les dernières 1500 années. Beniston (2004) examine les caractéristiques sta-
tistiques de ce phénomène pour Bâle (Suisse) et signale qu’elle annonce les conditions
que les modèles régionaux projettent pour la saison estivale de la fin de ce siècle. Schär
et al. (2004) montrent que la vague de chaleur de 2003 peut être due au changement de la
variabilité de distribution de température car le simple changement de la moyenne n’ex-
plique pas la probabilité d’occurrence d’un tel événement.

L’une des quelques études considérant les extrêmes observées dans le cadre de la EVT
est celle de Nogaj et al. (2006). Afin d’estimer de tendances à long terme des paramètres
de distribution des valeurs extrêmes, les auteurs appliquent la notion de non-stationnarité
aux séries de température des réanalyses NCEP. Leurs résultats montrent que la fréquence
des extrêmes chauds croît sur une majeure partie de l’Europe, alors que leur force ne
varie pas aussi systématiquement. A part quelques zones au-dessus de la Scandinavie, les
caractéristiques des extrêmes froids hivernaux présentent des tendances décroissantes ou
non-significatives.

4.3 Changements futurs des extrêmes : Article publié dans
Global and Planetary Change

4.3.1 Résumé de l’article
Après une introduction résumant les motivations de l’étude, le modèle de circulation

générale LMDZ et les simulations utilisées sont présentés. La version 4.0 de LMDZ avec
un zoom local sur la Méditerranée est employée pour régionaliser l’impact potentiel des
changements climatiques sur les événements extrêmes.

Le changement du régime des extrêmes de températures minimale annuelle et maxi-
male annuelle, ainsi que des extrêmes de précipitation maximale saisonnière sont exa-
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minés sous l’hypothèse d’émission GIEC-A2. Trois périodes ont été simulées : la fin
du 20ème siècle, le milieu et la fin du 21ème siècle, la première consacrée au climat
de contrôle et les deux dernières au climat du futur. Les conditions aux limites ont été
extraites des sorties de trois modèles climatiques couplés : celui de l’IPSL, du CNRM
et du GFDL. Ces trois scénarios globaux sont utilisés pour évaluer les incertitudes sur
l’évolution du climat futur liées à l’utilisation des differentes conditions aux limites. Les
évenements extrêmes sont exprimés en termes de niveaux de retour estimés à partir des
distributions généralisées des valeurs extrêmes (GEV) . Les changements des distributions
correspondantes sont analysés afin d’élucider la nature des changements des extrêmes.

Il existe généralement une bonne concordance entre les résultats de trois scénarios
globaux. La réponse des extrêmes à l’augmentation des gaz à effet de serre à la fin du
21ème siècle est cohérente avec celle au milieu du siècle. On observe un réchauffement
maximal au nord-est de l’Europe pour la température minimale et au sud du continent
pour la température maximale. En moyenne, l’accroissement des extrêmes froids est plus
grande que celui des extrêmes chauds. Les changements des températures extrêmes sont
associés au déplacement de la position de leur distribution et, pour les extrêmes froids,
au changement de leur variabilité interannuelle, mesurée par le paramètre d’échelle. Les
changements des précipitations moyennes diminuent significativement sur la Méditerra-
née et l’Europe du Sud en hiver, printemps et été. Les précipitations extrêmes augmentent
sur toute la région pour toutes les saisons sauf l’été. Ces changements sont essentielle-
ment associés aux changements de l’échelle de distribution des valeurs extrêmes, mais
aussi aux changements de la position et même de la forme de distribution. En résumé, nos
résultats suggèrent que le bassin Méditerranéen subira un climat plus chaud avec moins
de précipitation totale, mais plus d’événements de précipiations extrêmes.
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Abstract

A variable-grid atmospheric general circulation model, the LMDZ, with a local zoom
over the Mediterranean is used to investigate potential future changes in climate extremes
around the Mediterranean basin. Changes in extremes of annual minimum and maximum
temperature, winter and summer 24-h maximum precipitation are discussed under the
IPCC-A2 emission scenario. Three time slices of 30 years are chosen to represent respec-
tively the end of the 20th century, the middle and the end of the 21st century. The boundary
conditions were taken from the outputs of three global coupled climate models : from the
Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL), Centre National de Recherches Météorologiques
(CNRM) and Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL). These three global sce-
narios were used to estimate uncertainties associated with climate models. Extreme events
are expressed in terms of return values, estimated from a Generalized Extreme Value dis-
tribution fitted to annual or seasonal extremes. The changes in distribution of extremes
are analyzed to elucidate the nature of the change in extremes. Magnitudes and main
spatial patterns of the changes in extremes show a quite good consistency among three
global scenarios. Comparison between changes in the middle and at the end of the 21st
century does not reveal any remarkable discontinuity in future climate evolution. The
maximum of warming occurs over Northeastern Europe for annual minimum temperature
and over South Europe for annual maximum temperature. Averaged over the region, in-
crease in cold extremes exceeds that in warm extremes. Changes in temperature extremes
are mostly associated with shift of whole distribution (location parameter change) and in
addition, for cold extremes, with changes in inter-annual variability, measured by the scale
parameter. Mean precipitation changes are characterized by strong reduction belt over the
Mediterranean and South Europe in winter, spring and summer. Precipitation extremes
increase in all seasons except summer. These changes are predominantly associated with
changes in the scale, but also with changes in the position and shape of the distribution.
In general terms, it is suggested that the Mediterranean basin will experience a warmer
climate with less total precipitation but more intense precipitation events.
Keywords : climate change ; climate extremes ; mediterranean basin ; generalized extreme
value distribution
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4.3.2 Introduction

The Mediterranean basin is particularly vulnerable to present and future climate varia-
bility and climate change. Due to its unique geographic location, this region is a transition
zone between the very hot and dry African climate regime in the South and the mild and
humid European climate in the North, having hence large climate variations. It is cha-
racterized by winter rains and summer droughts. The strong difference between the wet
winters and the dry summer is caused by the seasonal alternation of the dominance of
cyclonic storms in winter and subtropical high pressure cells over adjacent ocean causing
dry conditions in summer.
There is a general agreement that impacts of climate changes on society and ecosystem are
likely to result rather from changes in climate variability and extremes than from changes
in mean climate (Kunkel et al., 1999). The recent extreme events over the Mediterranean
basin (flooding in Algeria in November 2001 ; European summer heatwave in 2003 ; 2004
winter coldwave in Turkey ; heavy snow in Balkan in 2005) pose us the question whether
the climate in this region is becoming more variable and more extreme. Along last de-
cades, the climate extremes changes registered in the Mediterranean basin consist in an
increase in heavy precipitations and a raise of extreme temperatures. Frich et al.(2002)
reported a relative increase in the duration of heat waves and a relative decrease in the
number of frost days during the second half of the 20th century over most of the Mediter-
ranean basin. Klein Tank and Können (2003) found that pronounced warming between
1976 and 1999 is primarily associated with increase in warm extremes rather than with a
decrease in cold extremes and that in wet areas the changes in extreme precipitation are
disproportionately larger than relative changes in the total amount. Alpert (2002) analy-
sed Mediterranean station records for the period 1951-1995 and showed an increase of
daily rainfall together with a decrease in the mean values. A number of previous studies
of future climate (Sánchez et al., 2004, Palutikof and Holt, 2004, Giorgi et al, 2004b, Gao
et al., 2006 ) revealed significant changes in extremes over the Mediterranean.
Global ocean-atmosphere coupled models are certainly the best tool that we have to make
future climate scenario projections. Due to their coarse spatial resolution, they can be
hardly used in impact-oriented studies for which a downscaling procedure is necessary. A
widely used approach to do it is to use a high-resolution limited-area model nested into
the global models. This approach allows implementation of much detailed physical pa-
rameterizations in regional climate models (RCM) to ensure a better simulation of local
weather and climate events. Another existing approach is based on the use of variable grid
(zoomed) general circulation models (GCM) with closer resolution for the study region.
This provides an improved downscaling of information from large scale to regional scale,
but the maximum resolution is currently strongly limited, due to either computing capa-
city or physical parameterizations implemented in such GCMs.
Most of the recent research programmes on climate variability and change over Europe
(STARDEX, http ://www.cru.uea.ac.uk/projects/stardex/ ; MICE, http ://www.cru.uea.ac.
uk/projects/mice/ ; PRUDENCE, Christensen et al., 2002) and related studies include only
partially the Mediterranean basin as the southmost part of their considered domain. Due
to the marginal effects, simulated climates over the Mediterranean basin are often biased
by the prescription of the boundary conditions. This decreases largely the validity of such
studies on the Mediterranean climate.
In this paper we estimate future changes of temperature and precipitation in the Me-
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diterranean basin by using a variable resolution GCM with a stretched grid. The main
objective of our study is to document simulated changes of extremes around the Mediter-
ranean basin for both temperature and precipitation. Extremes are expressed in terms of
return values derived from a Generalized Extreme Value (GEV) distribution. We analyse
changes in the distribution parameters to understand the nature of changes in extremes
and the changes in variability of the climate variables. The middle and the end of the 21st
century were analyzed to determine whether the response of climate variables to global
warming is monotone during the 21st century or the primary warming can further induce
abrupt changes. We address the issue of uncertainties by performing three scenarios from
three different global coupled GCMs.
Section 2 presents the used model and the performed climate change experiments. Sec-
tion 3 describes the methodology for estimating extreme values and significance of their
changes in future climate. The temperature and precipitation extreme changes are exami-
ned in Section 4. This section also discusses the distribution parameters changes. Conclu-
sions are summarized in Section 5.

4.3.3 Model and simulations
The model used to evaluate the Mediterranean climate change behaviours is the LMDZ-

Mediterranean, a global variable-grid atmospheric GCM with zoom over the Mediterra-
nean Sea. The effective resolution of the model is about 150x150 km2.In this study, the
version 4.0 of LMDZ is used. It is derived from the standard version described in Sa-
dourny and Laval (1984). A brief presentation of the current physical parameterization is
in Li (1999). The convection schema has been changed, since then, to that developed by
Emanuel (1991).
The LMDZ-Mediterranean employs, as lower boundary conditions and driving forcing,
the sea-surface temperature (SST), sea-ice extension and greenhouse-gas concentrations
to make regionally-oriented simulations. Unlike the nesting approach that needs to incor-
porate a regional model into a large-scale global model, our approach with a variable-
grid GCM is operating in a standalone manner. For the control simulation (referred to
as LMDZ/CTRL, hereafter) dedicated to reproduce the current climate, the observed cli-
matological conditions from 1979 to 1999 are used. For future climate evolution, we use
outputs from three global coupled climate models run in the Institut Pierre-Simon La-
place, IPSL (Dufresne et al., 2002), Centre National de Recherches Météorologiques,
CNRM (Gibelin and Déqué, 2003) and Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, GFDL
(Delworth et al, 2002). Simulations with outputs of these global models will be referred
to as LMDZ/IPSL, LMDZ/CNRM and LMDZ/GFDL respectively. All of them give the
future climate projection under the hypothesis of A2 emission scenario (IPCC,2001). The
three global models are state-of-the-art ocean-atmosphere coupled models. Their disper-
sion comes mainly from differences in their physics and the parameterization of physical
processes. This will permit us to assess uncertainty related to the physics of global climate
models. This uncertainty is currently believed to represent half of the total uncertainty in
future projection of global climate, the other half being related to the emission scenarios
of green-house gases (IPCC, 2001). Furthermore we use here a regionally-oriented model
to refine the climate projection at regional scale, this may introduce another uncertainty,
but we can not evaluate this uncertainty since only one model is used.
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Simulation Period Boundary conditions
exp00 1970/1999 Observed SST and sea-ice
exp101 2030/2059 A2 scenario from IPSL
exp102 CNRM
exp103 GFDL
exp03 2070/2099 A2 scenario from IPSL
exp04 CNRM
exp05 GFDL

TAB. 4.1 – List of simulations conducted with LMDZ-Mediterranean for different periods
and with different boundary conditions.

To make the results from the three global scenarios easily comparable, we have adop-
ted the approach of "anomalies" in constructing the boundary conditions to be used in
LMDZ-Mediterranean, i.e., we calculated firstly the differences of forcing variables (SST
and sea ice extension) between the future state and the present-day state of the global
models. We then added such anomalies to observed values of current climate. In such a
manner, we need to produce only one control simulation for all scenarios. We select two
future periods for our study, one is the average conditions from 2070 to 2099 (the middle
is the year 2085) which is intended to represent the end of the 21st century, another is
from 2030 to 2059 (the middle is the year 2045) which is to represent the middle of the
21st century. A list of LMDZ experiments analyzed in this work is shown in Table 4.1.

4.3.4 Methdology
One commonly-used method to describe extreme climate events is to use some high

quantiles for the annual or seasonal empirical distribution of examined climate variable.
But high quantiles are much affected by sampling uncertainties. Furthermore it is usually
required to estimate the probability of events that are more extreme than any that have
been observed. Using a theoretic distribution function to fit a sample of extremes is there-
fore a more appropriate way to describe rare events. In our study we apply the Generalized
Extreme Value (GEV) distribution, as described in Zwiers and Kharin (1998) and Kharin
and Zwiers (2000).
The GEV distribution is very largely used in meteorology and hydrology to describe ex-
treme values. The theoretical background for this approach is the extremal limit theorem
(Fisher and Tippett, 1928) saying that the maximum or minimum of a sample asymptoti-
cally follow a GEV distribution that combines the three possible extreme value distribu-
tion predicted by large sample theory, i.e. the Gumbel, Fréchet and Weibull distributions
(see Coles, 2001 for a more detailed description on the related statistical theory). The
cumulative distribution function of the GEV is given by :

F (x) =















exp(− [−1 − k(x − ξ)/α]1/k), k < 0, x > ξ + α/k
exp(− exp [−(x − ξ)/α]), k = 0

exp(− [−1 − k(x − ξ)/α]1/k), k > 0, x < ξ + α/k,
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where ξ is location parameter representing the overall position of the distribution, α is
a scale parameter, that characterizes the spread of the distribution and k is the shape
parameter determining type of extreme value distribution. The special case of the GEV
distribution with k=0 defines the Gumbel distribution, which is a limiting distribution of
extremes drawn from many standard distributions, including the normal and exponential
distributions. The Weibull distribution (k>0) has bounded upper tail. The Fréchet dis-
tribution (k<0) is heavy-tailed, that is, the upper tail of its probability density function
converges to 0 at a slower rate than that of the other two distributions.

There are two most commonly used methods to estimate the distribution parameters :
maximum likelihood estimators and L-moments. Because of their computational simpli-
city and good performance for small samples we employed the method of L-moments
(Hosking, 1990, 1992) following the procedure outlined by Zwiers and Kharin (1998).
Extremes will be expressed in terms of return values. The return value associated with the
desired period T is given by inverting the fitted GEV distribution :

XT =







ξ̂ + α̂(1 − [− ln(1 − 1/T )]k̂ /k̂, k̂ 6= 0

ξ̂ − α̂ ln [− ln(1 − 1/T )] , k̂ = 0

This is the threshold that is expected to be exceeded once every T years.
To examine the feasibility of the GEV distribution to simulated extremes the standard
Kolmogorov-Smirnov test was applied. The idea of this goodness-of-fit test is simply
to find the maximum difference between empiric and theoretic cumulative distribution
functions :

D = max
−∞<x<∞

|F (x) − GN(x)|,

where F (x) is the fitted distribution function and GN (x) the empirical distribution func-
tion estimated from the sample. When this maximum exceeds a certain value the null
hypothesis that the extremes are drawn from the fitting function is rejected. Since the lo-
cation, scale, and shape parameters are estimated from the data, this critical value should
not be obtained from statistical tables (Durbin, 1976). Consistent estimate of the critical
value can be found by the parametric bootstrap procedure (Babu and Rao, 2004). We ge-
nerated 1000 samples of the same size as modelling series of extremes from each fitted
GEV distribution. The 95th quantile of {Di}i=1 1000 derived from resulting family was
employed as the critical value for the rejection of the null hypothesis that the simulated
sample of extremes descends from the GEV distribution at the 5% significant level. Table
4.2 shows the percentage of grid points where the null hypothesis that the samples of tem-
perature and precipitation extremes in control run are drawn from the GEV distribution is
rejected at the 5% significance level. The GEV distribution fits the temperature extremes
much better than the precipitation ones. In Fig. 4.1 the spread of the grid points where the
null hypothesis is rejected is shown for annual maximum temperature, annual minimum
temperatures and precipitation in winter and summer seasons. In spring and autumn the
spread for the precipitation is similar to those in winter. In the case of the temperature the
"bad" points are randomly scattered whereas the rejecting of the null hypothesis that the
seasonal precipitation extremes originate from the GEV distribution takes place mainly
over the area with too small rainfalls (the most of annual maximums are zero, and the as-
sumption of data independence of the extremal limit theorem is not fulfilled). It is worthy
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FIG. 4.1 – Kolmogorov-Smirnov test for GEV distribution fitted to samples of extremes in
control run. Shading indicates areas where the null hypothesis that the samples originated
from GEV distribution is rejected at the 5% significance level.

to note that this area mainly expands in the future climate in summer season for all the
simulations (not shown).

In the following we will present the changes in the extremes (the difference between
the 30-yr return values in each future climate simulation and the control simulation) only
for the grid points where the null hypothesis is not rejected. To estimate the statistic si-
gnificance of these changes, the 90% confidence intervals of the present-climate return
values are calculated by the parametric bootstrap procedure where 1000 samples (of size
30) are generated from the fitted GEV distribution. The 5th and 95th percentiles of the set
of the return value estimates derived from each generated sample are used as lower and
upper 90% confidence bounds for the return value of the initial sample.The changes in T -
yr return values is said to be statistically significant when the future-climate return value
do not fall in the 90% confidence intervals of the present-climate return value, that cor-
responds to a 10% statistical significance level. The significance of changes in location,

LMDZ/Control ∆2045 ∆2085

Tmax 4.5 8.1 7.9
Tmin 7.9 5.1 7.4
Pre DJF 19.3 20.1 19.8

JJA 36.1 41.6 44.0
MAM 22.7 22.5 24.6
SON 21.8 22.2 22.6

TAB. 4.2 – Percentage of grid points where the null hypothesis (the samples of extremes
in control run are drawn from the GEV distribution) is rejected at the 5% significance
level. Results are averaged over the three global scenarios and for all the simulations,
control and two future periods.
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FIG. 4.2 – Schematic diagram representing how changes in parameters of GEV distrib
ution can affect changes in extremes at both ends of the distribution function.

scale and shape parameters is defined in the same manner. Table 4.3 shows the percentage
of area where the difference between the control and future return values is significant in
the sense described above. We will again refer to this table in next section.

We used the GEV distribution parameter changes to better understand the nature of
changes in extremes and estimate the modification of their distribution function. Figure
4.2 presents a schematic diagram depicting how changes in parameters modify distribu-
tion function, implicating changes in the extremes values. The solid curve represents the
GEV cumulative distribution function of a climate variable. Dashed curves indicate the
same function when one of the three distribution parameter changed. The corresponding
changes in extreme values at both ends of curves are indicated by the arrows. Changes in
location parameter (Fig. 4.2a) lead to a simple shift of the distribution and suggest change
of the mean value. Scale parameter (Fig. 4.2b), being a measure of variability, "stretch"
and "shrink" the distribution. Shape parameter (Fig. 4.2c) determines the heaviness of the
tail of the distribution.

∆2045 ∆2085

rv30 ξ α k rv30 ξ α k
Tmax 74.4 92.4 28.4 24.9 94 99.3 31.5 28.2
Tmin 75.4 84 25.2 23.1 99.1 99.7 25.8 30
Pre DJF 34.8 35.7 32.9 22.3 49.5 56.6 42.6 26

JJA 31.4 41.3 32.9 24.8 32.4 52.1 34.5 28.1
MAM 27.4 31.6 25 21.9 31.4 49.7 34.1 28.1
SON 34 31.7 30 23.8 44 47.4 37.7 25.5

TAB. 4.3 – Percentage of grid points where the changes in return values and in GEV
distribution parameters are statistically significant at the 10% significancelevel. Results
are the ensemble average for the three global scenarios.
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FIG. 4.3 – Definition of subregions.

To display maps of future change of seasonal precipitation extremes that show a great
deal of spatial noise we apply the procedure of spatial smoothing similar to that used
in Kharin and Zwiers (2000). The GEV distribution parameters for each grid box are
estimated from L-moments weight-averaged over 9 (3x3) adjacent grid boxes. Given the
variable model grid, the average is calculated with weights defined by each grid box area.
This smoothing procedure implicitly makes assumption that precipitation extremes at a
given grid box have statistical characteristics similar to those of extremes at the nearest
neighbours. Although the smoothing procedure has certain effect on the regional-scale
structure, it allows to estimate the character of the spatial distribution of precipitation
extremes.

4.3.5 Results
The most disastrous effects of climate extreme events in a region are often related

to unusual temperature values or precipitation amounts over different temporal scales.
Therefore we estimated the changes in means and extremes (expressed as 30-year return
values) of the annual-minimum-temperature, annual-maximum-temperatures and seaso-
nal precipitation in 2039-2059 and in 2070-2099 relative to 1970-1999 for the three global
scenarios. We identified the seasons as December-February (DJF), March-May (MAM),
June-August (JJA) and September-November (SON). In order to better describe the spa-
tial features of the estimated changes the region was then divided into 5 subregions na-
med NEu (Northern Europe), EEu (Eastern Europe), MEu (Mediterranean/Europe), NAf
(Northern Africa), and WAs (Western Asia) as outlined in Fig. 4.3.Since we dealt with a
variable grid model we calculated the subregion averages with weights equal to the grid
box area divided by the total area of the subregion. Further we estimated changes of the
GEV distribution parameters and calculated the spatial correlation between these changes
and changes in return values to better understand the nature of variation in extremes.

Temperature

Changes for the annual-maximum-temperature are characterized by a high degree of
consistency among the three global scenarios, between the middle and the end of the 21st
century, as well as between extreme and mean values (Fig. ??, Table 4.4). Mean annual-
maximum-temperature increases, on average over the region, by 1.5◦C in 2030/2059 and
by 3.2◦C in 2070/2099 and have the greatest magnitudes over southern Europe. Changes
in the extremes, expressed as 30-yr return value, are slightly larger (1.6◦C in 2030/2059
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FIG. 4.4 – Future changes of the annual-maximum-temperature simulated by LMDZ with
A2 emission scenario with the three global climate scenarios (IPSL, CNRM and GFDL
respectively from top to bottom) relative to 1970/1999 : 30-yr return values in 2030/2059,
30-yr return values in 2070/2099, mean values in 2070/2099 and changes in location
parameter of the GEV distribution in 2070/2099 respectively from left to right. Units are
◦C.

∆2045 ∆2085
LMDZ/Control LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/

IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL
NEu Mean 21.6 1.1 1 1.6 2.1 2.5 3.1

rv30 33.4 1.7 1.1 1.8 2.8 3.8 4
EEu mean 27.4 1.5 1.5 1.8 3.2 3.7 3.5

rv30 37.1 1.5 2.2 2 3.7 4.7 4.2
MEu mean 26.9 1.6 1.9 1.7 3.4 4.1 3.4

rv30 36.8 1.4 2 2 3.7 4.3 4
NAf mean 36.6 1.5 1.7 1.6 2.9 3.7 3.6

rv30 44.6 1.3 1.3 1.6 2.7 3.3 3.9
WAs mean 35.4 1.6 2 1.6 3.3 4 3

rv30 43.6 1.4 2 1.4 2.6 3.9 3.2

TAB. 4.4 – Changes in mean values (◦C) and in 30-yr return values (◦C) for the annual-
maximum-temperature, and for 5 sub-regions as indicated in Fig. 4.3. Under the label
LMDZ/CTRL are given the parameters themselfs for the control simulation.
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∆2045 ∆2085

LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/
IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL

(∆rp30,∆ξ) 0.14 0.16 0.15 0.3 0.24 0.34
(∆rp30,∆α) 0.01 0.07 0.08 0.01 -0.03 0.04
(∆rp30,∆k) 0.03 -0.03 0.01 0.01 -0.02 0.05

TAB. 4.5 – Spatial correlation coefficients between changes in extreme (30-yr return va-
lues) and changes in distribution parameters for the annual-maximum-temperature. The
values significant at the 5% significance level are emphasized in bold.

and by 3.4◦C in 2070/2099), with a small shift of the maximum to Central Europe.
Three global scenarios produce similar features for the changes in the location parameter
(Fig. 4.4, right column). The scale and shape parameter cha nges are noisy and have a
large dispersion (not shown). Changes in extremes are weakly associated with changes in
the location parameter, as shown in Table 4.5.

Figure 4.5 and Table 4.6 present the annual-minimum-temperature changes. In gene-
ral all three global scenarios give similar results revealing increase everywhere with the
greatest magnitudes of the warming over Eastern and Northern Europe. Changes are more
pronounced in 2070/2099 than in 2030/2059, but have the same spatial features. Changes
in extreme agree well with changes in mean but have greater absolute magnitudes (2.4◦C
versus 1.5◦C in the middle of the century and 4.5◦C versus 3.3◦C at the end of the century,
averaged over the region).

FIG. 4.5 – Future changes of the annual-minimum-temperature simulated by LMDZ
with A2 emission scenario with the three global climate scenarios (IPSL, CNRM and
GFDL respectively from top to bottom) relative to 1970/1999 : 30-yr return values in
2030/2059 (left panel), 30-yr return values in 2070/2099 (middle panel) and mean values
in 2070/2099 (right panel). Units are ◦C.



4.3. CHANGEMENTS FUTURS DES EXTRÊMES : ARTICLE PUBLIÉ DANS
GLOBAL AND PLANETARY CHANGE 61

∆2045 ∆2085
LMDZ/Control LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/

IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL
NEu Mean 1.6 1.8 1.2 1.9 2.8 3.1 3.8

rv30 -12.4 4 2.4 3.1 4.8 5.1 5.8
EEu Mean -0.7 2.1 1.1 1.8 3 4 4.1

rv30 18.4 4.8 2.2 4.2 5.2 6.3 7.3
MEu Mean 6.7 1.2 0.6 1.5 2.3 2.6 3.2

rv30 -5.3 2.2 1.2 1.6 2.9 3.5 3.6
NAf Mean 7.9 1.2 0.8 1.8 2.5 3 3.7

rv30 -2.9 1.4 0.9 2 3 3.9 3.7
WAs Mean 3.4 1.9 1 1.9 3.1 3.4 4

rv30 -11.4 3.1 0.7 1.9 3.4 3.7 4.4

TAB. 4.6 – Same as in Table 4.4, but for annual minimum temperature (◦C)

We can see that changes in extremes are only a little larger than changes in means for
annual-maximum temperature and considerably exceed changes in means for annual mi-
nimum temperature. We can further observe that, averaged for the whole domain, changes
in means of annual-maximum and annual-minimum temperature have similar magnitudes
(this is true for the absolute values of the changes presentedin Tables 4.4 and 4.6, as well
as for these values expressed as percentage relative to the control climate values). Ho-
wever, the increasein mean maximum temperature is greater than that in mean minimum
temperature over the Mediterranean and Southern Europe and the inverse is found over
North andEast Europe. Changes in cold extremes exceed respective changes in warm

FIG. 4.6 – Changes in location (left panel), scale (middle panel) and shape (right panel)
parameters of the GEV distribution of annual-minimum temperature simulated by LMDZ
with A2 emission scenario with the three global climate scenarios (IPSL, CNRM and
GFDL respectively from top to bottom) in 2070/2099 relative to 1970/1999.
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extremes all over the region, except the Mediterranean and Southern Europe. Figure
4.6 shows changes in the location, scale and shape parameters of the GEV distribution
for the annual-minimum-temperature in 2070/2099. Magnitudes and spatial features of
changes in location parameter that defines the position of distribution are similar to those
of changes in extremes. Changes in the scale and shape parameters are noisier and have
greater dispersion among the three global scenarios. However all the scenarios suggest
noticeable decrease of the scale parameter, which is a measure of inter-annual variability,
over the areas where large increase in extremes is found (northwestern cost of Europe and
the region north from the Caspian Sea). An increase in mean value of annual-minimum-
temperature and a simultaneous decrease in its inter-annual variability result in the largest
increase of the cold extremes. It is worth to note that this feature is even more pronounced
in 2030/2059 (not shown). Previous studies (McGuffie et al., 1999 ; Meehl et al., 2000 ;
Kharin and Zwiers, 2005) found that the largest changes in minimum temperature occur
over world land areas where snow retreat, exposing a lower albedo surface which acce-
lerates in turn warming at the surface. Our results seems to confirm this explanation and
suggest further the greatest decrease of the variability of annual cold extremes takes place
in such areas that are snow-covered in some years and snow-free in other years in control
climate but almost snow- free in future climate.

Table 4.7 presents spatial correlation between the changes in extremes of annual mi-
nimum temperature and changes in the GEV distribution parameters. Changes in ex-
tremes are strongly correlated with changes in location parameters for the two periods
and changes in scale parameter in the middle of the century. There is a moderate correla-
tion between changes in extremes and changes in scale parameter at the end of the century.
Correlation between changes in extremesand changes in shape parameter is weak but also
statistically significant.
Percentage of grid points where the changes in warm and cold annual extremes are signi-
ficant at 10% significance level averaged over the three global scenarios is shown in Table
4.3. The most significant changes are found for the location parameter. The changes in
extreme temperature are significant almost everywhere at the end of the century.

∆2045 ∆2085

LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/
IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL

(∆rp30,∆ξ) 0.85 0.67 0.88 0.84 0.9 0.88
(∆rp30,∆α) -0.82 -0.83 -0.72 -0.61 -0.5 -0.75
(∆rp30,∆k) -0.28 -0.3 -0.33 -0.25 -0.31 -0.24

TAB. 4.7 – Same as in Table 4.5, but for the annual-minimum-temperature. All the values
are statistically significant at the 5% significance level.

Precipitation

Mean precipitation changes in 2030/2059 and 2070/2099 are presented in Figs.4.7 and
4.8, respectively. The patterns of the changes show a quite good degree of consistency
among the three global scenarios within each season, except the intermediate season of
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FIG. 4.7 – Future changes in mean precipitation in 2030/2059 relative to 1970/1999simu-
lated by LMDZ with A2 emission scenario with the three global climate scenarios (IPSL,
CNRM and GFDL respectively from top to bottom). Units are mm/day.

FIG. 4.8 – Same as in Fig.4.7, but for 2070/2099 relative to 1970/199 9.
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FIG. 4.9 – Future changes of 30-yr return values of extreme precipitation in 2070/ 2099
relative to 1970/1999 simulated by LMDZ with A2 emission scenario with the three glo-
bal climate scenarios (IPSL, CNRM and GFDL respectively from top to bot tom). Units
are mm/day.

autumn. Spatial features of the mean precipitation changes at the end of the century are
similar to those in the middle of the century but have greater magnitudes. Mean changes
are characterized by a strong reduction belt (up to -2 mm/day in 2070/2099) over the Me-
diterranean and South Europe for the DJF, JJA and MAM seasons (Figs. 4.7, 4.8, Tables
4.8,4.9,4.10).There is a small zone of increase over North Europe in summer and a large
one for other seasons over the North of our domain and central Europe with the greatest
magnitudes (up to 2 mm/day in 2070/2099) in winter.

Spatial patterns of extreme precipitation changes in 2039-2050 are similar to those
in 2070/2099 in winter and autumn, but less pronounced (Table 4.8, 4.11). In spring and
summer there is a lower consistency between two future periods (Table 4.10, 4.9) as wellas
there is no good consistencyamong the three global scenarios in the middle of the cen-
tury. This does not necessarily imply discontinuities in evolution of extreme precipitation.
This seems to indicate that one needs a longer time period to have a reliable response for
precipitation extremes than for mean precipitation or temperature, especially for seasons
when regional effects and influences are large. Figure 4.9 presents changes in 2070/2099,
showing main feature similar for three global scenarios.Extremes of precipitation gene-
rally increase all over the region in DJF, MAM and SON (Table 4.8, 4.10, 4.11).The most
(in term of absolute values) considerable changes occur in autumn, the season of most
intense precipitation over the region. The winter extreme precipitation is characterized by
an important increase over the areas where mean precipitation decreases, except in Greece
with decreasing extremes. Increase of intense precipitation in spite of decrease in mean
values over the Mediterranean was found by many previous studies (Alpert et al. 2002 ;
Giorgi et al., 2004, Sanchez et al., 2004).
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∆2045 ∆2085
LMDZ/Control LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/

IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL
NEu Mean 3.0 0.4 0.1 -0.0 0.5 0.4 0.5

rv30 25.8 2.7 2.5 3.4 5.4 3.4 7.4
EEu Mean 2.0 0.0 0.1 0.0 0.2 0.1 -0.0

rv30 26.3 1.1 1.6 1.3 3.0 4.2 3.6
MEu Mean 2.4 -0.3 -0.4 0.0 -0.3 -0.3 -0.1

rv30 37.0 2.4 0.2 5.2 3.0 3.0 8.2
NAf Mean 0.1 -0.0 -0.0 0.0 -0.0 -0.0 0.0
WAs Mean 1.5 0.1 0.1 0.3 0.1 0.1 0.5

rv30 35.6 5.7 5.7 8.6 9.0 17.7 17.0

TAB. 4.8 – Same as in Table 4.4, but for winter precipitation(mm/day)

∆2045 ∆2085
LMDZ/Control LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/

IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL
NEu Mean 1.2 0.0 0.1 -0.1 0.0 0.0 0.0

rv30 38.4 1.0 3.8 1.7 2.9 4.9 7.9
EEu Mean 0.7 -0.1 -0.1 -0.1 -0.2 -0.1 -0.1

rv30 27.8 0.5 -0.5 -0.6 -4.2 -1.9 -0.3
MEu Mean 0.7 -0.1 -0.2 -0.1 -0.3 -0.3 -0.1

rv30 26.4 -3.9 0.9 0.2 -0.8 -4.1 -1.1
NAf Mean 0.0 -0.0 -0.0 -0.0 -0.0 -0.0 -0.0
WAs Mean 0.3 -0.0 -0.1 -0.0 -0.1 -0.1 0.0

TAB. 4.9 – Same as in Table 4.4, but for summer precipitation(mm/day)

∆2045 ∆2085
LMDZ/Control LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/

IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL
NEu Mean 2.1 -0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.2

rv30 31.1 -0.3 2.0 2.1 3.1 5.6 6.0
EEu Mean 1.4 -0.1 0.1 -0.0 -0.0 -0.1 -0.1

rv30 30.2 2.2 1.5 3.2 3.2 2.2 3.6
MEu Mean 1.6 -0.3 -0.2 -0.3 -0.4 -0.4 -0.3

rv30 33.2 0.4 1.0 -0.3 0.0 0.5 1.2
NAf Mean 0.1 -0.0 -0.0 -0.0 -0.0 -0.0 -0.0
WAs Mean 1.2 -0.0 -0.1 -0.1 -0.1 -0.3 0.0

rv30 29.8 4.6 5.1 0.6 3.5 2.2 10.8

TAB. 4.10 – Same as in Table 4.4, but for spring precipitation(mm/day)
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∆2045 ∆2085
LMDZ/Control LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/

IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL
NEu Mean 2.5 0.0 0.1 0.1 0.1 0.3 0.2

rv30 35.1 0.9 2.8 2.9 3.6 9.1 7.4
EEu Mean 1.1 0.0 0.1 -0.0 -0 ;0 0.1 -0.1

rv30 33.3 1.5 5.1 1.8 4.6 5.2 6.0
MEu Mean 1.6 -0.1 -0.1 -0.0 -0.2 -0.1 0.1

rv30 43.5 2.4 1.2 3.3 4.4 5.1 8.6
NAf Mean 0.1 -0.0 -0.0 0.0 -0.0 -0.0 0.0
WAs Mean 0.8 0.0 -0.1 0.2 0.1 -0.0 0.4

rv30 40.9 7.7 5.7 8.0 8.3 10.1 22.1

TAB. 4.11 – Same as in Table 4.4, but for autumn precipitation(mm/day)

These results suggest that precipitation events are rarer in future than at present but charac-
terized by larger daily amounts. Giorgi et al. (2004) and Rodwell et al., (1999) associate
the decrease in mean precipitation over southern Europe with a more frequent anticyclo-
nic circulation in this region in future climate.Increasing of heavy precipitation events in
the global warming context is suggested to be due to the increased atmospheric water va-
pour and warmer air (IPCC, 2001). Meehl et al. (2005) found that in northern Europe the
increase of precipitation intensity is also enhanced by advective effects associated with
changes in atmospheric circulation.

Figures 4.10 and 4.11 show changes in the parameters of GEV distribution in two sea-
sons (JJA and SON) for intense precipitation in 2070/2099. There is a quite good consis-

FIG. 4.10 – Changes in location (left panel), scale (middle panel) and shape (right pa-
nel) parameters of the GEV distribution of summer precipitation extremes simulated by
LMDZ with A2 emission scenario with the three global climate scenarios(IPSL, CNRM
and GFDL respectively from top to bottom) in 2070/2099 relative to 1970/1999.
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FIG. 4.11 – Same as in Fig.4.10 but for the parameters of the distribution of autumn
precipitation extremes.

tency among the three global scenarios for the location and scale parameters. Shape para-
meter changes are noisy and have a large dispersion among the global scenarios. In sum-
mer (Fig.4.10) location parameter decreases everywhere (except Northwest cost of Eu-
rope) suggesting decrease of intense precipitation mean values. Scale parameter increases
over the Northwest cost of Europe and does not show any regular pattern over the rest
of the region.In autumn (Fig.4.11)) and winter (not shown) location parameter increase
over most of the region, except the Mediterranean for the LMDZ/IPSL andLMDZ/CNRM
scenarios. In general scale parameters increase considerably all overthe region in SON

∆2045 ∆2085

LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/ LMDZ/
IPSL CNRM GFDL IPSL CNRM GFDL

Pre DJF (∆rp30,∆ξ) 0.31 0.28 0.46 0.34 0.42 0.44
(∆rp30,∆α) 0.51 0.44 0.56 0.44 0.63 0.66
(∆rp30,∆k) -0.49 -0.54 -0.46 -0.55 -0.43 -0.43

Pre JJA (∆rp30,∆ξ) 0.25 0.35 0.3 0.36 0.35 0.3
(∆rp30,∆α) 0.5 0.55 0.52 0.58 0.58 0.53
(∆rp30,∆k) -0.55 -0.56 -0.59 -0.49 -0.33 -0.52

Pre MAM (∆rp30,∆ξ) 0.33 0.31 0.36 0.38 0.38 0.41
(∆rp30,∆α) 0.34 0.42 0.5 0.48 0.54 0.49
(∆rp30,∆k) -0.67 -0.62 0.61 -0.55 -0.54 -0.57

Pre SON (∆rp30,∆ξ) 0.14 0.3 0.14 0.31 0.35 0.44
(∆rp30,∆α) 0.54 0.56 0.49 0.53 0.55 0.6
(∆rp30,∆k) -0.57 -0.59 -0.59 -0.51 -0.51 -0.48

TAB. 4.12 – Same as in Table 4.5 or Table 4.7, but for precipitation. All the values are
statistically significant at the 5% significancelevel.
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(Fig.4.11)), DJF and MAM (not shown), indicating an increase in inter-annual variability
of extreme precipitation.
Table 4.12 shows that changes in extreme precipitation are weakly correlated with changes
in location parameter and moderately correlated with changes in scale and shape parame-
ters for both periods in all the seasons and all the global scenarios.
Changes in 30-year return values are most significant in winter and summer at the end of
21st century, but even in these cases the percentage of grid points where changes are si-
gnificant at the 10% significance level do not exceeds 50% (Table 4.3). As for temperature
the changes in the location parameterare somewhat more significant.

4.3.6 Summary
In this paper we analyzed potential future changes of the extreme temperature and pre-

cipitation around the Mediterranean region for two future period, 2030/2059 and 2070/2099,
respective to the control period 1970/1999 under the A2 emission scenario. The simula-
tions were performed with the variable-grid AGCM LMDZ withzoom over the Mediter-
ranean. The boundary conditions were taken from three different AOGCM (IPSL, CNRM
and GFDL) scenarios to estimate uncertainties associatedwith climate models.Generally
speaking, there is a good consistency among the three global scenarios, showing that our
results are robust.
Extreme events were described in terms of return values estimated from the GEV dis-
tribution of annual or seasonal extremes. We analyzed also changes in the distribution
parameters to better understand the nature of the changes in extremes. The following
conclusions can be drawn.

1. All the scenarios suggest increase in both annual minimum and annual maximum
temperature. For the minimum temperature, the largest warming occurs over Nor-
theast Europe and changes in extremes are a little greater than changes in means.
For the maximum temperature, the largest warming is found over South Europe and
changes in extremes exceed considerably changes in means. Cold extremes increase
more substantially than warm extremes do all over the region, except for the Medi-
terranean and Southern Europe. Changes in temperature extremes are mainly due to
shift of the whole distribution to warmer values. In addition changes in annual cold
extremes are also associated with changes in its inter-annual variability, measured
by the scale parameter.

2. Mean precipitations decrease over the Mediterranean and South Europe for the DJF,
JJA and MAM seasons. Precipitation extremes, as well as the scale parameter and
the interannual variability, generally increase all over the region in DJF, MAM and
SON. Changes in precipitation extremes are mostly associated with changes in the
scale of the distribution, but also correlated with changes in the location parame-
ter. This result is in agreement with those of Kharin and Zwiers (2005) for global
scenarios. Further, we find that precipitation extreme changes are also significantly
correlated to changes in shape parameter.

3. For both temperature and precipitation, the response to a global warming is consistent
for the two time periods representing the middle and the end of the 21st century. We
can thus tentatively conclude that there are not abrupt changes for the Mediterra-
nean region during the 21st century and that the changes at the end of the 21st
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century are a further amplification of those in the middle of the century.
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4.3.7 Quelques remarques postérieures
L’étude de deux périodes futures nous a permis de constater une réponse monotone

des événements extrêmes au réchauffement futur : les changements observés à la fin du
21ème siècle sont cohérents avec ceux observés au milieu du 21ème sciècle en représentant
la même tendance mais renforcée. On peut néanmoins remarquer que pour la température
minimale la vitesse de croissance n’est pas la même pendant la première et la deuxième
moitié du siècle (Fig.4.5). De plus, les trois scénarios globaux utilisés comportent des ca-
ractéristiques de réchauffement différentes. Sur l’Europe du Nord, par exemple, les scé-
narios LMDZ/IPSL et LMDZ/CNRM montrent pratiquement les mêmes grandeurs des
changements vers la fin du 21ème siècle : 4.8 et 5.1◦C respectivement pour LMDZ/IPSL
et LMDZ/CNRM (Tab.4.6 ). Cependant, LMDZ/IPSL produit un réchauffement de 4◦C
déjà vers le milieu du sciècle, tandis que dans LMDZ/CNRM la croissance de tempé-
rature pour cette période n’est que 2.4◦C. Ces particularités sont valables pour toute la
région : l’augmentation de tempéraure minimale est plus rapide au cours de la première
moitié du siècle dans LMDZ/IPSL et au cours de la deuxième moitié dans LMDZ/CNRM.

Les scénarios globaux différents ont été utilisés afin d’évaluer les incertitudes de
LMDZ sur l’évolution future des extrêmes. Rappelons que ces scénarios représentent trois
ensembles des conditions aux limites produites par trois modèles couplés, qui étaient for-
cés par les concentrations des gaz à effet de serre suivant le scénario A2 du GIEC. Il s’agit
donc des incertitudes liées à l’utilisation des modèles couplés différents. Nos résultats
montrent, en général, un bon accord entre les trois scénarios globaux. La dispersion qui,
néanmoins, existe entre les résultats, est plutôt quantitative que qualitative. Le change-
ment des extrêmes froids décrit ci-dessus ou l’augmentation des précipitations extrêmes
hivernales et automnales plus importante dans LMDZ/GFDL que dans les deux autres
scénarios (Fig.4.9) en sont des illustrations. L’explication de cette disparité doit, au moins
en partie, être liée à la SST et aux fractions de glace de mer dont les variations entre les
trois scénarios sont assez importantes (Fig.B.1 dans l’annexe B). En particulier, en hiver,
quand le climat europpéen est très affecté par les conditions environnantes de surface de
mer, la différence entre les résultats doit provenir dans la majeure partie des forçages dif-
férents. Cependant, l’analyse visuelle des simulations utilisées n’est pas suffisante pour
établir explicitement le lien entre la différence dans les forçages et celle dans les sorties.
Une étude de sensiblité doit être effectuée afin de comprendre le rôle des conditions de
surface de mer dans la réponse des événements extrêmes.



4.4. SYNTHÈSE 71

4.4 Synthèse
L’objectif de ce chapitre était d’estimer l’impact potentiel du changement climatique

sur le régime des températures et des précipitations extrêmes dans la région Europe-
Méditerranée. Dans ce but, nous avons utilisé l’analyse des maxima par bloc. Les simu-
lations du climat futur aont été effectuées avec le modèle à maille variable LMDZ sous
l’hypothèse de scénario d’émmision GIEC-A2.

On a pu constater qu’en ce qui concerne des incertitudes liées à l’utilisation des mo-
dèles couplés différents, LMDZ se caractérise, en général, par un signal robuste du chan-
gement climatique sur les événements extrêmes. Ce signal paraît monotone au cours du
21ème sciècle : les changements dans le régime des extrêmes à la fin du siècle apparaissent
comme une « simple » amplification de ceux au milieu du siècle. On peut donc conclure
que le réchauffement initial observé pour la période 2030-2059 n’induit pas de change-
ments conséquents abrupts, au moins jusqu’à la fin du 21ème siècle.

Les principaux changements dans le régime des températures et précipitations ex-
trêmes peuvent être résumés comme suit :

- Le maximum du réchauffement est observé sur l’Europe de Nord-Est pour la tem-
pérature minimale et sur l’Europe du Sud pour la température maximale. La crois-
sance des extrêmes froids est plus importante que celle des extrêmes chauds ;

- Les changements des températures extrêmes sont associés à l’augmentation du pa-
ramètre de position des distributions correspondantes des valeurs extrêmes. De plus,
pour les extrêmes froids, ces changements sont associés à la diminution du para-
mètre d’échelle mésurant la variabilité interannuelle des extrêmes ;

- Les précipitations totales décroîssent sur la Méditerranée et l’Europe du Sud pour
toutes les saisons sauf automne. Les extrêmes de précipitation augmentent sur toute
la région en hiver, printemps et automne ;

- Les changements des précipitations extrêmes sont essentiellement liés aux change-
ments du paramètre d’échelle, mais aussi aux modifications du paramètre de posi-
tion et même du paramètre de forme.

Les modifications du régime des extrêmes détectées dans le climat futur et liées à
l’éffet de serre sont cohérentes avec les changements qui ont accompagné l’évolution
du climat au 20ème sciècle. Cette concordance suggère que les changements récents des
extrêmes sont des conséquences directes du réchauffement climatique.
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Chapitre 5

Approche dynamique : influence de la
circulation atmosphérique à grande
échelle

5.1 Introduction
Dans les chapitres précédents nous avons analysé les propriétés statistiques des tem-

pératures et précipitations, actuelles et futures, sur le continent Européen et le bassin
Méditerranéen. L’approche utilisée dans ce but a été basée sur la théorie des valeurs ex-
trêmes. Or, cette approche ne fait pas la lumière sur la nature physique des événements
rares. Quelles sont les conditions climatiques favorables à l’occurrence de températures
et précipitations extrêmes sur l’Europe et la Méditerranée ? C’est la question principale
que nous soulevons dans ce chapitre.

Pour y repondre nous allons étudier la circulation atmosphérique, qui est un élément
essentiel pour déterminer le climat d’une région et ses variations aux différentes échelles
temporelles.

La description de la dynamique atmosphérique sera basée sur le concept de régime de
circulation (ou régime de temps). En effet, la circulation de l’atmosphère dans les régions
extra-tropicales peut être caractérisée par un petit nombre d’états préférentiels, nommés
régimes de temps. La variabilité climatique est ainsi interprétée comme une alternance
entre ces régimes de temps.

Afin d’établir le lien entre la circulation à grande échelle et les extrêmes climatiques
locaux nous allons rechercher les régimes qui favorisent les températures et précipitations
extrêmes. Ce lien permettrait d’estimer le risque des événements extrêmes à partir des
cartes de la circulation atmosphérique.

D’un autre côte, la possibilité de prédire le temps local en utilisant l’information de
grande échelle peut être étendue au problème de prévision du climat futur, suivant une
méthode alternative à l’analyse directe des variables climatiques locales simulées par les
modèles climatiques. Il est généralement admis que la circulation atmosphérique à grande
échelle est une des plus robustes sorties des modèles, après la température moyenne (Co-
vey et al., 2003). C’est la raison pour laquelle elle est souvent utilisée dans les approches
de downscaling et plus particulièrement dans le downscaling statistique - dynamique basé
sur les types de temps (Frey-Buness et al., 1995). L’idée est d’établir une relation entre les
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variables locales d’intérêt observées et les types de circulation (régimes de temps) définis
à grande échelle. En appliquant ensuite cette relation aux sorties des modèles climatiques
on peut évaluer les changements futurs à l’échelle locale. L’application efficace de cette
méthode nécessite

- de vérifier la capacité du modèle climatique utilisé à reproduire la variabilité atmo-
sphérique ;

- de définir les régimes dans le modèle ;
- d’examiner les changements de la circulation dans le climat futur.
Il est aussi clair que cette approche de downscaling repose sur l’hypothèse que la re-

lation entre les variables locales et les régimes de temps, définie dans le climat actuel, est
aussi valable dans le climat futur. Cette hypothèse, sans doute raisonnable, ne peut néan-
moins pas être vérifiée sans utiliser les modèles dynamiques régionaux. En outre, elle im-
plique que le changement climatique futur se traduit comme un changement de fréquence
ou d’intensité des régimes. Bien entendu, cette approche se heurte à des difficultés si le
futur changement se manifeste par une modification des structures de la circulation atmo-
sphérique, ou par l’apparition/disparition de régimes.

Ce chapitre est organisé comme suit. Tout d’abord nous introdiurons le concept de
régime de temps. Les régimes de circulation hivernaux sur la région Nord Atlantique -
Europe seront ensuite présentés. Les relations entre les régimes et les extrêmes seront
établies pour la température et les précipitations observées sur l’Europe. Puis nous allons
analyser la dynamique atmosphèrique dans le modèle LMDZ. Les hypothèses de base
de l’approche de downscaling statistique - dynamique seront examinées avec l’aide de
LMDZ à la fin de ce chapitre.

5.2 Régimes de temps
La théorie des systèmes dynamiques fournit une description de l’atmosphère en se

basant sur le paradigme de chaos. Selon ce paradigme les systèmes non-linéaires peuvent
présenter une propriété d’instabilité, à savoir de « sensibilité aux conditions initiales », qui
les rend non prévisibles en pratique sur le « long » terme. Mais le chaos ne signifie pas ici
le hasard : la nature déterministe d’un système « trop » complexe se manifeste dans l’exis-
tence d’attracteurs, c’est-à-dire d’ensembles vers lesquels le système évolue en l’absence
de perturbations. Ainsi la théorie du chaos, apparue sur la scène scientifique dans les an-
nées 1970, décrit qualitativement les comportements des systèmes dynamiques. Dans ce
cadre on ne met pas l’accent sur la recherche de solutions précises des équations du sys-
tème dynamique (ce qui, de toute façon, est souvent sans espoir), mais plutôt on essaye
de répondre à des questions comme « Le système convergera-t-il vers un état stationnaire
à long terme, et dans ce cas, quels sont les états stationnaires possibles ? ».

Les multiples états quasi-stationnaires détectés dans les solutions chaotiques de cer-
tains systèmes non-linéaires d’ordre bas (Charney and DeVore, 1979) ont motivé de nom-
breux efforts afin d’identifier de tels états pour le système atmosphérique observé. D’un
point de vue synoptique, l’existence d’anomalies persistantes de la circulation de l’atmo-
sphère (avec un temps de transition beaucoup plus court que le temps de résidence) a été
établie par les météorologues dès les années 1950. En effet, c’est pour expliquer le phéno-
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mène de blocage atmosphérique que les premières théories non-linéaires de l’atmosphère
ont été formulées.

Le premier article qui a montré une concordance entre les études théoriques et les
observations est celui de Hansen et Sutera (1986). Ils ont trouvé une déviation de la gaus-
sianité (ou unimodalité) dans la fonction de distribution de la probabilité des amplitudes
des ondes planétaires. Ce fait a été interprété comme la possibilité d’existence de plu-
sieurs maxima dans la répartition de la probabilité (probability density function, PDF)
des états de l’atmosphère. Depuis, différentes techniques ont été employées pour identi-
fier directement ces maxima, ou pour détecter des structures d’équilibre stationnaires ou
quasi-stationnaires (par exemple, Mo and Ghil, 1988 ; Vautard, 1990 ; Cheng and Wallace,
1993 ; Kimoto and Ghil, 1993 ; Michelangeli et al., 1995). Les états correspondants aux
maxima de la PDF ou aux états d’équilibre de la circulation atmosphérique sont habituel-
lement appelés les régimes de temps.

5.2.1 Détection des états préférentiels de l’atmosphère
Afin d’examiner la variabilité atmosphérique sur le secteur Euro - Atlantique (60◦W

- 50◦E, 30 - 70◦N) nous avons analysé les données du géopotentiel à 700 hPa pour les
hivers de 1970 à 1999 fournies par les réanalyses ERA40.

L’atmosphère est considérée comme un ensemble discret des points (ou d’états) dans
l’espace des phases multidimensionnel. Ces points sont représentés par les cartes jour-
nalières des anomalies du géopotentiel. La dimension de l’espace corresponde ainsi au
nombre de points de grille. Pour chaque instant donné, le système atmosphérique est ca-
ractérisé par un point (une carte) de l’espace des phases correspondant. A l’instant suivant,
il sera caractérisé par un autre point (une autre carte) et ainsi de suite. On défini les ré-
gimes comme les états qui correspondent à la probabilité d’occurrence la plus élevée. Pour
trouver ces états on peut estimer directement la PDF des points observés dans l’espace
des phases (Kimoto and Ghil, 1993 ; Corti et al., 1999) ou appliquer une des méthodes
de classification qui localise les fortes concentrations de ces points (Cheng and Wallace,
1993 ; Michelangeli et al., 1995). Nous avons choisi de classifier les états d’atmosphère
par l’analyse en clusters « k-moyennes » suivant l’algorithme décrit par Michelangeli et
coauteurs (1995) (cf. Annexe C). L’avantage de la méthode de « k-moyennes » réside dans
sa simplicité et sa rapidité d’exécution. Les régimes obtenus avec cette méthode sont com-
parables à ceux détectés par les études utilisant d’autres techniques (Michelangeli, 1995).

L’analyse en clusters peut être réalisée directement sur les champs bruts des anomalies
journalières. Nous avons pourtant préféré l’effectuer dans l’espace réduit des Fonctions
Orthogonales Empiriques (EOF). Ainsi dans un premier temps nous avons décomposé les
anomalies du géopotentiel par l’analyse en composantes principales (ACP). Cela nous a
permit de réduire le nombre de dimensions sans grande perte d’information. Nous avons
préservé les 10 premières composantes qui expliquent environ 90% de la variance totale
du géopotentiel.

La classification par « k-moyennes » repose sur un algorithme permettant de regrouper
les états en les agglomérant avec ceux qui leurs sont les plus proches. L’idée est d’intro-
duire dans nos données k états-centroïdes initialisés aléatoirement ou non, où k représente
le nombre de régimes désirés, et de recalculer ces centroïdes au fur et à mesure des itéra-
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FIG. 5.1 – Régimes de temps observés sur la région Nord Atlantique - Europe pour la
période 1970-1999 (les couleurs indiquent les anomalies des régimes et les contours re-
présentent les composites de la hauteur de géopotentiel).

tions en fonction des nouvelles points introduits dans l’algorithme. Le but est de trouver
une partition de l’ensemble des données en k clusters qui minimisent la somme des va-
riances à l’intérieur des clusters. Il s’avère que l’algorithme converge toujours vers une
partition qui a priori ne dépend pas du choix des centroïdes initiales. L’inconvénient ma-
jeur des « k-moyennes » consiste en un manque de critères appropriés pour le choix du
nombre de clusters. Pour résoudre ce problème Michelangeli et al. (1995) ont élaboré une
méthode qui se base sur la significativité statistique de la partition finale. Nous avons dé-
crit les détails de cette méthodologie dans l’annexe C car elle sera utilisée plusieurs fois
dans ce chapitre.

5.2.2 Régimes de temps sur la région l’Europe - Nord Atlantique
L’application de l’algorithme « k-moyenne » au géopotentiel à 700 hPa nous a permis

d’identifier les quatre clusters qui correspondent aux quatre régimes de temps communé-
ment obtenues (Vautard, 1990 ; Michelangeli et al., 1995 ; Kageyama et al., 1999 ; Cassou,
2004)) sur le secteur Europe - Nord Atlantique (Fig. 5.1) : l’état zonal (ZO), la dorsale
atlantique (AR : Atlantic Ridge), le blocage (BL) et l’anticyclone de Groenland (GA).
Les régimes en état zonal et avec l’anticyclone du Groenland captent respectivement les
phases positive et négative de la NAO et sont caractérisés par un dipôle méridien de pres-
sion entre l’anticyclone des Açores et la dépression d’Islande. Le régime avec la dorsale
atlantique montre une cellule anticyclonique situé au centre du bassin Nord Atlantique.
Le régime du blocage représente une forte anomalie positive sur la Scandinavie.

Une fois que les quatre clusters sont identifiés, la méthode de classification « k-moyen-
nes » associe chaque jour à l’un de ces quatre régimes de temps, comme pendant une
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Régime Nombre de jours Nombre rélatif Durée moyenne d’un Nombre
de jours (%) épisode (jours) d’épisodes

ZO 502 18.6 5 100
AR 446 16.5 5.4 82
BL 461 17.1 5.5 84
GA 345 12.8 6.8 51

TAB. 5.1 – La statistique des régimes de temps présentés dans la Fig. 5.1

opération d’étiquetage ou de coloriage. Les variables de tous les hivers entrent dans la
classification sous la forme d’une super-série séquentielle. Pour éviter des éventuels épi-
sodes d’un même régime enchaînés entre deux saisons, nous éliminons le premier jour
et le dernier jour de chaque saison. Pour garantir la persistance des régimes et donc la
robustesse des résultats, nous sélectionons seulement les épisodes dont la durée de vie
est supérieure ou égale à 3 jours. Le premier et le dernier jour de ces épisodes sont aussi
exclus de notre analyse. Ainsi environ 16% des jours n’ont été classés dans aucun des
régimes dominants sur la région de notre intérêt. Le Tableau 5.1 donne un récaptulatif
statistique des régimes de temps obtenus pour la période de 1970 à 1999, y compris le
nombre et la durée moyenne des épisodes pour chaque régime.

5.3 Méthode d’attribution des événements extrêmes aux
régimes de temps

Afin d’étudier la relation entre les régimes de circulation et les valeurs extrêmes en
température et en précipitation, nous utilisons tout d’abord les données de stations météo-
rologiques, obtenues dans le cadre du projet ECA&D. Les séries journalières de tempé-
rature maximale, température minimale et précipitations pour les hivers de 1970 à 1999
en sont extraites. Puis chaque série est décomposée en quatre sous-séries correspondant
respectivement aux quatre régimes de temps suivant l’étiquetage ou le coloriage du calen-
drier obtenu par la méthode de classification. La Figure 5.2a montre cette décomposition
pour la température journalière maximale observée à une station d’Europe Centrale.

Nous pouvons maintenant effectuer une analyse en valeur extrême à l’intérieur de
chaque régime de circulation, en analysant individuellement les sous-séries. Cependant
la loi GEV (paragraphe 2.1.1) que nous avons appliquée dans les chapitres précédents ne
semble pas appropriée pour cette étude. Rappelons que la distribution GEV est adoptée
à l’analyse des maxima par bloc. Précédemment, un an ou une saison a été considéré
comme bloc. La période de 30 ans nous garantissait 30 maxima correspondants à 30 blocs
de la même taille. Maintenant nous avons des sous-séries qui ne couvrent pas entièrement
la période considérée, mais qui représentent des épisodes isolés de tailles différentes sur
cette période. La définition du bloc pose problème dans ce cas (Naveau, communication
personnelle).

Nous avons ainsi décidé d’utiliser la méthode des dépassements de seuil (paragraphe
2.1.2). Il a déjà été mentionné plus haut que le grand nombre des données ne permettait
pas de chercher le seuil approprié individuellement pour chaque série. Pour décrire le
comportement des extrêmes d’une variable climatique à l’intérieur de chacun des régimes
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FIG. 5.2 – Méthode de l’attribution des événements extrêmes aux régimes de temps. (a)
- la série journalière décomposée en quatre sous-séries correspondantes respectivement
aux jours de quatre régimes de temps (rouge-ZO, vert-AR, bleu-BL, jaune-GA). (b) - les
distributions GPD et les niveaux de retour de 30 ans des quatre sous-séries pour Tmax.
Les détails sont présentés dans le texte.

nous avons donc considéré les dépassements du 90ème quantile de la sous-série corres-
pondante. Les paramètres des GPD (des distributions des dépassements) ont été estimés
par la méthode de L-moments (paragraphe 2.1.4)

Ensuite afin de vérifier si les distributions obtenues sont compatibles avec une loi GPD
nous avons effectué le test d’ajustement de Kolmogorov - Smirnov. Toutes les sous-séries
pour lesquelles la loi GPD s’est avérée inappropriée ont été examinées précisément. Dans
certains cas nous avons pu améliorer la situation en relevant le seuil jusqu’au 95 - 98ème

quantile : la nouvelle distribution apparaissait compatible avec une GPD.
Les événements extrêmes sont exprimés en termes de niveau de retour de 30 ans es-

timé à partir des distributions des dépassements du seuil approprié. Nous avons mon-
tré dans la section 2.1.3 que le niveau de retour de T ans est associé à la probabilité
1− 1/(λT ), où λ est le nombre moyen de dépassement par an. Ainsi, étant donné le seuil
fixé au 90ème quantile, la valeur de rétour de 30 ans pour un régime donné correspond à
la probabilité qui dépend du nombre de jours dans ce régime. Plus grand est le nombre de
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jours dans le régime, plus élevée est la probabilité.

Afin d’associer les événements extrêmes d’une variable climatique à un régime nous
avons comparé les niveaux de retour de 30 ans de quatre sous-séries. Le régime favorable
à l’occurence des extrêmes dans un point donné a été défini comme le régime correspon-
dant au plus grand niveau de retour.

Reprenons la Figure 5.2 dans laquelle la série journalière représentant les hivers de
1970 à 1999 est décomposée en quatre sous-séries correspondant respectivement aux jours
des quatre régimes de temps (Fig. 5.2a). Pour chacun des quatre cas le seuil a été défini
comme 90ème percentile de la sous-série correspondante et les paramètres de la GPD ont
été estimés. La Figure 5.2b montre les distributions GPD et les niveaux de retour de 30
ans correspondant aux quatre sous-séries. Le seuil estimé pour les jours de Blocage (BL)
est 6◦C et le niveau de retour de 30 ans est d’environ 11◦C. Pour le régime de la Dorsale
Atlantique (AR) on obtient un seuil et une valeur correspondant à une période de retour
de 30 ans un peu plus grands, respectivement 7 et 13◦C. Le régime de l’Anticyclone du
Groenland (GA), étant le régime le moins fréquent, est caractérisé par la distribution avec
un paramètre d’échelle plus grand que ceux des deux cas précédents ; cela se manifeste
par la largeur importante de cette distribution : le seuil est presque le même que pour le
Blocage (5.9◦C), tandis que le niveau de retour de 30 ans est 14.5◦C. Enfin, le régime de
l’état Zonal (ZO) donne des extrêmes beaucoup plus élevés que les trois autres régimes :
le 90ème percentile de cette sous-série est environ 12◦C et la valeur de retour de 30 ans est
17.1◦C. Ainsi pour le point considéré nous définissons le régime de l’état Zonal comme
le régime le plus favorable aux extrêmes de la température journalière maximale.

La méthodologie ci-dessus est généralisée à l’ensemble des stations d’observation
disponibles. Les variables analysées comprennent la température journalière maximale,
la température journalière minimale et les précipitations. Nous examinons également les
variables climatiques des réanalyses ERA40 afin d’avoir une représentation plus complète
des zones de l’influence des régimes de temps sur le continent Européen. Nous aimerions
aussi vérifier si le jeu de données ERA40 est capable de reproduire le lien entre les ré-
gimes de temps et les événements extrêmes.

Le raisonnement et la méthodologie pour trouver le régime de temps le plus favo-
rable aux extrêmes climatiques sont aussi utiles et applicables à la moyenne climatique.
La question typique à laquelle on veut répondre est la suivante. Quel est le régime de
circulation atmosphérique dont la valeur moyenne de température ou de précipitation est
la plus élevée ? Ainsi à l’intérieur de chaque régime nous avons calculé les moyennes
hivernale sur la période 1970-1999 de la température moyenne journalière et de la pré-
cipitation moyenne journalière. Le régime correspondant à la plus grande (petite) valeur
moyenne de température est considéré comme le régime le plus favorable aux tempéra-
tures chaudes (froides) ; le régime avec la plus grande valeur moyenne de précipitation est
considéré comme celui favorable aux précipitations.
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FIG. 5.3 – Régimes de temps qui favorisent des températures chaudes. L’influence sur les
températures moyennes est présentée à gauche, sur les extrêmes - à droite

5.4 Régimes de temps favorables aux extrêmes
Les variables que nous examinons sont les températures minimale et maximale de la

journée, et la précipitation journalière. Nous rappelons que seule la saison hivernale est
considérée dans ce travail. Les résultats sont présentés sous forme de cartes géographiques
montrant des zones d’influence des régimes de temps sur les événements extrêmes. Le
régime de l’état zonal (ZO) est coloré en rouge, celui de la dorsale atlantique (AR) en
vert, celui du blocage (BL) en bleu et celui de l’anticyclone de Groenland (GA) en jaune.

5.4.1 Températures chaudes hivernales
La Figure 5.3 représente les zones d’influence des régimes de temps en terme de tem-

pératures chaudes en Europe. Les moyennes et les extrêmes sont respectivement repré-
sentés à gauche et à droite. Les données de stations sont montrées en haut et les données
ERA40 en bas. On peut tout d’abord remarquer que l’influence de la circulation atmo-
sphérique est similaire pour les moyennes et les extrêmes. Sur la plupart de l’Europe, les
températures les plus chaudes sont principalement associées au régime zonal (ZO), sauf
le nord, où elles sont liées au régime de blocage (BL) et dans le sud, où elles sont liées à
l’Anticyclone du Groenland (GA).

La comparaison entre les données de stations et ERA40 révèle une excellente ressem-
blance et concordance. Il est donc clair que les réanalysises ERA40 reproduisent bien
le lien entre les régimes de circulation atmosphérique et les températures chaudes hiver-
nales, en moyennes, comme en extrêmes. Cela nous permet d’avoir une représentation
complète des zones d’influence correspondantes en Europe.

Cette influence peut être expliquée simplement par l’advection de chaleur qui est dé-
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FIG. 5.4 – Même figure que Fig. 5.3, mais pour les températures froides

finie par le gradient de température et les vents associés à chaque régime de circulation
atmosphérique. En effet, si on regarde les structures des régimes de temps (Fig. 5.1), on
remarque que les températures hivernales les plus chaudes se produisent sous l’influence
de l’air maritime doux. Pour le régime de l’Anticyclone de Groenland qui est une phase
négative typique de la NAO, l’air doux maritime est transporté zonalement vers la Médi-
terranée et l’Europe du Sud. Le régime de l’état zonal (ZO) possède un flux atmosphérique
d’ouest légèrement défléchit vers le nord qui influence directement une grande partie de
l’Europe. Le régime du blocage, avec une composante meridionale du vent très marquée,
remonte l’air doux directement vers le Nord du continent.

5.4.2 Températures froides
La Figure 5.4 montre les zones d’influence des régimes de temps pour les températures

froides. Il est à noter que la correspondence entre les moyennes et les extrêmes est moins
bonne par rapport à la situation des températures chaudes.

On examine tout d’abord les moyennes. L’Anticyclone du Groenland (GA) engendre
des températures froides en Europe Centrale et du Nord. La Dorsale Atlantique (AR)
entraîne des valeurs basses de la température moyenne sur le Sud-Ouest de l’Europe. Le
Blocage (BL) amène l’air froid continental sur la partie Sud - Est. Les zones d’influence
obtenues pour les données de stations sont assez fidèlement reproduites dans ERA40.

En ce qui concerne les valeurs extrêmes en températures froides, on voit que le régime
de l’Anticyclone de Groenland (GA) est de nouveau dominant sur la plupart du continent.
L’importance de l’Anticyclone du Groenland pour les froids d’hiver s’explique par le
fait que pour ce régime (qui corresponde à la phase négative de la NAO) les vents d’ouest
sont affaiblis et déviés et donc ce sont les masses d’air continentales polaires qui dominent
l’Europe. Dans ERA40 le comportement des extrêmes est complexe. La haute variabilité
spatiale des zones d’influence indique un rôle prédominant des processus locaux dans la
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FIG. 5.5 – Même figure que Fig. 5.3, mais pour les précipitations

réanalyse.

5.4.3 Précipitations
Sur les cartes présentant le lien entre la circulation atmosphérique et les précipitations

moyennes (Fig. 5.5, en haut), qui est d’ailleurs très réaliste dans les réanalyses (Fig. 5.5,
en bas), on reconnaît bien l’influence de la NAO. Pendant l’état Zonal (ZO), qui repré-
sente la phase positive de la NAO, les routes dépressionnaires sont déplacées vers le nord
de l’Europe, y donnant des hivers humides. Pendant l’Anticyclone du Groenland (GA),
qui corresponde à la phase négative de la NAO, les perturbations circulent plus au sud
et s’engouffrent en Méditerranée, apportant la pluie au Sud du continent Européen. Sur
l’Europe Centrale et d’Est c’est la Dorsale Atlantique (AR) qui est responsable des cas
de précipitations. Le Blocage (BL) en déviant la trajectoire des perturbations favorise les
pluies sur les rivages méditerranéens, liées aux particularités du climat local.

Comme nous l’avons montré dans le chapitre 3, les précipitations extrêmes sont carac-
térisées par une forte variabilité spatiale et représentent un lien très faible avec les valeurs
moyennes. Malgré leurs structures spatiales assez bruyantes les cartes des régimes carac-
térisés par les précipitations les plus extrêmes révèlent toutefois les traces de l’influence
de la grande échelle trouvée pour les précipitations moyennes. En outre le lien obtenu
semble être robuste car ERA40 produit les relations similaires dans beaucoup de régions
sur l’Europe.

5.4.4 Rémarques
Une étude similaire à celle présentée ci-dessus et basée sur les données des réanalyses

NCEP a été effectuée par Yiou et Nogaj (2004). Cependant leur définition du lien entre
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FIG. 5.6 – La moyenne (contours) et l’écart-type (couleur) de la hauteur de géopotentiel
à 700 hPa en hiver pour la période de 1970-1999. A gauche - LMDZ, à droite - ERA40.

les régimes et les extrêmes est différente de celle que nous utilisont. Ceci peut expliquer
certaines différences entre les résultats.

Nous nous somme limité ici à la période où la dynamique atmosphérique est la plus
importante, l’hiver. Les régimes de temps estivaux sont plus difficiles à déterminer. Néan-
moins des etudes récentes (Yiou et al., 2007) montre qu’en été l’influence des régimes de
circulation sur les événements extrêmes peut être aussi importante.

5.5 Dynamique atmosphérique dans LMDZ
Dans cette section nous présentons l’analyse de la circulation de l’atmosphère simulée

par le modèle LMDZ. Pour cette étude nous utilisons la simulation de contrôle de 60
ans pour la période de 1970 à 1999, présentée dans le paragraphe 2.2.2. Nous allons
comparer la circulation simulée par LMDZ avec celle de ERA40 pour la même période.
Comme dans l’étude de la variabilité atmosphérique observée, nous analysons la hauteur
géopotentielle à 700 hPa pour la saison d’hiver sur la région Nord Atlantique - Europe.

5.5.1 L’état moyen et sa variabilité
Figure 5.6 montre le géopotentiel moyen (contours) et sa variabilité interannuelle

(couleur) pour la saison d’hiver. Les données des réanalyses et du modèle sont montrées
respectivement à gauche et à droite. Le modèle reproduit l’ondulation observée dans les
réanalyses avec un creux et une crête sur l’Atlantique Ouest et sur l’Europe de l’Ouest res-
pectivement. Cependant on ne remarque pas de divergence des contours du géopotentiel
au-dessus du continent. En général, les isohypses sont plus ressérrées dans le modèle :
les hauteurs entre 3050 et de 2950 m se trouvent plus au Nord, tandis que les hauteurs
au-dessous de 2950 m sont déplacées vers le Sud. Les distances plus petites entre les
contours du géopotentiel simulé indiquent un courant-jet plus intense. La structure de la
variabilité interannuelle avec un maximum sur le Nord de la région est bien représentée
par le modèle. Toutefois la variabilité dans LMDZ est plus importante que celle observée.
Cela peut être lié au fait que les valeurs plus élevées du courant-jet entrainent plus de
perturbations dues à l’instabilité barocline.
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FIG. 5.7 – Quatre prémières EOFs des anomalies de la hauteur de géopotentiel à 700 hPa
des réanalyses ERA40

5.5.2 Les principaux modes de variabilité

La compréhension de la circulation atmosphérique demande la considération non
seulement de l’état moyen et du cycle annuel mais aussi de la variabilité spatiale. Afin
d’étudier ce type de variabilité nous avons appliqué l’analyse en composantes principales
(ACP) à la matrice de covariance des observations du géopotentiel. Comme nous utilisons
LMDZ dans sa version zoomée, les superficies des mailles du modèle diminuent au fur
et à mesure que l’on approche au centre du zoom jusqu’au facteur 2. Il est ainsi impor-
tant, avant d’appliquer l’ACP, de pondérer chaque point de grille par la racine carré de
l’aire correspondante. Cela permet d’équilibrer l’impact des points qui représentent des
superficies différentes sur la variabilité des composantes principales.

Les quatre premières EOFs obtenues à partir des réanalyses sont montrées sur Fig. 5.7.
Comme il est mentionné dans beaucoup d’études concernant la variabilité de la circula-
tion sur la région Nord Atlantique - Europe (par exemple, Hurell et al., 2003), la première
EOF représente un dipôle méridional de type NAO. Ce mode explique environ 23% de la
variance totale. Un dipôle Est-Ouest avec une anomalie sur l’Atlantique et une autre, de
signe opposé, sur l’Europe caractérise la deuxième EOF. Elle explique à peu près 20% de
variance. La troisième EOF montre une large anomalie sur la plupart de la région qui est
bornée au nord-ouest, sur le Groenland, par une anomalie de signe inverse. Elle explique
16% de la variabilité . Enfin la quatrième EOF est caractérisée par une anomalie étendue
du Groenland à la Méditerranée qui est entourée par des anomalies de signe opposé sur
l’Atlantique et la partie Nord - Est de l’Europe. Ce mode représente 11% de variance.
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FIG. 5.8 – Quatre prémières EOFs des anomalies de la hauteur de géopotentiel à 700 hPa
de LMDZ

Les structures de la cinquième EOF et des suivantes (pas montré) sont plus complexes et
expliquent des quantités moins importantes de variance.

La Figure 5.8 montre les quatre premières EOFs caractérisant la circulation atmosphé-
rique dans LMDZ. La première EOF est une structure quasiment monopolaire représen-
tant 24% de la variance totale. La deuxième EOF présente un dipôle longitudinal avec
une anomalie sur l’Europe et une autre, moins forte, sur l’Atlantique Nord - Ouest. Elle
explique 19% de variabilité. La structure de type NAO apparaît dans la troisième EOF
et explique 15% de la variance. La quatrième EOF du modèle corresponde bien à celle
d’ERA40. Pour estimer la stabilité des principaux modes de la variabilité produits par
le modèle nous avons effectué l’ACP sur un sous-échantillon couvrant les 30 premières
années de la simulation. Les EOFs obtenues (pas montré) confirment les résultats décrits
ci-dessus.

Ainsi, l’atmosphère simulée par LMDZ est, en général, caractérisée par les mêmes
modes de variabilité que l’atmosphère observée (des dipôles méridionaux et longitudi-
naux, un pattern unipolaire, une structure longitudinale tripolaire). Toutefois la contribu-
tion de chaque mode à la variabilité totale n’est pas toujours réaliste (au moins sur la
région choisie pour notre étude). Par exemple, la structure de la NAO représenté par le di-
pôle Nord - Sud, n’apparaît que dans la troisième EOF, tandis qu’elle est la caractéristique
la plus importante de la circulation observée.

Ce biais peut être probablement expliqué par le fait que l’on calcule les EOFs sur
le secteur Nord Atlantique - Europe. La structure monopolaire de la première EOF avec
le centre sur l’Atlantique du Nord semble être liée à une forte variabilité qui caractérise
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FIG. 5.9 – L’indice de classifiabilité pour différents nombres de clusters avec ses intervales
de confiance de 90% pour la simulation LMDZ/CTRL

FIG. 5.10 – Régimes de temps correspondant à trois clusters significatifs détectés dans la
simulation LMDZ/CTRL (les couleurs indiquent les anomalies des régimes et les contours
représentent les composites de la hauteur de géopotentiel).

l’atmosphère du modèle dans cette région. Hourdin et al. (2006) montrent que la première
EOF dans LMDZ calculée sur tout l’hémisphère nord représente un dipôle symmétrique
quasi-zonal entre le pôle et les moyennes latitudes 1, qui correspond bien à la structure de
la NAO.

5.5.3 Etats préférentiels de l’atmosphère dans LMDZ.
Nous continuons à analyser la variabilité atmosphérique dans LMDZ en appliquant

l’analyse en clusters (voir la section 5.2.1). L’analyse est effectuée sur 10 premières EOFs
qui expliquent environ 90% de la variance totale. La première étape consiste à estimer le
nombre significatif de clusters. Le test utilisé dans ce but est décrit dans l’annexe C.
Rappelons que pour les données observées ce test met en évidence l’existence de quatre
clusters qui correspondent à quatre régimes de temps présentés dans le paragraphe 5.2.2
(Fig. 5.1). Les résultats du test concernant la simulation de contrôle du LMDZ sont mon-
trés dans Fig. 5.9. La classification des données du modèle apparait significative et stable
seulement dans le cas de trois clusters.

Les régimes correspondant aux trois clusters significatifs sont montrés dans la Fig.

1en effet, il s’agit, de la structure du mode annulaire arctique dont la manifestation régionale autour du
bassin atlantique nord est la NAO (Thompson and Wallace,1998)
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5.10. Les contours et les couleurs représentent respectivement les champs complets du
géopotentiel et les anomalies. Le premier régime est caractérisé par une situation zonale
avec le courant-jet, plus intense qu’en moyenne. Pourtant ce régime avec une forte anoma-
lie négative située au milieu de l’Atlantique Nord, est différent du régime Zonal observé
(Fig. 5.1) qui est caractérisé par une basse pression au Nord et une haute pression au
Sud. Le deuxième régime avec une cellule anticyclonique sur l’Europe peut être inter-
prété comme une représentation du Blocage dans le modèle. Cependant par rapport aux
observations la position de l’anticyclone est décalée vers le Sud - Ouest. Le dernier ré-
gime significatif représente une dorsale atlantique, mais il est moins prononcé par rapport
au régime correspondant observé.

En général, les régimes significatifs et stables dans LMDZ représentent une sorte d’on-
dulation. On n’observe pas de déviations importantes du flux atmosphérique qui caracté-
risent les régimes réels. Cela peut être lié au courant-jet simulé plus intense que celui
observé (les contours du géopotentiel sont très serrés dans LMDZ). Les états préférentiels
de l’atmosphère dans la simulation de contrôle peuvent être considérés comme des repré-
sentations de trois des quatre états préférentiels de l’atmosphère observée, et notamment,
du régime Zonal, du Blocage et de la Dorsale Atlantique. L’Anticyclone Groenland étant
la phase négative de la NAO, il ne se révèle pas comme un régime distinct.

5.5.4 Représentations des régimes observés
Si l’on souhaite étudier les changements des climats régionaux européens en utilisant

leur lien avec les régimes de temps, on a besoin d’une représentation des régimes dans le
modèle la plus exacte possible. Dans le paragraphe précédent nous avons vu que LMDZ
simule le système atmosphérique actuel avec trois états préférentiels. Or l’atmosphère
réelle est caractérisée par quatre régimes de temps. Dans ce paragraphe nous essayons de
retrouver des états de l’atmosphère modélisée qui soient proches des quatre régimes de
temps observés.

Classification automatique en quatre clusters

Tout d’abord nous examinons la classification des données du modèle en quatre clus-
ters. Cette classification n’est pas significative mais elle est assez robuste : l’indice de
classifiabilité est égal à 0.88 (Fig. 5.9). Les régimes respectifs sont présentés dans Figure
5.11. Les premier et deuxième régimes (à gauche, respectivement en haut et en bas) ne
changent presque pas par rapport au cas de trois clusters (Fig. 5.10), ils sont seulement un
peu plus prononcés. Rappelons que le premier cluster corresponde à un état Zonal et le
deuxième est proche d’un Blocage. Les troisième et quatrième clusters représentent des
structures dipolaires avec les dorsales respectivement au milieu et au nord de l’Atlantique
du Nord. Quatre clusters ressortent donc directement de la classification en trois clusters
avec deux premiers clusters inaltérés et le troisième cluster réparti en deux composantes.
Ces deux composantes peuvent être interprétées comme des représentations respectives
de la Dorsale Atlantique et de l’Anticyclone du Groenland.

Ainsi LMDZ simule quatre états préférentiels de l’atmosphère réalistes, dans le sens
où on peut en distinguer respectivement les structures correspondant aux quatre régimes
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FIG. 5.11 – Régimes de temps correspondant aux quatre clusters détectés dans la simu-
lation LMDZ/CTRL (les couleurs indiquent les anomalies des régimes et les contours
représentent les composites de la hauteur de géopotentiel).

de temps observés. Néanmoins, par rapport à la réalité, les positions caractéristiques des
anomalies du géopotentiel dans les régimes du modèle sont décalées, et les déviations
correspondantes du flux atmosphérique ne sont pas suffisamment fortes. De telles in-
exactitudes dans la représentation des régimes de temps peuvent mener à des relations
irréalistes entre les régimes et les climats régionaux.

Classification basée sur les régimes observés

La structure spatiale d’un régime de temps correspond à la moyenne de tous les états
atmosphériques journaliers classés dans ce régime. La classification automatique utilisée
ci-dessus regroupe les états journaliers en minimisant la variance à l’intérieur de chaque
régime et en maximisant la variance entre des régimes différents. Dans ce sens, la struc-
ture spatiale de chaque régime représente un état de quasi-équilibre (ou état préférentiels)
de l’atmosphère. Nous avons vu que les régimes de l’atmosphère de LMDZ ne sont pas
suffisamment proches de ceux de l’atmosphère réelle. Cependant ceci ne veut pas dire que
le modèle n’est pas du tout capable de reproduire des états atmosphériques correspondant
aux régimes de circulation observés. Par exemple, la structure de la NAO (dipôle méri-
dional) n’apparaît pas dans les régimes du modèle, pourtant elle représente la troisième
EOF et explique 15% de la variance totale.

Afin de retrouver dans LMDZ les états atmosphériques correspondant exactement
aux quatre régimes de temps observés nous comparons les cartes journalières du géo-
potentiel du modèle directement avec les structures spatiales des régimes observés. Le
coefficient de corrélation d’anomalie (Anomalie Correlation Coefficient, ACC) est utilisé
comme mesure de ressemblance (Cheng and Wallace, 1993). Comme lors de l’analyse
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FIG. 5.12 – Quatre classes de circulation dans la simulation LMDZ/CNTR obtenue par
la projection sur les régimes de temps observés (les couleurs indiquent les anomalies des
régimes et les contours représentent les composites de la hauteur de géopotentiel).

« k-moyennes » la classification a été effectuée dans l’espace réduit des dix premières
EOFs. Nous avons donc projeté les centres des régimes observés sur l’espace réduit de
l’atmosphère du modèle. Ensuite dans l’espace réduit chaque point des données du mo-
dèle a été associé au régime observé le plus ressemblant. De cette manière les états at-
mosphériques journaliers du modèle ont été classés en quatre groupes selon leur ressem-
blance avec les régimes de temps observés.

Les moyennes de chaque groupe sont présentées dans Figure 5.12. Il est évident que
cette classification est beaucoup plus efficace que la classification automatique, dans le
sens où on obtient les représentations correctes2 des régimes observés (Fig. 5.1), même
si les nouveaux régimes obtenus ne correspondent pas aux états préférentiels de l’atmo-
sphère simulée par LMDZ. Pour faire la différence entre les régimes du modèle repré-
sentant les « états préférentiels » du modèle et les nouveaux régimes on va appeler ces
derniers « classes de circulation ».

La différence entre les deux classifications

Pour comprendre d’où vient la différence des résultats obtenus avec les deux types de
classification, la Figure 5.13 illustre les répartitions respectives des données du modèle
dans l’espace de trois premières EOFs (les structures spatiales des EOFs sont montrées
dans Fig. 5.8 ). Les résultats de la classification automatique et celle basée sur les régimes

2Les situations du blocage atmosphérique sont généralement difficilement reproduites par les modèles
climatiques (par exemple, Tibaldi and Molteni, 1990 ; D’Andrea et al., 1998). Pour avoir une représentation
du régime Blocage plus proche de la réalité, les états journaliers ayant un coefficient de corrélation avec
le régime observé de moins de 0.5 n’ont pas été classés dans le groupe respectif. Ces jours non-classé
représente 10% du nombre total de jours.
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FIG. 5.13 – Répartitions des données de LMDZ en quatre clusters dans l’espace de trois
premiers EOFs pour la classification automatique (à gauche) et celle basée sur les régimes
de temps observés (à droite)

observés sont présentés respectivement à gauche et à droite. Les projections sur le plan
première-deuxième EOFs sont montrées en haut et sur le plan deuxième-troisième EOFs
en bas. Les couleurs différentes des points signifient leur appartenance aux régimes dif-
férents : rouge pour ZO, vert pour AR, jaune pour GA et bleu pour BL. Les centres des
régimes sont dénotés par les croix de couleur respective.

Les nuées représentant le Dorsale Atlantique (AR) et le Blocage (BL) dans la classi-
fication automatique se situent approximativement dans les mêmes endroits de l’espace
de trois EOFs que dans la classification basée sur les régimes observés, même si ces
nuées ne sont pas tout à fait identiques. En revanche, les représentations respectivement
du régime Zonal (ZO) et de L’Anticyclone du Groenland (GA) sont assez différentes. Le
régime Zonal se produit pendant la phase négative de la première EOF dans les deux cas.
En revanche, dans la classification basée sur les régimes observés, le régime zonal (ZO)
apparaît essentiellement pendant la phase négative de la troisième EOF, alors que dans
la classification automatique aucune phase de cette EOF n’est privilégiée. Dans la repré-
sentation de l’Anticyclone du Groenland (GA) les phases négatives de la deuxième et
troisième EOFs joue un rôle important dans les deux classifications. En revanche la phase
positive de la première EOF est discriminante dans la classification automatique mais n’a
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FIG. 5.14 – Classes de circulation qui dans le climat de contrôle favorisent (a) les tempé-
ratures chaudes, (b) températures froides et (c) précipitation.

aucune importance dans la classification basée sur les régimes observés.

Le lien entre les régimes de temps et les climats moyens régionaux

La classification basée sur les régimes de temps observés nous a permis de construire
quatre classes de circulation similaires aux régimes observés. Les structures spatiales de
ces classes représentent les « centres de gravité » de tous les états journaliers classés dans
les régimes correspondants. Bien entendu, la position correcte du centre d’une classe ne
garantit pas que les états individuels appartenant à cette classe possèdent les mêmes ca-
ractéristiques que le régime observé. Dans le contexte de notre étude « les caractéristiques
d’un régime » signifient son influence particulière sur le climat européen.

Afin de valider les classes de circulation nous avons analysé la relation qui existe
dans le modèle entre les classes et les variables climatiques moyennes. Nous avons appli-
qué l’approche décrite dans le paragraphe 5.3 pour le climat observé. Figure 5.14 repré-
sente les influences des classes de circulation sur les valeurs moyennes de températures
chaudes, de températures froides et de précipitations dans LMDZ. La comparaison de ces
cartes avec celles représentant les influences observéesrespectives (Fig. 5.3 - 5.5, en haut
à gauche), montre qu’en général le lien entre les classes de circulation et le climat local
en Europe est bien reproduit par LMDZ.

5.6 La stabilité des régimes de temps et leur influence sur
le climat européen dans le futur

Dans le paragraphe précédent nous avons montré que l’atmosphère simulée par LMDZ
possède une variabilité cohérente avec les caractéristiques principales de l’atmosphère
réelle. En outre, la relation entre les classes de circulation définies à grand échelle et les
climats moyens régionaux est suffisamment bien reproduite par le modèle. Ces qualités de
LMDZ nous autorisent à l’utiliser pour des études des changements régionaux du climat
basées sur les approches de downscaling, et notamment celles qui utilisent la classification
en régimes de temps. Ces approches sont généralement considérées comme appropriées
pour évaluation des changements des événements extrêmes (Wilby et al., 2004).

Cependant les méthodes de downscaling statistique/statistique-dynamique supposent
une hypothèse de base selon laquelle la relation entre les régimes de temps et le climat lo-
cal reste stable dans des nouvelles conditions climatiques. D’un point de vue général, une
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telle supposition ne peut pas être vérifiée. Les seuls outils que l’on possède pour prévoir
le climat futur sont les AOGCMs. Cependant la stabilité de la relation entre les caracté-
ristiques climatiques à grande et à petite échelle ne peut pas être testée avec l’aide des
modèles couplés, car leur résolution ne permet généralement pas de rendre compte préci-
sément des phénomènes à échelle local (c’est pour cela, d’ailleurs, que l’on cherche des
méthodes alternatives pour évaluer le climat régional futur). Néanmoins, il est possible
d’obtenir des indices qui nous aideront à juger la validité de cette hypothèse.

Dans ce paragraphe nous analysons les propriétés de la circulation atmosphérique et
son influence sur le climat local dans les conditions climatiques futures. Le climat futur
est représenté par la simulation exp03 de LMDZ qui représente la fin du 21ème siècle
(2070-2099). Les conditions aux limites pour cette simulation ont été extraites des sorties
du modèle couplé de l’IPSL. L’émission anthropique des gaz à effet de serre a été imposée
suivant le scénario A2 du GIEC.

5.6.1 Le nombre de régimes est-il constant ?
L’hypothèse de base de l’approche de downscaling implique une autre hypothèse qui

consiste à considérer le nombre des régimes de la circulation atmosphérique comme une
constante. On suppose donc que le nombre des états préférentiels de l’atmosphère dé-
tecté à partir des observation sera le même dans le climat futur. Cette sous-hypothèse ne
peut pas être directement vérifiée avec l’aide du modèle LMDZ, car les régimes propres
de l’atmosphère simulée ne correspondent pas tout à fait aux régimes observés. Cepen-
dant, l’analyse du comportement de l’atmosphère du modèle en réponse à un forçage
supplémentaire peut nous donner des idées générales sur le comportement du système
atmosphérique réel dans des climats différents de l’actuel.

Rappelons que dans la simulation de contrôle la circulation atmosphérique est carac-
térisée par trois régimes robustes et significatifs (Fig.5.9, 5.10). Quand on applique la
classification en quatre clusters, deux premiers régimes restent pratiquement inchangés
tandis que le troisième apparaît divisé en deux composantes (Fig.5.11). Cette classifica-
tion est toujours robuste mais pas significative.

Figure 5.15 montre que dans le climat futur les régimes robustes et significatifs se
produisent lors de la classification en quatre clusters. Les structures spatiales de ces ré-
gimes (Fig. 5.16) ne changent pas beaucoup par rapport aux quatre régimes du climat
actuel montrés dans Figure 5.11. On observe néanmoins des renforcements significatifs
des anticyclones dans les régimes AR et GA. C’est probablement ce renforcement qui les
rend significatifs dans le climat futur. On constate également une légère diminution des
fréquences relatives de ces régimes par rapport au climat actuel.

Ainsi nous n’avons pas détecté de disparition d’un régime ou d’apparition d’un régime
complètement nouveau. Notre expérience ne rejette donc pas l’hypothèse selon laquelle le
système climatique possède un nombre fixe d’états préférentiels qui ne change pas sous un
forçage supplémentaire. Cependant, il est possible qu’un régime particulier se caractérise
par une nouvelle intensité ou/et une nouvelle fréquence d’apparition suffisamment faible
pour que les méthodes de détection échouent. De même, on ne peut pas exclure un léger
déplacement des structures des régimes de temps.
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FIG. 5.15 – L’indice de classifiabilité pour différents nombres de clusters avec ses inter-
vales de confiance de 10-90% pour la simulation du climat futur exp03

FIG. 5.16 – Régimes de temps correspondant à quatre clusters significatifs détectés dans
la simulation du climat futur exp03(les couleurs indiquent les anomalies des régimes et
les contours représentent les composites de la hauteur de géopotentiel).

5.6.2 Le lien établi pour le climat actuel reste-il valable dans le fu-
tur ?

Retournons maintenant à l’hypothèse de base de l’approche de downscaling. On sup-
pose que la relation trouvée pour le climat actuel entre la variable prédictive définie à
grande échelle et les variables locales d’intérêt ne change pas dans le futur. Nous nous
sommes intéressés par les extrêmes de température et de précipitation. Ces variables lo-
cales ne sont pas toujours correctement présentées par les modèles actuels. En revanche
on fait beaucoup plus confiance aux modèles lorsqu’il s’agit des valeurs moyennes de ces
variables. De plus nous avons vu dans le paragraphe 5.5.4 que le modèle LMDZ repro-
duit bien le lien entre les moyennes de température et de précipitation et les classes de
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FIG. 5.17 – Quatre classes de circulation dans la simulation LMDZ/IPSL (2070-2099)
obtenue par la projection sur les régimes de temps observés (les couleurs indiquent les
anomalies des régimes et les contours représentent les composites de la hauteur de géo-
potentiel).

circulation.
Nous allons donc examiner ce lien dans la simulation du climat futur. Si le lien est le

même que dans la simulation de contrôle on ne pourra pas rejeter l’hypothèse de base. Si,
en revanche, l’influence de la grande échelle sur les variables moyennes locales change
dans le futur, il a une bonne chance que la relation avec les événements extrêmes soit
également modifiée.

Les classes de circulation dans le climat futur

Nous supposons que le nombre des régimes de temps et leurs structures spatiales ne
changent pas dans le climat futur. Ainsi pour trouver les classes de circulation dans la si-
mulation exp03 il est logique d’appliquer la classification basée sur les régimes observés
dans le climat actuel, comme c’était fait pour la simulation de contrôle. La Figure 5.17
représente les quatre classes de circulation future correspondant respectivement aux ré-
gimes Zonal, Dorsale Atlantique, Blocage et Anticyclone de Groenland. On n’observe pas
de changements significatifs des structures des classes par rapport au climat de contrôle.
En revanche, le Tableau 5.2 contenant la statistique des classes dans les deux expériences,
montre que la fréquence et la durée de régimes ne restent pas les mêmes. Le régime Zonal
est caractérisé par une augmentation du nombre total de jours, tandis que le nombre de
jours correspondant à l’Anticyclone de Groenland diminue. Ces modifications sont liés
plutôt aux changements de nombre d’épisodes des régimes qu’aux changements de leurs
durées. Les épisodes de Dorsale Atlantique deviennent moins fréquents, mais plus longs.
La statistique du Blocage ne change pas significativement.
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FIG. 5.18 – Changement de la température moyenne en hiver (climat futur - climat de
contrôle) : (a) pour la saison entière ; (b-e) pour les jours qui correspondent respectivement
à quatre classes de circulation ZO, AR, BL et GA (anomalies par rapport à (a)).

L’influence des classes sur les variables locales

Pour vérifier si le lien entre les classes de circulation et les variables locales change
dans le climat futur nous souhaitons tout d’abord savoir si le changement climatique
correspondant se manifeste de la même façon à l’intérieur des quatre régimes. A titre
d’exemple nous examinons le changement de température moyenne journalière entre la
simulation de contrôle et exp03. La carte 5.18a représente ce changement pour toute la
saison d’hiver. Les cartes 5.18(b-e) montrent les changements de températures moyenne
calculés seulement pour les jours qui correspondent aux quatre classes de circulation. Ces
dernières cartes représentent les anomalies par rapport au changement moyen pour toute
la saison.

Les anomalies du changement pendant le régime Zonal (ZO) par rapport au change-
ment pour la saison entière sont généralement proches de zero. C’est-à-dire que l’aug-
mentation de température à l’intérieur du régime Zonal a environ les mêmes valeurs que

Régime Nombre de jours Nombre rélatif Durée moyenne d’un Nombre
de jours (%) épisode (jours) d’épisodes

ZO 733/870 16.6/19.7 4.6/4.9 160/178
AR 803/788 18.2/17.9 4.8/5.5 167/143
BL 401/425 9.1/9.6 4.5/4.7 89/91
GA 427/337 9.7/7.6 4.4/4.2 98/81

TAB. 5.2 – La statistique des classes de circulation dans le climat actuel et futur,
exp00/exp03
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FIG. 5.19 – Classes de circulation qui dans le climat futur favorisent (a) les températures
chaudes, (b) températures froides et (c) précipitation.

l’augmentation moyenne en hiver. Pour les jours qui correspondent à la Dorsale Atlan-
tique (AR) et au Blocage (BL) le réchauffement est moins fort sur la plupart de l’Europe.
Le régime Anticyclone du Groenland (GA) est, en revanche, caractérisé par une hausse
très importante des températures (jusqu’à 4◦C de plus que pour la saison entière). Ce der-
nier résultat semble lié au fait que la température journalière minimale augmente plus vite
que celle maximale (voir les résultats du chapitre 4). Comme l’Anticyclone du Groenland
est le régime favorable pour les froids d’hiver (paragraphe 5.4), il est donc caractérisé par
le réchauffement le plus remarquable.

L’exemple de la température moyenne nous permet de constater que le changement
climatique se manifeste de façon différente en fonction de régime de circulation. Cette
différence est-elle suffisamment importante pour changer la domination d’un régime qui
est favorable pour l’occurrence de tel ou tel événement climatique sur une région donnée
dans le climat actuel ? La Figure 5.19(a-c) montre les classes de circulation favorables
pour l’occurrence respectivement de température chaude, température froide et précipita-
tions dans le climat futur.
Les valeurs maximales de températures moyennes sont caractérisées pratiquement par le
même lien avec les classes de circulation que dans le climat de contrôle (Fig. 5.14a). En
revanche, la relation entre les classes de circulation et les valeurs minimales de tempéra-
ture moyenne se modifie dans le futur (comparer Fig. 5.19b et Fig. 5.14b). L’influence de
l’Anticyclone de Groenland est plus faible sur une grande partie de l’Europe. Au centre il
laisse sa place au Blocage ; au Sud-Ouest et au Nord-Est c’est la Dorsale Atlantique qui
prend le relais. Ce résultat peut être expliqué par la raison suivante : dans le climat actuel
l’Anticyclone du Groenland favorise des températures très basses en hiver ; pendant ce
régime le courant-jet est affaibli et la température sur la plupart d’Europe est dominée par
l’effet de l’advection d’air froid provenant du continent (paragraphe 5.4). Dans le futur
l’Anticyclone du Groenland est toujours associé avec des vents d’ouest faibles et de l’ad-
vection d’air continental. Cependant les anomalies de température associées au régime
GA sont moins froides pour le climat futur que pour le climat actuel (fig. 5.18e). Il est
possible que cela soit une conséquence directe du réchauffement qui est, en moyenne,
plus élevé sur les régions continentales (IPCC, 2007). En revanche, pendant le régime de
blocage (anticyclone sur l’Europe) les minima de température proviennent d’un fort ré-
froidissement local ; ce phénomènese maintient dans le futur et s’étend sur de plus grandes
régions.

Le lien entre les classes de circulation et les précipitations moyennes ne change pas
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beaucoup (comparer Fig. 5.19c et Fig. 5.14c). On remarque néanmoins deux régions où
l’influence des classes change significativement. L’influence du Blocage augmente sur
l’ouest de la Mer Noire et sur la Roumanie et la Bulgarie. Le rôle de la Dorsale Atlan-
tique devient moins important pour les précipitations moyennes sur le Nord-Est de la
Russie.

Ainsi, en général, pour la température journalière maximale et les précipitation nous
ne pouvons pas rejeter l’hypothèse selon laquelle la relation entre les régimes de circula-
tion et les variables locales en Europe ne change pas dans le climat futur. Cependant la
fiabilité de cette hypothèse s’est avérée douteuse dans le cas de la température journalière
minimale.
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5.7 Synthèse
L’objectif de ce chapitre était d’étudier le lien entre la circulation atmosphérique hi-

vernale à grande échelle et les événements extrêmes locaux sur l’Europe. Dans ce but
nous avons fait appel au concept de régimes de temps. La relation entre la circulation at-
mosphérique et le climat local a été définie en termes de régimes favorisants l’occurence
des phénomènes climatiques d’intérêt.

Dans un premier temps cette relation a été établie à partir d’observations. La région
Atlantique Nord - Europe est caractérisée en hiver par quatre régimes de temps : régime
Zonal, Dorsale Atlantique, Blocage et Anticyclone de Groenland. L’influence des régimes
sur les conditions locales de température et de précipitations peut être résumée comme
suit :

- L’état Zonal (NAO+) est associé aux températures chaudes et extrêmement chaudes
sur la plupart de l’Europe sauf sur ses bordures nord et sud. Sur la côte ouest et sur
le Nord de l’Europe il favorise les précipitations en général, et une grande partie
des événements de précipitation extrêmes.

- L’Anticyclone du Groenland (NAO-) est responsable au Sud des températures éle-
vées et des cas des précipitations. Il engendre les jours froids au Nord et extrême-
ment froids sur la plupart du continent.

- Le Blocage favorise les températures chaudes au Nord et températures froides au
Sud - Est de la région. Il est associé aux événements de précipitations et surtout de
précipitations intenses sur la Méditerranée.

- La Dorsale Atlantique s’est avérée comme le régime dominant dans le cas des tem-
pératures basses sur le Sud - Ouest de la région. Il favorise les jours de précipitation
sur l’Europe d’Est et centrale et corresponde généralement aux précipitations in-
tenses sur le centre du continent.

Dans un deuxième temps nous avons examiné la dynamique de l’atmosphère simulée
par le modèle LMDZ. L’analyse des EOFs a révélé que sur la région considérée la struc-
ture de la NAO apparaît dans la troisième EOF et explique 15% de variance totale (dans
les observations elle coresponde à la première EOF et explique 23% de variance). Nous
avons pu définir des classes de circulation de l’atmosphère dans le modèle qui corres-
pondent parfaitement aux régimes de temps observés, en ce qui concerne leurs structures
spatiales ainsi que leur influence sur le climat local. Cela confirme que LMDZ est un
GCM approprié pour des études d’impact régional du changement climatique basées sur
l’approche de downscaling statistique-dynamique.

Enfin, nous avons testé la stabilité de la relation entre la circulation atmosphérique et
les variables climatiques locales sur laquelle repose l’approche de downscaling statistique-
dynamique. L’analyse de la température moyenne a démontré que cette relation peut chan-
ger dans un climat plus chaud. En effet, la relation entre la température locale et la circula-
tion est généralement liée à l’advection de masses d’air. En particulier, en hiver le régime
de circulation Anticyclone du Groenland est associé à la domination de l’air continental
sur l’Europe. Il favorise ainsi les températures basses. Cependant dans le climat futur les
anomalies de température liées à ce régime sont beaucoup moins froides que dans le cli-
mat actuel. On explique ce phénomène par un réchauffement plus élevé sur les régions
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continentales dans le climat futur, qui implique que le gradient zonal de la température de
surface est réduit.
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Conclusions et perspectives

Conclusions
Au cours de cette thèse nous avons tenté d’approfondir notre connaissance sur la na-

ture statistique et physique des températures et précipitations extrêmes et sur leur réponse
au réchauffement climatique lié à une augmentation de l’effet de serre. Nous nous sommes
concentré sur la région Europe - Méditerranée qui est particulièrement vulnérable à la va-
riation et changement du climat.

Afin de qualifier et quantifier les extrêmes climatiques nous avons utilisé l’outil sta-
tistique, la théorie des valeurs extrêmes (EVT). Depuis quelques années la EVT a com-
mencé à connaître un succès grandissant dans la communauté climatologique. Cependant
les études utilisant la EVT analysent souvent uniquement les sorties des modèles clima-
tiques ou des réanalyses (Nogaj et al., 2006 ; Kharin et al., 2007). Les travaux basés sur
les données observées ne considèrent généralement pas un grand nombre de stations (Ky-
selỳ, 2002a ; Parey et al., 2007). Dans ce travail nous avons analysé les données d’à peu
près deux cents stations européennes et méditerranèennes fournies par le projet ECA&D.
Nous avons établi la climatologie des événements extrêmes, en particulier par rapport à la
climatologie des moyennes, globalement sur le continent européen (cf. section 3.4, p.46).
Notre étude a ainsi confirmé la possibilité et l’intérêt d’utiliser la EVT pour analyser les
observations des extrêmes climatiques.

La forte variabilité spatiale observée pour les extrêmes, surtout pour les précipitations,
souligne la nécessité de l’approche régionale pour estimer leur évolution en réponse aux
changements climatiques. C’est l’utilisation du modèle de circulation générale à maille
variable LMDZ avec le zoom sur la Méditerranée qui nous a permis d’affiner l’analyse
des extrêmes localement sur la région de notre intérêt. Bien que le modèle LMDZ ait
déjà été utilisé pour des études régionales, son application à l’analyse des extrêmes a été
effectuée pour la première fois dans cette thèse.

Nous avons validé le modèle par comparison à des observations et à des réanalyses.
Cette analyse a montré la capacité de LMDZ à reproduire correctement certains aspects
des extrêmes. En particulier, la répartition spatiale des extrêmes est généralement bien
représentée ; les extrêmes chauds sur toute la région et les extrêmes froids dans le Sud sont
assez réalistes. Les principaux défauts consistent en une sous-estimation des extrêmes
froids au Nord, à cause de leur variabilité interannuelle très faible dans le modèle, et à
une sous-estimations des précipitations intenses, toujours en raison d’une faible variabilité
interannuelle simulée par LMDZ.

L’évolution des extrêmes au millieu et à la fin du 21ème siècle a été ensuite évaluée, en
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utilisant des simulations de LMDZ pour le climat futur sous l’hypothèse du scénario A2
du GIEC. Un signal du changement climatique a été détecté pour les extrêmes : il consiste
en un réchauffement de la température minimale plus important que le réchauffement de
la température maximale, et en une augmentation des précipitations intenses sur toute le
continent malgré une réduction significative des précipitations totales sur le bassin médi-
terranéen. A l’aide de la EVT nous avons pu détecté les caractéristiques statistiques des
extrêmes les plus sensibles au changement climatique. Les conclusions détaillées de cette
étude sont résumées dans la section 4.4, p.71.

Afin de mieux comprendre la nature des événements climatiques extrêmes nous avons
pris en compte plus largement le système climatique. Nous avons étudié le lien entre la
circulation atmosphérique à grande échelle et les événements extrêmes locaux. En utili-
sant le concept de régimes de temps et en considérant la saison d’hiver nous avons qualifié
ce lien. Nous avons notamment montré une forte influence des régimes de temps sur les
variables locales, y copmris sur les extrêmes, en Europe (cf. section 5.7, p.97).

L’importance de la circulation atmosphérique pour l’occurrence des extrêmes nous
a conduit à tester la capacité du modèle LMDZ à reproduire la dynamique de l’atmo-
sphère. Nous avons montré que le modèle représente les principales caractéristiques de
la circulation à grande échelle sur le secteur Atlantique Nord - Europe. En particulier,
nous avons pu détecter les régimes de circulation dans le modèle qui correspondent aux
régimes réels non seulement au niveau de leur structure spatiale mais aussi au niveau de
leur influence sur le climat local. Ces qualités de LMDZ nous autorisent à l’utiliser pour
des études régionales des changements climatiques basées sur des méthodes de downsca-
ling statistique-dynamique.

Dans la dernière partie du travail nous avons tenter de définir quelques éléments de ré-
flexion sur l’approche de downscaling statistique-dynamique qui est généralement consi-
dérée comme appropriée pour des estimations de l’évolution des extrêmes (Wilby et al.,
2004). A l’aide du modèle LMDZ nous avons, entre autres, souligné la fragilité de l’hy-
pothèse de base de ce type de downscaling selon laquelle la relation entre les régimes de
temps et les variables locales, établie pour le climat actuel, ne change pas dans le futur.
Nous avons également montré que le réchauffement futur ne se manifeste pas de la même
façon à l’intérieur des régimes de circulation différents. Les jours associés au régime de
l’Anticyclone du Groenland, par exemple, correspondent à une augmentation de tempé-
rature beaucoup plus important qu’au moyen en hiver. Ceci suggère que le changement
climatique ne peuvent pas être interprétés seulement comme changement de la fréquence
et de l’intensité des régimes de temps.

Par manque de temps nous n’avons pas détaillé cette étude, qui reste pour l’heure très
générale. Elle doit être poursuivie afin de préciser et quantifier nos résultats préliminaires.



5.7. SYNTHÈSE 103

Perspectives
Au cours de cette thèse nous avons travaillé avec le modèle climatique à maille va-

riable LMDZ. La validation du modèle a permis de détecter des sous-estimations des
extrêmes de température minimale et des précipitations. Ces défauts « typique » pour les
modèles climatiques (par exemple Déqué, 2007 ; Kharin et al., 2005 ; Frei et al.,2003)
sont liés, en partie, à la résolution spatiale du modèle. Il est généralement convenu d’in-
terpréter les sorties des modèles calculées sur une grille comme étant représentatives des
moyennes spatiales sur des domaines des mailles. L’augmentation de la résolution devrait
donc mener aux valeurs extrêmes plus fortes. D’un autre côté, la résolution plus fine per-
met d’évaluer plus précisement les processus physiques sous-maille qui sont importants
en particulier pour les précipitations. Ainsi les modèles régionaux à haute et très haute ré-
solution nous ouvriront des nouvelles perspectives sur l’étude des phénomènes extrêmes.

Afin d’estimer les changements futurs des extrêmes liés à l’effet de serre nous avons
utilisé plusieurs changements des conditions aux limites, issues des différentes modèles
couplés. Ceci nous a permis d’évaluer un type d’incertitude, mais nous n’avons consi-
déré qu’un seul scénario d’emission (GIEC-A2) et utilisé un unique modèle (LMDZ).
De nombreuses incertitudes subsistent concernant les changements possibles dans le ré-
gime des extrêmes. Ces incertitudes ne pourront être évaluées qu’en utilisant l’approche
multi-modèle et en employant des différents scénarios d’emission.

Il sera aussi intéressant de comparer, en termes d’extrêmes, les sorties des modéles
climatiques régionaux avec les résultats d’autres méthodes de régionalisation, telles que
le downscaling statistique/statistique-dynamique. En plus, comme il était montré dans le
chapitre 5, le modèle LMDZ pourrait fournir l’information à grande échelle pour ce type
de méthodes.

Les simulations du modèle LMDZ utilisées dans cette thèse ont été effectuées en mode
climatologique, c’est-à-dire que les conditions aux limites du modèle représentent une
situation moyenne pendant la période considérée. Ce type des simulations est cohérent
avec notre approche stationaire pour l’étude des extrêmes : les distributions des valeurs
extrêmes ont été ajustées aux données simulées sous l’hypothèse que les statistiques cli-
matiques ne changent pas significativement à l’intérieur de la période donnée (en langage
statistique, on dit que les maxima sont identiquement distribués). Cependant l’approche
stationnaire ne permet pas d’étudier la tendance dans l’évolution du climat. L’estimation
de la tendance des extrêmes et de leurs caractéristiques statistiques peut être envisagée
en se basant sur l’utilisation des simulations transitoires de type AMIP (simulations in-
terannuelles avec le forçage qui varie d’une année à l’autre). L’hypothèse de stationnarité
des variables climatiques peut néanmoins s’avérer fausse dans ce cas. Il sera donc néces-
saire d’étendre la EVT au cas non-stationnaire, c’est-à-dire que l’on devra considérer les
distributions de valeurs extrêmes avec les paramètres variant dans le temps (Kharin and
Zwiers, 2005 ; Nogaj et al., 2006 ; Parey et al., 2007). La EVT non-stationaire offre, en
plus, la possibilité d’estimer la tendance des paramètres des extrêmes non seulement en
fonction du temps mais aussi en fonction d’un autre indice, comme les concentrations des
gaz à effet de serre, l’indice de circulation atmosphérique (tel que l’indice de la NAO) ou
autre (Nogaj, 2006).
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Nous avons souligné une forte influence de la circulation atmosphérique sur les ex-
trêmes locaux en Europe. En analysant cette influence nous avons considéré seulement les
jours correspondant aux régimes de temps définis sur le secteur Atlantique Nord - Europe.
L’importance des jours de transition a été néanmoins souligné par des études récentes. En
particulier, SanchezGomez et Terray (2005) ont montré l’importance de la transition entre
le régime Zonal et celui de l’Anticyclone du Groenland pour les épisodes de précipitations
intenses sur l’ouest de la France. L’étude des phénomènes climatiques pendant les jours
de transition, bien que plus compliquée à éffectuer, pourrait donner plus d’information
sur le lien entre la circulation et les extrêmes locaux.



Annexe A

Acronymes

Ci-dessous sont indiquées les abbréviations utilisées dans la thèse et les adresses web
correspondantes.

ACC Anomaly Correlation Coefficient

ACP Analyse en Composantes Principales

AGCM Atmosphere General Circulation Model
Modèle de Circulation Générale d’Atmosphère

AMIP Atmospheric Model Intercomparison Project
http ://www-pcmdi.llnl.gov/projects/modeldoc/amip/

AOGCM Atmosphere-Ocean coupled General Circulation Model
Modèle de Circulation Générale couplé Océan Atmosphère

CNRM Centre National de Recherches Météorologiques
http ://www.cnrm.meteo.fr

ECA&D European Climate Assessment & Dataset
http ://eca.knmi.nl

ECMWF European Centre for Medium-range Weather Forecasts
http ://www.ecmwf.int

EOF Empirical Orthogonal Function
Fonctions Orthogonales Empirique

ERA ECMWF Re-Analyses

GCM General Circulation Model
Modèle de Circulation Générale

GEV Generalized Extreme Value distribution
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GIEC - IPCC Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du Climat
Intergovernmental Panel on Climate Change
http ://www.ipcc.ch

GPD Generalized Pareto Distribution

GFDL Geophysical Fluid Dynamics Laboratory
htpp ://www.gfdl.noaa.gov

EVT Extreme Value Theory

i.i.d Indépendantes et identiquement distribués

IPSL L’Institut Pierre-Simon Laplace
http ://www.ipsl.jussieu.fr

LAM Limited Area Models

LMD Laboratoire de Météorologie Dynamique

NAO North Atlantic Oscillation

Oscillation Nord-Atlantique

NCEP National Centers for Environmental Prediction
http ://www.ncep.noaa.gov

PDF Probability Density Function

Fonction de Densité de Probabilité

POT Peaks Over Threshold

SST Sea Surface Temperature
Température de Surface de Mer

v.a. Variable aléatoire



Annexe B

Forçages

La Figure B.1 montre la variation de la SST et de la fraction de glace de mer dans les
trois scénarios globaux IPSL, CNRM et GFDL. On peut constater que le scénario IPSL
possède un réchauffement moins important et que les scénarios CNRM et GFDL un ré-
chauffement plus fort. Les océans tropicaux se réchauffent d’environ 2◦C dans IPSL, mais
de 2 à 3◦C dans CNRM et GFDL. Les océans de hautes latitudes se réchauffent moins,
avec une amplitude de 0 à 1◦C pour IPSL et 0 à 2◦C pour CNRM et GFDL. On remarque
que le réchauffement est très faible pour l’océan austral, même un refroidissement est ob-
servé dans les scénarios IPSL et CNRM. Ceci est dû à une modification de la formation
d’eau de fond antarctique. Un refroidissement est également observé pour l’Atlantique
Nord, certainement lié aussi à la circulation thermohaline atlantique.

FIG. B.1 – Changement de la SST (à gauche) et de la fraction de glace de mer (à droite)
dans les trois scénarios globaux IPSL, CNRM et GFDL (respectivement de haut en bas)
pour la période 2070-2099 par rapport à la période 1970-1999
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Annexe C

La classification automatique
« k-moyennes »

Afin d’effectuer la classification automatique (cluster analyse, en anglais) nous avons
utilisé la fonction kmeans du logiciel libre R (http ://www.r-project.org). Cette fonction
effectue la classification « k-moyennes » connue comme cas particulier de la méthode des
clusters dynamiques (Diday and Simon, 1976).

La méthode « k-moyenne » developpée par les statisticiens a été employée en météo-
rologie pendant des années pour l’analyse des nuages dans les images satellitaires (Des-
bois et al., 1982). Michelangeli et al. (1995) ont proposé de l’appliquer aux données du
géopotentiel pour la recherche des régimes de temps. L’idée de la méthode est suivante.
Etant donné un ensemble de points X définis dans un espace n-dimensionnel, et étant
donné un nombre k de clusters, on cherche une partition P de données X en k clusters
C1, C2, ..., Ck qui minimise la somme de variance à l’intérieur des clusters,

W (P ) =
k
∑

j=1

∑

X∈Cj

d2(X, Yj) → min, (C.1)

où Yj est le point central (le « centroïde ») du cluster Cj . La distance euclidienne d(X, Y )
est utilisée comme mesure de ressemblance entre deux point X et Y .

Il existe plusieurs variantes de l’algorithme itératif pour « k-moyennes » qui se dif-
férencient par leur initialisation, leur règle d’iteration et leur critère d’arret. La fonction
kmeans du logiciel R permet de choisir l’algorithme approprié en utilisant l’option algo-
rithm. Nous avons utilisé l’algorithme par défaut de Hartigan and Wong (1979).

Il s’avère que l’algorithme converge toujours vers une partition finale, quel que soit la
distribution des données. Cependant si la distribution des données est uniforme, la parti-
tion finale porrait dependre fortement du choix initial des centres de clusters. En revanche,
si les données sont réparties en clusters distincts, deux différentes réalisation d’algorithme
devraint donner approximativement les mêmes résultats. La dépendance du choix initial
des centoïdes peut être ainsi utilisée comme indicateur du degré de classifiabilité des don-
nées en k clusters.

Michelangeli et al. (1995) ont développé cette idée, et élaboré une méthode qui permet
- d’identifier la meilleure partition pour un nombre donné de clusters k ;
- de définir le meilleur nombre de clusters k.
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FIG. C.1 – L’indice de classifiabilité pour différents nombres de clusters avec ses inter-
valles de confiance de 90% pour les données ERA40

Une façon naturelle de mesurer la classifiabilité consiste à comparer plusieurs par-
tions finales pour un nombre donné k. L’algorithme « k-moyennes » s’applique donc aux
données 100 fois avec des initialisations aléatoires, en fournissant 100 partitions finales
(Pi, i = 1, ..., 100).

On analyse d’abord les partiotions en cherchant entre elles les clusters qui se corres-
pondent. Pour deux partitions données Pm et Pn on calcule les coefficients de corrélation
d’anomalie (ACC, Anomaly Correlation Coefficient) entre les k clusters de Pm et k clus-
ters de Pn. A chaque cluster de Pm on associe le cluster de Pn pour lequel son ACC avec
le cluster donné de Pm est maximal. Puis, on définie la mesure de ressemblance entre
deux partition c(Pn, Pm) comme la valeur minimale parmis les valeurs des ACC choisis.

La moyenne des valeurs c(Pn, Pm) calculées pour toutes les paires (m, n) nous donne
l’indice de classifiabilité C∗(k) qui depend du nombre de clusters k :

C∗(k) =
1

100(100− 1)

∑

1≤n6=m≤N

c(Pn(k), Pm(k)). (C.2)

L’indice de classifiabilité pour différentes nombres de clusters calculé pour les don-
nées du géopotentiel à 700 hPa des réanalyses ERA40, est montré dans la figure C.2. Les
intervalles de confiance sont définies à l’aide du test de bruit rouge1. On voit que classifia-
bilité des données passe le test de 95% de significativité pour k = 4 et k = 8. Cependant
l’indice de classifiabilité pour k = 4 est plus grand que pour k = 8. Ceci indique que la
partition de données atmosphériques en 4 cluster est plus robuste.

1Le test de bruit rouge est destiné à déterminer si la classification des données est significative statis-
tiquement. On construit un modèle autorégressif d’ordre un (appelé bruit rouge) à partir des données. En
utilisant ce modèle on produit 100 échantillons aléatoires de même taille que les données réelles, et on
calcule c∗(k) pour chaque échantillon. Les bornes de l’intervalle de confiance de 90% pour C∗(k) réel sont
définies comme 6ème et 95ème quantiles de la suite {c∗(k)}i=1:100.
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