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Chapitre 1

Introduction

1.1 Avant propos

Deux objectifs, en partie contradictoires, m'ont guid@sida rédaction de ce document.
Le premier est d’ordre statutaire : pour soutenir une Helbitin a Diriger des Recherches, il
faut rédiger une synthese de ses travaux antérieurgsesbdéja publies en anglais dans des
revues a comité de lecture. Le second obijectif que je neefxd est de profiter de cet exercice
imposé pour essayer d’écrire un texte qui puisse senug @ moins directement de support de
travail pour des collegues, voir de support pédagogiqueiferents sujets auxquels je me suis
intéressé au cours des dix dernieres années. Faut@avy consacrer suffisamment de temps,
ces objectifs ne sont certainement que partiellementnégtelies rapporteurs et examinateurs
ne manqueront pas de trouver le document trop long. Leegudls ou étudiants voulant se
renseigner sur un des sujets abordés le trouveront inetmplelliptique ; déséquilibré entre des
parties trop techniques et d’autres trop vagues. J'espe@d’exercice restera malgré tout utile.
Parmi les efforts pour accroitre la lisibilité, jai egéade réduire au maximum le nombre des
acronymes utilisés et de répertorier en fin de document geusont utilisés.

Le texte est composé de quatre parties plus ou moins indepées, avec a chaque fois une
introduction assez complete et des conclusions et pdrggecl’introduction et la conclusion
du document sont donc plutdt la pour brosser le cadrergédu travail pour I'une et tracer des
perspectives générales pour l'autre. Le fil conducteucetedifferentes parties est le transport
atmosphérique et la modélisation de ce transport damadeeles globaux de climat.

1.2 Couplages entre composition et transport atmosg@rique

Les couplages entre composition et transport atmospli&dgcupent une place grandissante
dans I'etude des atmospheres planétaires.

Ces couplages sont tout d’abord au centre d’'une partie destiqos relatives au changement
climatique. En effet, une part des incertitudes relativesrechauffement global du climat
terrestre provient des incertitudes sur I'évolution dedmposition méme de I'atmospheére (O
méthane, ozone troposphérique, aérosols). Or I'émide cette composition est étroitement
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10 CHAPITRE 1. INTRODUCTION

liee au transport atmosphérique et au climat. Pour lg,C&ugmentation des concentrations
atmosphériques sous l'effet des émissions anthropicpueduit & une augmentation du stockage
dans les océans et les écosystemes. Le puits biospké&# lui-méme sensible a I'évolution du
climat. Les estimations actuelles prévoient une redactiu puits biosphérique consécutive au
changement climatique qui pourrait correspondre a umeaétion positive de 1% sur la teneur
en CQG de I'atmosphere (Dufresne et al., 2002). La modificatiof@eone troposphérique est
également étroitement couplée a I'évolution de lagérature et de I'humidité. Les changements
des vents en surface peuvent également modifier le sonEnedes poussieres désertiques ou
les émissions de DMS (précurseurs des aérosols spphietes océans (Bopp et al., 2004).

Au-dela des modifications de la composition, la senséititi climat a un changement
de concentration imposé est également souvent condé®mmpar des processus de transport.
La fameuse rétroaction vapeur d’eau ('atmosphére phesude se charge en vapeur d'eau,
ce qui augmente en retour 'effet de serre) peut par exemfpée fortement modulée par les
processus de transport. Si on suppose par exemple quéufEament résulte également en une
augmentation de l'altitude de la pénétration de la cotiwaqconvection nuageuse ou grands
systemes de Hadley-Walker), I'air subsident autour dezoe®s convectives sera au contraire
plus sec. Méme si les processus de transport sont plus egegcf. par exemple Pierrehumbert
et Roca, 1998), il n’en reste pas moins que l'accroissembnhudité lors d’un réchauffement
climatique peut étre modulé par les changements d’anvedtes effets indirects des aérosols
(une augmentation du nombre de noyaux de condensatidiar@sen des nuages formés de plus
petites gouttes, donc plus brillants et moins précipgpatnt également une source importante
d’incertitude sur 'amplitude du changement climatiqe&oitement liée au transport et a la
microphysique.

Concernant les couplages entre composition et dynamiquesghérique sur les autres
planetes, on mentionnera d’abord le cas des poussieredlars. En dehors des bandes
d’absorption du CQ constituant majoritaire de la fine atmosphére martietengoussiere
est le principal constituant actif radiativement. Cettaiggiere est en permanence soulevée
du sol du grand désert martien par des rafales de vent, desd&s ou de petites tempétes
locales. Régulierement, des tempétes plus importa#edeclenchent, soulevant la poussiéere
sur des milliers de kilometres. A certaines périodes dmriée, ces tempétes peuvent
finalement dégénérer en évenements globaux speatsesylau cours desquels la surface de
Mars est entierement voilée pour I'ceil d’'un observatextéreur. La circulation est alors
profondément modifiee (Hourdin et al., 1993). Notons el&fincouplages entre la photochimie,
la microphysique des brumes et la circulation stratospbérsur Titan qui ont largement retenu
notre attention au cours des années passeées et qui fojetltbun chapitre du présent document.

1.3 Modeélisation du climat

La modélisation numeérique globale est devenue un outilag® pour aborder ces systemes
complexes. Les modeles de circulation générale atn@vapre, développés au début des années
70 pour les besoins de la prévision météorologique, s getit & petit enrichis tant sur le
plan physique (représentation des nuages, modeles ddgrmamiques du sol, paramétrisation
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de la convection) que par la prise en compte du couplage a@ltres composantes
du systeme climatique. On pense en particulier pour laeTatr couplage avec l'océan, la
végetation, la chimie ou les aérosols. Ces développ&smant abouti dans les années récentes
au concept de “modeles intégrés du climat” (les soiwtiskarth system models”) utilisés
notamment pour essayer de prévoir les évolutions futdeeslimat. Un modele de ce type
est actuellement développé et utilisé a I'lPSL. Il coem, couplé au modele de circulation
générale atmosphérique LMDZ, le modele de circulati@mérale océanique ORCALIM, le
modele des surfaces continentales ORCHIDEE et le modutesals-chimie INCA. Ce modele
est actuellement impliqué dans la réalisation de “sgésalimatiques” pour le prochain rapport
du GIEC.

Une des originalités de la recherche menée au LMD estidiét de front et avec le méme
outil, LMDZ, le climat de la Terre et celui d’autres plangtdu systeme solaire, en particulier
Mars et Titan. En paralléele du développement du modébgine terrestre, et souvent méme avant,
les versions planétaires ont connu des évolutions siedaSur Mars, ce sont les couplages avec
le cycle du carbone (un quart de 'atmosphere de, G® condense saisonnierement dans les
calottes polaires), des poussieres (on en a parlé plusétaie I'eau (avec I'enjeu de déterminer
les réservoirs d’eau sous la surface et de comprendrevtdations passées du climat de la
planete rouge) qui ont été inclus dans les modeles dmilaiion existants (Hourdin et al.,
1993, 1995a; Forget et al., 1998; Montmessin et al., 200d)r Fitan, les couplages avec la
photochimie et la brume (Rannou et al., 2002; Lebonnois.e2@03b; Hourdin et al., 2004) ou
le méthane (Tokano et al., 2001) ont également été sratduns les modeles existants.

1.4 Representation du transport des traceurs dans les
modeles globaux

Pour la modélisation des couplages entre composition ietatl une étape essentielle
du travail de développement consiste a introduire, dansbdele de circulation générale
atmosphérique, les algorithmes permettant de représémttransport des especes traces. |l
faut traiter a la fois le transport par I'écoulement egidiment représenté dans le modele
de circulation (c’est a dire pour des échelles supée®dr quelques centaines ou dizaines de
kilometres) et le transport par les écoulements nonugsturbulents ou convectifs. C’est en fait
I'introduction, dans le modele LMDZ, de schémas pernmetiie représenter le transport a grande
échelle qui a donné le coup d’envoi a I'ensemble desdstymtésentées ici. Nous avons plus
particulierement mis en ceuvre dans le modele LMDZ deemses en volumes finis développés
a l'origine par Van Leer (1977). Les versions terrestrel@hgtaires étant développées de front,
ce travail d’'introduction du transport a été effectuéalea la fois pour la Terre, Mars et Titan.
Cette version avec transport des traceurs du modele LMDZ lésrigine d’un grand nombre de
développements et applications concernant ces troigf@anCe travail préliminaire est décrit
dans le Chapitre 2.

Je me suis ensuite plus particulierement intéresséamsport vertical par les structures
meéso-échelles de la couche limite convective. Ces strest(rouleaux, cellules thermiques),
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bien connues des amateurs de vol libre (deltaplanes, planearapentes), ne sont en général
pas considérées de fagcon spécifique dans les modet@scdition globaux, qui privilegient, a
un bout, une vision en diffusion du transport turbulent dansouche limite et, a I'autre bout,
des schémas de convection profonde, contrélés pour aneebpart par les changements de
phase de I'eau. Les modéles doivent du coup inclure desrmaints adhoc (“contre-gradients”,
“ajustement convectif”) pour pallier 'absence de partisétion des structures convectives de
couche limite; ces structures convectives qui, sur demmegdésertiques ou sur une planéte-
désert comme Mars, peuvent dominer le transport verticsdy'a plusieurs kilometres au-
dessus de la surface. Cette nouvelle paramétrisationmtedéle du thermique”, basée sur
une formulation dite “en flux de masse”, est décrite en itlgans le Chapitre 3. Y sont
eégalement présentées differentes validations paorap des simulations numériques des grands
tourbillons ou a des observations.

1.5 Calculs de dispersion et surveillance de I'environnenms

En marge des guestions relevant directement des couplagres composition et climat,
les outils développés pour le transport des especesstqaeuvent étre utilisés pour étudier la
dispersion de polluants atmosphériques a écoulemmoisgthérique connu. On présente dans les
chapitres 2 et 3 de tels calculs de dispersion, réalis@sdes fins de validation des algorithmes
de transport. Dans ces simulations numériques, on foncemtele de circulation atmosphérique
a suivre au plus pres la situation synoptique afin de coempau jour le jour, les concentrations
observées de certains constituants avec des donnéesrai@.téa technique employée est
baptisée “nudging” en Anglais ce qu’on traduira ici par ittage”. Cette technique consiste a
relaxer en permanence les champs météorologiques deleneers des données d“analyses”
ou “réanalyses” produites par les grands centres degoaa météorologiques. Dans ce cas, le
modele de circulation joue le rdle d’une espéece d’intdafeur physique sur le maillage choisi
et permet de recalculer un jeu cohérent de grandeurs plesiggcessaires a la représentation
du transport grande échelle et sous-maille. Les grandeasssaires pour les algorithmes de
transport des traceurs peuvent étre soit passées directeaux algorithmes concernés, soit
stockées dans des fichiers puis relues pour le seul calctriadaport des especes traces. On
parlera de modes “branché” et “débranché”.

Il s'avere que le modele guidé et débranché, déveoapl’'origine pour des besoins
de validation dans le cadre des études couplées chimaiclest un modele global de
dispersion atmosphérique parfaitement adapté a nedajuestions relatives a la surveillance
de I'environnement. Un travail spécifique a été entiedens ce domaine suite a une demande
du CEA relative a la surveillance des essais nucléaipsstir de la mesure de la concentration en
eléments radioactifs. Il s’agit d’'un cas classique définme inverse dans lequel on veut obtenir
des contraintes sur les sources a partir de mesures denta@imn. Avec Robert Sadourny, nous
nous sommes convaincus, a I'epoque de la demande, tpitllégitime, pour répondre a cette
guestion, d’'inverser la direction du temps dans le modelgahsport Eulérien (débranché). En
émettant un traceur au niveau des détecteurs, le modiel@le alors la distribution d’origine de
I'air echantillonné a la station.
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L'utilisation du transport inverse et de “modeles de dégars” pour aborder ce type de
guestion n’est pas nouvelle. Mais le fait qu’on puisse sdilidirectement les codes Eulériens
a rebours dans le temps (ce que nous appellerons le ‘rameport Eulérien”) ne semblait
pas vraiment acquis. Ce travail sur la détection des essa@igaires a donc été I'occasion de
clarifier la théorie sous-jacente. Le rétro-transpoitelen peut étre présenté d’un point de vue
physique comme une formulation Eulérienne de I'appro@serétro-trajectoires Lagrangiennes,
largement utilisee dans la communauté des chimistes almmd'sphére pour interpréter des
mesures de composition ponctuelles. Le rétro-transpaléren peut également étre présenté
d’'un point de vue mathématique comme l'adjoint du transpoect pour un produit scalaire
particulier, pondéré par la masse de l'air sous-tenaeatnahsport. Les visions a la base des rétro-
trajectoires et de I'approche adjointe sont cependanssufiinent differentes pour que les outils
développés le soient aussi, avec des conséquencestamigsr sur I'efficacité des algorithmes
d’'inversion. Le Chapitre 4 présente de facon détaiBéta fois les aspects théoriques, des
illustrations numériques et des exemples d’applicatiour pa surveillance des essais nucléaires.
Les outils développés a cette occasion sont en courgedliation dans une chaine opérationnelle
au CEA.

1.6 Couplages entre composition et dynamique sur Titan

La derniere partie de ce document concerne Titan, le plas gatellite de Saturne. Titan
fait partie de ces objets fascinants du systeme solaradég par 'epopée Voyager. En 1981, les
responsables des missions Voyager choisissent de giafilpour la sonde Voyager 1 un survol
de Titan plutdt que de poursuivre la course vers Uranus gtuse (périple magistralement
réussi ensuite par Voyager 2). On sait en effet a I'épague Titan est, avec la Terre, le seul
corps tellurique du systeme solaire entouré d’une atimargpdense d’azote (1,5 bar a la surface).
Les photos renvoyées vers la Terre sont tres décevamesépaisse couche de brume orangée
voile entierement la surface. Tout juste peut-on distargun Iéger contraste entre les deux
hémispheres, signe probable d’'un effet saisonnier. Lesunes spectroscopiques permettent en
revanche d’identifier un grand nombre de composés chirsiguedrocarbures et nitriles. Ces
especes chimiques, créées dans la tres haute atmesphpartir de la photo-dissociation de
I'azote moléculaire et du méthane (second constituanosphérique) sont ensuite transportées
vers le bas dans la stratosphéere ou on pense gu’elles paokent pour donner naissance a la
brume orange. L'analyse des contrastes latitudinaux dpéeature dans la stratosphere suggere
eégalement que l'atmosphere tourne beaucoup plus vitelesatellite, lui-méme en phase
bloquée autour de Saturne, avec une durée du jour de 16 tgmestres environ. Si la direction
de la rotation de I'atmosphere ne peut étre obtenue & pat observations de la température,
I'analogie avec Vénus et des arguments théoriques segggue I'atmosphere est en régime de
“superrotation”, I'atmosphere vers 200 km tournant urmaitie de fois plus vite que la surface
et dans la méme direction.

Suite au passage des sondes Voyager, une mission est progeavers le systeme de Titan,
sous l'impulsion de Toby Owen et Daniel Gautier. La sondereaine Cassini se consacrera
au systeme de Saturne et emmenera a son bord la sondéewunepHuygens qui plongera dans
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'atmosphere de Titan. Mission parfaitement remplie. l4ejdnvier 2005, apres 7 années de
voyage dans le systeme solaire, la sonde Huygens a d&smik I'épaisse couche de brume des
paysages familiers ou chacun reconnait qui sa Cote d,Aiison lac de montagne ; en tout cas
des images qui évoquent un rivage.

Au début des années 90s, sous I'impulsion de Daniel Ga(ltieSIA) et Christopher P.
McKay (NASA/Ames), differents travaux de modélisatiomns entrepris pour interpréter les
résultats des missions Voyager et préparer la missiosi@laduygens. Le modele de circulation
du LMD est adapté aux conditions de Titan (Hourdin et al95k9 et prédit effectivement
une forte superrotation sur Titan, superrotation confegrdépuis par des mesures Doppler. En
parallele, des modeles unidimensionnels sont dévéppur la photochimie (Toublanc et al.,
1995) et la microphysique des brumes (Cabane et al., 199 dRiaet al., 1995). Il apparait
cependant rapidement que les differentes composantes sigsteme sont fortement couplées.
Les brumes sont formées par la polymérisation des coastit chimiques et peuvent servir
egalement de noyaux de condensation a ces derniereyeaurde la troposphere glaciale de
Titan (70 K environ). Brumes et especes chimiques somtsEgrment transportées par les vents.
En retour, les contrastes latitudinaux de la compositioe les premiers roles dans le forgcage
de la circulation. Vers 1995, nous décidons, avec Michdlaba et Dominique Toublanc, de
réunir les differents efforts de modélisation pourtsiqgtier a ce systeme climatique complet.

En 1998, lors du colloque quadriénal du Programme Natida&lanétologie, le programme
est déja clair (Hourdin et al., 1998)L’arriv ée sur Titan de la mission Cassini-Huygens est sans
doute une des deraiies occasions avant deéaknnies d’explorer un syshe physique analogue
a la Terre mais encore &s mal connu. Pour I'atmosple et le climat en particulier, c’est une
occasion unique avant longtemps de medtisepreuve pour une plaate tellurique les teories
et mockles @&velopg@s dans le contexte terrestre. Cette perspective ainsieqpeeparation de la
mission gtude en amont et pparation de I'analyse de€sultats) ont mot# le ceveloppement
d’'un mockle de circulation grérale de I'atmospére de Titan au Laboratoire de &korologie
Dynamique du CNRS, sous I'impulsion de Daniel Gautier etadlalooration avec Christopher
P. McKay (NASA/Ames) e€Bis Courtin (LESIA/Obs. Paris Meudon). [...] Pour Titaarhocle
prédit une stratospére tournant environ 10 fois plus vite que la ptde solide avec des vents
zonaux (d’ouest) de 'ordre de 100 m's En plus de ce pdnongéne dynamique spectaculaire,
les resultats du magle ont contrib@ a mettre enévidence I'importance des couplages entre
dynamique atmosg@hnique, microphysique deeosols, et photochimie. Ceci nous a conauit
batir et & proposer au PNP pour les agasa venir, un projet de maaisation du climat de
Titan integrant ces difrentes composantes. L'enjeu est d’'importance eid¢ae ardue quand
on connét les probemes renconés dans la maoglisation de ces probmes sur Terre. Mais la
perspective de la confrontation du nadd aux observations de la mission Cassini-Huygens en
2005 en font [un objectif] scientifique de tout premier glan.

Aprées une mise en route souvent ardue, le modele coupiknagbe développé. Il a permis
de mettre en évidence le couplage tres fort entre la brures @ents (Rannou et al., 2004). Le
modele a également permis d’expliquer les contrasteéadataux observés dans la composition
chimique (Lebonnois et al., 2001; Hourdin et al., 2004). lelrase de simulations numériques
effectuées avec cet outil, une base de données a étéitaéaset mise a disposition de la
communauté sur la toile avant I'arrivée de la mission (Ranet al., 2005). Les données sont
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la. Les premieres photos ont réservé leur lot de swepri@ue nous réservent les dépouillements
en cours des enregistrements des spectrometres et "insagactraux” ou des mesures in-situ

de la composition par Huygens ?
C’est cette histoire qui clot ce document (Chapitre 5) agarelques conclusions générales.
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Chapitre 2

Representation du transport des espces
traces dans un moele de climat global

Le présent chapitre est consacré a la représentatidradsport atmosphérique d’especes
traces dans les modeles de circulation atmosphériqueadeg échelle ainsi qu’a la présentation
d’un outil particulier : la version “traceurs” du modele deculation générale LMDZ.

Le LMD développe et exploite depuis le début des annéesr7énodele de circulation
générale atmosphériqgue. Comme beaucoup d’autres, delens’est petit a petit enrichi pour
devenir un véritable modele climatique, avec par exentplerise en compte des couverts
végétaux pour prédire le comportement thermodynamidgee surfaces continentales ou le
couplage avec l'océan. Le transport d’especes tracepaestsa part introduit une premiére
fois par Sylvie Joussaume (1990) dans une version pratediel modele de climat du LMD
pour étudier le cycle des poussieres désertiques. tGphs Genthon introduit ensuite le Radon
(*?2Rn) et le plomb {°Pb) dans le modéle en utilisant, pour représenter |'aitwecle schema
des Pentes du NASA/GISS (Genthon et Armengaud, 1995; Rye@Gsnthon, 1997).

Au milieu des années 80, Robert Sadourny et Phu LeVan eatreent la réécriture du noyau
hydrodynamique du modele, afin de le rendre plus modulgible et efficace (I'ancien modele
avait été ecrit sur cartes perforées par Phu LeVan pesintachines ne pouvant pas contenir un
champ entier en mémoire) et de généraliser I'idée déedtirable qui avait été une premiere
fois testée pour étudier un cyclone en baie du BenghaktCette possibilité de raffinement de
la grille qui donnera plus tard le "Z” (pour zoom) de LMDZ. Daitf de I'inertie inhérente a
la modélisation du climat terrestre (on regarde des chivésgrécises avec un modele robuste
dont on connait bien le fonctionnement et dont on a “réiglelimatologie), ce nouveau noyau
dynamique est dans un premier temps utilisé sur Mars (Hiowdal., 1993, 1995a) et Titan
(Hourdin, 1992; Hourdin et al., 1995b). Pour ces deux pks&un des prolongements possibles
des études développées au LMD consistait a s'intérems cycle d’especes transportées : les
poussieres sur Mars, avec les spectaculaires tempeteses qui peuvent voiler la surface de la
planete pendant plusieurs dizaines de jours, et les bratespeces chimiques sur Titan, dont on
montre dans le dernier chapitre de ce document qu’ellesfsdatment couplées a la circulation
atmosphérique.

Les traceurs sont introduits dans LMDZ en 1996, en utilispaur I'advection de grande
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échelle, des schémas en volumes finlses schémas en volumes finis sont basés sur une
partition du domaine considéré en volumes de contralg,feontieres desquels on évalue les
flux entrants ou sortants de traceurs. Ce sont des schérs@s sar une formulation intégrale
de I'équation de transport. Nous avons plus préciséroedé et testé une série de schémas en
volumes finis proposés a l'origine par Van Leer (1977). €elsémas conduisent facilement
a une mise en ceuvre tridimensionnelle et satisfont desriptép physiques fondamentales
du transport : localité, conservation, monotonie, paiséi(plus généralement pas de création
d’extrema numeériques) et invariance par addition d'unestante au champ de traceur. Van Leer
(1977) avait en fait proposé une hiérarchie de schémas @s plus sophistiqués ont été
introduits ultérieurement et indépendamment dans lanconauté météorologique par Russell
et Lerner (1981) (schéma des pentes du NASA/GISS) et Rrdfl886). Avec Alexandre
Armengaud alors en théese au LGGE sous la direction de ©phistGenthon, nous avons testé
dans LMDZ plusieurs de ces schémas (Hourdin et Armeng&f)1 Nous avons pu montrer
gue leurs performances étaient en fait assez semblabtes qu’'on les comparait non pas
a résolution spatiale fixée mais a colt numériquavadent (un schéma plus précis mais plus
coliteux se comporte comme un schéma moins précis mbs& wiir une grille plus fine). Nous
avons retenu pour le modeéle du LMD le schéma le plus sinplechéma | dans I'article original
de Van Leer souvent appelé MUSCL ou MINMOD).

Ce travail a donné naissance a la version traceurs dulmdaptisee un moment LMDZT.
En parallele des schémas d’advection, il a fallu incldens le modele, le transport associé aux
paramétrisations des mouvements non résolus, turlsuntonvectifs. Cette composante est
souvent essentielle pour contrbler le transport vertilesd especes. Pour ces schémas, on suit
généralement ce qui est fait pour transporter I'’humeidit’ la température potentielle dans les
paramétrisations d’origine. L'introduction des tracedans les paramétrisations de la turbulence
de couche limite et de la convection nuageuse a été mitiaht réalisée par Olivier Boucher et
Alexandre Armengaud. Cette composante traceurs fait dgauiie intégrante du modele LMDZ
gui permet de transporter un nombre arbitraire de trac®gfnombreuses applications ont été
développées a partir de cette version, a la fois pouetee] Mars ou Titan, en lui adjoignant des
modules de chimie ou de microphysique des aérosols.

LMDZT a été congu de facon tres modulaire de fagcon avpa y rajouter facilement des
codes de chimie ou des modules d’aérosols. Il est utiksabit en mode “branché” (on-line en
anglais), soit en mode débranchg, en relisant des ficmetsorologiques issus d’une simulation
numerique précédente. Les simulations météorologgcelles-mémes peuvent étre effectuées
soit en mode climatique, en laissant le modele évolueetitent a partir d’'une condition
initiale unique, soit en le “guidant” par des analyseseunétlogiques. Marie-Angele Filiberti
et Abderrahmane Idelkadi ont largement contribué a fisdailet valider I'ensemble des outils
développés et présentés ici.

Ce chapitre relativement technique revient a la fois suprksentation des schémas de
transport et sur la description de LMDZT. Nous présentansa fin quelques exemples de

1C'est a la suite d’'un séminaire donné par Sandrine Edbearthése avec Bernard Legras sur I'advection
d’'ozone a la frontiere du vortex polaire (Edouard et #9@; Edouard, 1997) que j'ai eu le bonheur de découvrir
l'article de Van Leer (1977) sur les volumes finis et que je ois etrouvé embarqué dans I'introduction des traceurs
dans le modele LMDZ et tout ce qui s’en suit...
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validations ou utilisations du modele.

2.1 Le mockle LMDZ

Avant d’introduire la composante traceurs, on présenpgdeanent le modele LMDZ et
notamment la discrétisation des équations de grandslécur laguelle s’appuie le transport des
traceurs. On en profite pour donner un bref apercu du contesiparamétrisations physiques du
modele et des évolutions apportées recemnient.

LMDZ correspond a la seconde génération d’'un modelelueat développé depuis une
trentaine d’années au LMD et décrit initialement par Sadg et Laval (1984). Ce modele est
plus modulaire et flexibfeque son prédécesseur. Le “Z” de son nom se réfere a lacitap
de raffinement de la grille (Zoom) obtenue grace a undwerigénéralisée de la formulation
numeérigue avec un maillage dont les facteurs d’élongatans les deux directions horizontales
peuvent étre choisis arbitrairement.

2.1.1 Description gnérale

Comme la plupart des modeles de climat, le modele LMD2dgre sur la sphére et dans
le temps les “équations primitives de la météorologiéés équations sont une version des
equations de Navier Stokes simplifiees en supposant qtrdsphere est a tout moment en
equilibre hydrostatique sur la verticale et en négligées variations verticales de la géométrie
horizontale (hypothése de couche mince). Le momentiguépar rapport a I'axe des poles est
par exemple calculé en utilisant comme distance a liax& ¢ — oua est le rayon de la planéte
et la latitude — plutdt quéa + z) cos ¢, qui tiendrait compte de I'altituded’une particule d’air
au dessus de la surface.

Le modele du LMD est bati sur une discrétisation en diffces finies de ces équations avec
certaines propriétés intéressantes du schéma ngueécomme la conservation de la masse, la
conservation du moment cinétique par la composante amégyque de I'ecoulement et de la
vorticité barotrope. On revient sur ces aspects en toutdefichapitre.

Ces équations ne peuvent pas étre intégrées jusdchdlle visqueuse. En pratique, dans
les modeles globaux, on utilise des mailles de quelquesirdiz a quelques centaines de
kilometres suivant les applications. Limpact des éldsetous-mailles sur la grande échelle doit
donc étre représenté au travers de paramétrisatiofiasit egalement représenter des processus
fondamentaux comme le transfert de rayonnement visiblefetrouge dans I'atmospheére, les
processus nuageux ou les interactions avec la surface. [IBgagyon des modélisateurs, ces
paramétrisations sont regroupées dans la “physique” ddete, par opposition avec le code
représentant la “dynamique” de grande échelle. Dans $edeal’utilisation du modele de
circulation pour d’autres planetes, c’est cette partigspiue qui doit étre largement modifiée, et
notamment le calcul du transfert radiatif.

2Cette section, relativement technique, ne permettra pasrgon initié de se familiariser avec le monde des
modeles de circulation générale.
3La flexibilité est ici une notion positive !
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FIG. 2.1 — Disposition des variables pour la grille du modelel2&/4

2.1.2 Discktisation deséquations primitives

Dans le modele LMDZ, les équations primitives sont ditisEes horizontalement sur une
grille-C dans la classification d’Arakawa (cf. e. g. Kasahat977). On noteX et Y les
coordonnées horizontalesX: (resp.Y’) est une fonction biunivoque de la longitude(resp.
de la latitudeg). Les variables scalaires (la température potentiglle géopotentiefd et la
pression de surfage) sont évaluées aux points correspondant a des couphesielas entieres
(X,Y) = (i,7). Le vent zonal est calculé aux poirfts,Y") = (i + 1/2, j) et le vent méridien
aux points(X,Y) = (i,j + 1/2). La disposition des variables sur la grille est illustrée la
Fig. 2.1. De facon a pouvoir modifier la distribution deaddudes et latitudes de la grille, on
utilise en fait les composantes covarianteg{?) et contravariantesi(etv) du vent définies par

U =c,u et @ZU/CU avec ¢, =acos¢ (d\/dX) 2.1)
v=c,v et v=wv/c, avec ¢, =a(dp/dY) '

ouu etv sont les composantes physiques du vecteur vent horizontal.

Comme beaucoup de modeles globaux, le modele du LMD anitidlement été codé avec
une coordonnée verticale de type La coordonnéer = p/p, (Ou p est la pression e, la
pression a la surface au point considéré) est pratiqueempu’elle varie de 1 a la surface a 0 au
sommet de I'atmosphere quelque soit le relief sous-jacgette coordonnée devient cependant
problématique plus haut dans I'atmosphere ou on peéfavailler sur des isobares ou, mieux, sur
des isentropes. Suivant la aussi beaucoup de modelestdd,elous avons avec Phu LeVan récrit
le modele en coordonnée hybride— p. La coordonnée hybride est définie de fagon implicite
comme donnant la pression dans la couctie modele sous la forme

p = A + Bips (2.2)

On choisit prés de la surfacé~ 0 et B ~ 1. Vers le haut du modele, ona~ 0 et B ~ 0 avec
A > Bp,. On retrouve ainsi la coordonnéeres de la surface et des coordonnées pression plus
haut dans I'atmosphere.

Les niveaux de pression définis par la relation 2.2 cormedgiot aux interfaces entre les
couches du modele aveg = p, etpy,1 = 0, N étant le nombre de couches dans le modeéle.
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La masse d’air contenue dans une maille du modele compnise kes niveauy; et p,.; est
donnée par

my = A]% (2.3)

(A = c,c, estl'aire de la maille) ou encore

A
my = y [Ay — Api1 + (By — Biy) ps) (2.4)

On introduit alors les trois composantes du flux de masse :
U=m"u, V=movetW (2.5)

ou la notationa® signifie qu’on prend la moyenne arithmétique de la quantiSuivant la
direction X et ou le flux de masse verticll’ est défini a partir de I'équation de continuité

0

8—”; 4 6,U + 6,V +8.W =0 (2.6)
la notationdy correspondant a la difféerence entre deux points cong&auivant la direction
X.4

On ne présente pas ici la discrétisation des équatiomhauwements qui n'a pas changé

par rapport a la versios du modele et dont ont discute en toute fin de chapitre. Emuoing
l'introduction de la coordonnée hybride a entrainé ladification du schéma de calcul de la
fonction d’Exnedl = p~.> L'équilibre hydrostatique est intégré verticalemauivant le schéma:

5,0 = —07 6,11 (2.11)

4Pour résoudre cette équation, on commence par calculenieergence de mas€g cumulée depuis le sommet
de I'atmosphere jusqu’au niveau

N
U= (6,U+6,V) (2.7)
=k

La convergence au s6l; donne acces a I'évolution de la pression de surface

A Ops
g ot

=0 (2.8)

Finalement, en remarquant que

om A Ops

on obtient le flux de masse vertiddl par intégration depuis le haut de I'atmospheére

—5,BQ — 6,Q+ 5, W =0 (2.10)

°x = R/C, ol R etC,, sont les constantes thermodynamiques de I'air sec.
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ou ® est le géopotentiel, av&f = 0, eto,Il; = p¥ — II;. Au lieu de calculeil, au milieu de
la couchek a partir d’'une moyenne arithmétique des pressiqret p, .1 (Ce qui est entre autres
colteux numeériguement), on utilise une relation numéridifférente entrg et 11 :

A 011 = —klIm (2.12)
g
Cette relation garantit un équivalent numeérique de latieh

/ T opdz = / " RTpd= (2.13)
0 0

entre énergie potentielle et énergie interne, a s&voir

i (IDlml - (bs = iv: Rﬂml = i K@lﬂlml (221)
=1 I=1 =1
6A partir de I'equation hydrostatique 2.11, on peut écrire
! —z
<m=@—§:p@qk (2.14)

k=1

avec la convention (utilisée dans le modé{l@ﬂ = #,. L'énergie potentielle de gravité totale de la colonrest
1
donc

= iml > [Fron] (2.15)

N
E (IJZm — (I)S
=1 =1 1<k<l

N

— —E:EZ[ﬁ@qkm (2.16)
k=1k<I<N
N A

Z—Zpéﬂﬁgm (2.17)
P

= - S o [pazn ]k (2.18)
k=1

La derniere transformation, qui consiste a faire glisasenoyenne d’'une demi maille sur la verticale, est valable si
on choisit pour les conditions aux limites inférieure gh&teure :

porr] =20y o), (2.19)

et

o], - e

On voit alors que I'equation 2.21 peut étre satisfaitept@ment si on choisit les nivealik suivant la relation 2.12,
cqfd.

(2.20)
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2.1.3 Les parangtrisations physiques du moele de climat terrestre

La premiére utilisation de ce nouveau code hydrodynaméagtanartienne. Le modele du
LMD est le premier a simuler un cycle saisonnier entier suplanéete rouge (Hourdin et al.,
1993). Pendant ce temps le modele climatique terrestreMD poursuit une vie trépidante.
La version 4ter, qui donnait des résultats excellents auvldusson Indienne (présentez une
simulation du modele a un chercheur authentique du LMxoihmencera par regarder la
“précip” de juillet sur I'lnde), est progressivement rlaxgee par les versions 5 et 6. Ces versions
sont notamment couplées a SECHIBA pour la végétatiagn@RCALIM pour I'océan.

C’est lors d'un séminaire interne du LMD, tenu en la roydleaye de Fontevraud en 1990,
gu’est prise collectivement la décision de faire de ce raucode dynamique I'ossature du futur
modele de climat du LMD. Ce choix est motivé par la volodé&disposer d’un outil souple et
modulaire, permettant facilement I'échange et le test ddutes et de procédures. Cette décision
s’inscrit dans I'idée de modélisation communautairesatitans I'air du temps.

Il faut donc adjoindre au code dynamique un jeu de parasaions physiques. Dans
un premier temps, la décision est prise de partir de la piagsidu Centre Européen pour
les Prévisions Météorologiques a Moyen Terme. Ce reodentient en effet le code radiatif
Fouquart/Morcrette, développé a I'origine pour le raleddu LMD, et les schémas de nuages
d’Hervé LeTreut. Cette décision ne sera finalement passte®i Laurent Li s’est bien battu pour
effectuer les portages nécessaires, le groupe décidetqueps années plus tard de privilegier la
continuité avec les versions précédert€est la combinaison de ce nouveau code dynamique
et de la réécriture des parameétrisations physiques gonera naissance au modele LMDZ
d’aujourd’hui.

On décrit ci-dessous dans ses grandes lignes la versioodelelLMDZ3.3 qui a été utilisée
pour les applications "traceurs” décrites dans ce docuiiaiesi que les évolutions apportées au
court de la mise au point du modeéle couplé IPSLCM4 et gfind&sent la version LMDZ4
(Hourdin et al., 2006).

L'effet de la turbulence de petite échelle dans la couahédi est pris en compte au moyen
d’une fermeture en super-viscosité avec un flux turbulemp@rtionnel au gradient vertical de la
guantité transportée. La viscosité turbulente démkncisaillement vertical du vent et du nombre
de Richardson, selon les formules présentées par Lawdl €t981). Un "contre-gradient” est
introduit sur la température potentielle pour permettnetransport de chaleur "en remontant
le gradient” dans les couches limites marginalement stalda revient tres largement sur ces
aspects relatifs a la couche limite dans le Chapitre 3.

Le code radiatif est celui du modele du Centre EuropéenlgsiPrévisions Météorologiques
a Moyen Terme (Morcrette, 1991). La partie concernantskaption et la diffusion du
rayonnement solaire est une version raffinée du modeleodguart et Bonnel (1980). La
partie infrarouge thermique a été développée par Mtteret al. (1986). La condensation
est paramétréee de facon difféerente pour la convectimiopde et pour les autres nuages.
Pour la convection nuageuse, on utilise la paramétrisatieveloppée par Tiedtke (1989).

“Un lourd exercice de “convergence” LMDZ/LMD-5ter sera ragénbien en 1996. Michele Forichon y laissera
pas mal dénergie. Plus généralement, les acteursegmde, qui tentent de mener a bien les décisions de
Fontevraud, s’'useront entre décisions, attaques eteoligisions.
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Cette paramétrisation est basée sur une représentatioflux de masse d'une colonne
convective nuageuse idéalisée. La colonne atmospl&egt divisée en trois sous-colonnes :
une ascendance concentrée, une subsidence rapidecasadaipluie et enfin I'environnement,
généralement en subsidence lente. Pour la partie norectvie des nuages, on diagnostique
une fraction nuageuse et un contenu en eau des nuages enramidarpriori une fonction
de distribution sous-maille de I'eau (Le Treut et Li, 199les nuages ainsi diagnostiqués
sont utilisés a la fois pour le calcul radiatif et pour céér un taux de chauffage et un taux
de précipitation. La pluie calculée ainsi peut se rpevar dans les couches inférieures du
modele. L'eau vapeur et I'eau condensée sont ensuitect@bgeindépendamment dans la partie
dynamiqué. Le transport de grande échelle de la vapeur d’eau et de ligaide, traité a
I'origine avec un schéma amont tres diffusif sur I'horntale et un schéma centré non positif
sur la verticale, est maintenant calculé avec les sche@emamlumes finis décrits un peu plus
loin.

Dans les expériences présentées dans ce document,dartgare de surface de la mer est
imposée. La conduction thermique dans les sols contingmst quant a elle calculée au moyen
d’'un schéma multi-couches d’un sol homogene dévela@pi@igine pour la version martienne
du modele (Hourdin et al., 1993). Si on nd@téa conduction thermique du sol étla capacité
thermique volumique, on peut montrer facilement que le fluxduictif a la surface peut s’écrire
sous la formeF, = —197/97 et la conduction dans le s6Il'/ot = 9*T/02"*. I = \/€C est

appelé inertie thermique et est une pseudo profondeur définie par z,/C/¢.

Suivant Laval et al. (1981), I'évaporation a la surfacd ealculee commeE =
1,358pu.2[qs(Ts) — q] ol u, est la tension de vent en surfageest I'hnumidité spécifique de
la premiére couche du modele atmosphérique;€f;) est 'humidité spécifique a saturation
pour la température de surfa¢g Le coefficient d’aridité3 peut étre soit imposé soit dépendre
directement d’un contenu en eau du sol, calculé au fil du seempfonction du bilan entre
précipitation et évaporationg,/dt = P — E. Le modele utilisé par défaut, dit modéle du saut
d’eau (bucket en anglais), fait I'nypothése guepeut croitre jusqu’a une valeur de 150 mm
d’eau. Entre 75 et 150 mm, le coefficient d’ariditéest égal a 1 et I'évaporation est égale a
I'évaporation potentielle. Ce coefficient varie lin&airent entre O et 1 pour des contenus en eau
du sol variant de 0 a 75 mm.

La partie physique du modele est en fait en évolution @orist La description qui en est faite
ci-dessus correspond a une vue instantanée de la versiarsgrvi a développer les aspects liés
au transport des traceurs. Sauf mention explicite, c’as eersion de LMDZ3 qui est utilisée
dans les simulations présentées dans ce document.

Depuis, notamment en vue du développement du modele&dRSLCM4, la physique du
modele a évolué de fagon significative. Les amélioraiprincipales concernent :

1. le remplacement du schéma de convection nuageuse d&élat le schéma d’Emanuel
(1993). Comme celui de Tiedtke, le schema d’Emanuel est basune séparation de la
colonne atmosphérique en trois compartiments. Lesrdifiges entre les deux schémas

8Cette séparation entre eau vapeur et liquide est en pastieeficar, juste aprés I'advection, en entrée des
paramétrisations physiques, I'eau liquide est rééx@ppour travailler en eau totale. La séparation entrezapeur
et eau liquide pour I'advection est donc uniquement nuguiri
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FIG. 2.2 — Climatologie
des précipitations en jan-
vier dans deux versions
du modele LMDZ. En
haut : la version LMDZ3
avec le schéma de
convection de Tiedtke et
le modele de seau d'eau
en surface. Cette version
a été beaucoup utilisée
pour le développement
des aspects chimie et
traceurs. Au milieu : le
modele LMDZ4 avec le
schéma de convection
d’Emanuel, des nuages
couples a la convec-
tion et le schéma de
surface  SECHIBA du
modele  ORCHIDEE.
C’est la version utilisée
pour le modele couplé
de I'lPSL. En bas :
Observations  (Clima-
tologie de Xie-Arkin).
Les simulations sont
effectuées en prescrivant
les températures de
surface de l'océan et
les cartes montrent des
moyennes sur 5 années
consécutives.
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concernent principalement la fermeture (paramétrisatonnant par exemple le flux
de masse a la base de I'ascendance adiabatique), I'ézlthaig entre I'ascendance et
I'environnement (décrit de facon plus sophistiquéesdi@nschéma d’Emanuel) ainsi que
les descentes précipitantes (beaucoup plus activeselacséma d’Emanuel, cf. Guichard
et al., 2004; Hourdin et al., 2006). Un travail important gstlisé au LMD sur cette

paramétrisation d’Emanuel (Grandpeix et al., 2004).

2. le schéma statistique de nuages qui a été couplé arlam@trisation de la convection
suivant I'approche de Bony et Emanuel (2001). Un effort intgnat a &té consacré au
réglage de la composante nuageuse.

3. le modele ORCHIDEE qui est maintenant utilisé pour @spnter la thermodynamique
des surfaces continentales (de Rosnay et al., 2002; Kriehat., 2005). Ce modele
distingue pour I'eau du sol un réservoir de surface et sam@ir profond. Les parametres
thermodynamiques de la surface sont prescrits en foncegotOdtypes de végétation.
Le routage de lI'eau par les grands bassins fluviaux, depsigdaes de ruissellement
jusqu’aux océans, est représenté. Differents dedeesomplexité peuvent ensuite étre
activées, afin d’introduire par exemple une représematigplicite de la croissance des
feuilles voir, a terme, un calcul évolutif de la vegéatat

4. la prise en compte de 4 sous-surfaces avec des maillé®imagires pour les terres, les
glaciers, les océans et la banquise. Ces 4 sous-surfagegrsdait couplées a 4 sous-
colonnes d’atmospheére sur lesquelles on effectue imEpament 4 calculs de diffusion
turbulente dans la couche limite.

Le modele ainsi modifie — version LMDZ4 — couplé au modgllebal d’océan et de banquise
ORCALIM, est utilisé notamment pour effectuer des prieris du changement climatique.

On ne s’appesantit pas dans ce document sur la climatologieatiele d’atmosphere. On
montre cependant une comparaison de la version préetdbtidZ3 du modele et du nouveau
modele LMDZ4 en ce qui concerne la précipitation (Fig. 2t2Fig. 2.3). Les differences
principales entre les deux versions proviennent en faitdungement de schéma de convection.
L'ancien modele avait tendance a exagérer l'interdgt& précipitations tropicales dans les zones
de convergences, notamment a 'Est de Madagascar ainsuguécéan Pacifique. Ce biais
est nettement diminué dans le nouveau modele. La dinain&meélioration) des précipitations
sur les continents nord en été (Sibérie, Canada), estallantage due au schéma de surface.
La détérioration la plus notable avec le nouveau modsétesans doute la distribution des
précipitations de mousson autour de I'iInde en juillet.dopron interprete des résultats relatifs
a la simulation des concentrations atmosphériquesabaés ou d’especes chimiques, il faut
bien str garder a I'esprit ces differences quant a lacép du modele a simuler correctement le
climat.
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FIG. 2.4 — Séparation entre les parties dynamique 3D et phgsifudu code LMDZ.

2.1.4 Organisation informatique - version unidimensionnéle - mode guicé
Modularit &

L'organisation du modele LMDZ est tres étroitement cede sur cette distinction entre partie
"dynamique” — la seule partie ou soient pris en compte ddmiéges horizontaux entre des
mailles du modele — et la partie “physique” qui peut étr& va@omme une juxtaposition de
“colonnes” d’atmosphére.

Cette spécificité de la partie physique est exploitéeeesans que le codage de toutes les
paramétrisations est fait avec un indice interne muet gpiigsente la grille horizontale. Cette
organisation est illustrée sur la Fig. 2.4. Chacune desegamphysique et dynamique, a ses
propres fichiers de conditions initiales et de sorties.

Cette écriture se préte a la fois a la vectorisation & parallélisation des codes. Cette
approche permet également de disposer de facon trangparene version unidimensionnelle
du modele de circulation. Pour disposer d’'un modele umétisionnel, il suffit d’écrire un
programme dans lequel on initialise des profils métégiglees sur un point particulier du globe
et dans lequel on appelle ensuite en boucle le moniteur gigsi

Autre atout important, cette conception modulaire permet gérer en parallele des
“physiques” differentes interfacées avec le méme couh@chique. Ce point est essentiel pour les
études menées au LMD sur Mars et sur Titan. Enfin, on peet gotil existe aussi une version
bidimensionnelle, latitude-altitude, du noyau dynamigiuiemodele qui a été abondamment
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utilisée sur Titan comme on le voit a la fin de ce document.

Mode climatique et mode guic

Le modele LMDZ est avant tout développé pour des étuliiesatiques. On effectue alors des
intégrations longues, dans lesquelles I'état initiaMite “oublié” et les résultats ne s’interpretent
gu’en termes statistiques. Cependant, notamment poursgesta de validation, il peut s’avérer
utile de contraindre le modele a suivre une situationémétiogique observée. Dans ce mode
“guidé” (on parle souvent de “nudging” en anglais), lesrapa du modele sont rappelés avec un
terme linéaire vers les champs des analyses ou des réagnaly

0X X,— X

e M(X)+ -
ou X est une variable météorologique, @, 0, ps) et X, est la variable correspondante issue
des analyses et interpolée sur la grille spatio-tempmokilmodeleM représente le calcul des
dérivées temporelles par le modele. Les temps de rétaxatpeuvent &tre differents pour les
differentes variables ou dépendre de la région cons@aé&Cette approche peut étre vue comme
une alternative légere a I'assimilation directe de dmmmeétéorologiques dans le modele telle
gu’elle est mise en ceuvre dans les centres de prévisioatap@elle (Jeuken et al., 1996).

Une approche intermédiaire a été mise en ceuvre dans LMEmhazzola, 2001). Elle
consiste a minimiser une fonction mesurant la distanceeehétat du modele et les
analyses. Cette approche, qui s’apparente encore daeaat#igssimilation météorologique
opérationnelle, permet d’introduire, en plus des analysies observations supplémentaires
ou des contraintes comme des pénalités sur les modes digégeacites par la procédure
d’assimilation. Cette derniere méthode n’est pas etliei.

(2.22)

2.2 L'éguation de transport : paration d’échelles

2.2.1 Sparation des processus

Dans les modeles de chimie-climat comme dans les modélasichés transport-chimie,
les processus comme la microphysique des aérosols oedetians chimiques d’une part et
le transport de l'autre sont généralement traités @édtrement et séquentiellement. On parle
en anglais d“operator splitting”. La partie transport prement dite peut alors &tre traitée de
facon systématique, indépendamment de I'espece t@tsdérée, en assimilant cette espece a
un traceur conserve

9A noter que cette séparation, trés pratique pour le d@pement des modeles, peut cependant conduire a
des problemes numériques importants. On peut illusggraint sur un cas simple : la sédimentation des aérosols
sous l'effet de leur poids est souvent traitée, comme lesgssus chimiques ou microphysiques, séparément de
l'advection. Prenons le cas particulier ou le traceur estgans une ascendance avec une vitesse égale a la vitesse
de sédimentation par rapport a I'air, de sorte que la séagelle des aérosols est nulle. Dans ce cas, si on utilise
pour I'advection un schéma en volumes finis comme cewepités plus loin, le traceur sera diffusé sur la verticale
dans la succsession des mouvements vers le haut et versadbague I'application du méme schéma avec une
vitesse verticale nulle aurait évité ce probleme.
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Dans cette partie, on s’intéresse donc a la modélisdtiainansport d’un traceur conservatif
(une espece trace suivant exactement l'air) et passifi¢etant pas en retour la météorologie).
L'équation du transport pour un traceur de ce type est Empht

dc
B 2.2
Tl (2.23)
ou 5
a—j + vgrade = 0 (2.24)

Dans la présentation qui suit, on suppose le champ deweoihnu.

Dans les applications atmosphériques classiques, diemudu transport ne peut étre résolue
jusqu’a I'echelle de la diffusion moléculaire. Cettenstatation s’applique d’ailleurs aussi bien
a I'observation qu’a la modélisation. Dans les deux castravaille explicitement jusqu’a une
échelle donnée mais on traite la petite échelle de fastatistique. Dans le cas d’'un modéle
numerique, la grande échelle est définie en pratiquegardillage (ou par la troncature pour
les modeles spectraux). L'effet des grandeurs sousesdalir les variables de grande échelle ne
peut étre représenté que de facon statistique, ausrdegparameétrisations.

2.2.2 Sparation d’échelles

Pour séparer échelle explicite et échelle turbulente,imroduit la notion de moyenne
d’ensemble. La turbulence est considérée comme un @osealéatoire. Un élément du
processus correspond a une réalisation complete deufément atmosphérique. La moyenne
d’ensemble d’'une grandeu¥, qu’on noteraX, est simplement I'espérance mathématique de
cette variablé®

Pour introduire proprement le découpage pour un fluide cessible, il faut introduire en
plus une moyenne pondérée par I'air= pX /p. La fluctuation turbulente par rapport & cette
moyenneX’ = X — X obéit & l'identitepX’ = X'p = 0.

Si on notev le champ de vent et la concentration massique d’un traceur conservatif
(dc/dt = 0), 'equation de transport non visqueux peut s’écrirg soi

de
ot

sous sa forme advective, soit, en introduisant I'équatd® continuité pour le fluide
atmosphérique,

+ vgrade =0 (2.25)

% +div (pv) = 0, (2.26)
sous sa forme conservative ou flux
% + div (pve) =0 (2.27)

100n fait souvent la confusion entre moyenne d’ensemble eemuy spatiale ou temporelle. C’est par exemple le
glissement qui s’opeére ici quand on appuie le développédiane paramétrisation sous-maille sur un raisonnement
en moyenne d’ensemble. En toute rigueur, seule cette eterpeut permuter avec les dérivations spatiales et
temporelles, condition indispensable pour les dévelomrgs présentés ici.
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En prenant la moyenne d’ensemble de la forme conservatee egmarquant que

pVe =pvi+ pv'c, (2.28)

on obtient I'équation

dpc . Ry a—

PE 1 div (pvé) + div (pv’c’) =0 (2.29)

ot

En remarquant que I'équation de continuité pour l'airieshangée par la prise de moyenne, on
peut repasser a la forme advective. En adoptant les nosatia, v etc pour les variables grande

échelle, on obtient finalement

dc

Lo
5 + v.grad c + ;dIV (pv c) =0 (2.30)

On voit donc qu’on retrouve, pour les moyennes pondéraeair, les équations initiales avec
des termes supplémentaires liés aux corrélations E#fiuctuations turbulentes deet dec.

Ci-dessous, on présente en détail les schémas intsoploiitr traiter du transport de grande
échelle ainsi que les paramétrisations des termes antsutalquées sur les paramétrisations
d’origine du code LMDZ. Dans le chapitre suivant, on présesn détail un travail spécifique
meneé sur le transport turbulent dans la couche limite atiiwes

2.3 Le transport grandeéchelle

2.3.1 Les difrentes approches

De nombreuses méthodes ont été développées au cosrsledrieres décennies pour
représenter I'advection, c’est a dire les parties nooulientes des Eqs 2.30 ou 2.29 formellement
equivalentes aux Eqs 2.25 et 2.27.

On distingue notamment :

— Les méthodes lagrangiennes elles consistent a “ensemencer” le domaine d’étude (ou
la région source) avec des particules et a les suivre isha@iement. Ces méthodes
peuvent étre trés précises mais il faut généralemdigtar un grand nombre de particules,
notamment pour éviter que des trous se créent dans ldbdisdn spatiale de ces particules.

— Les méthodes semi-Lagrangiennes (ou méthodes des caractéristiques dans le monde
des sciences de I'ingénieur) on suppose qu’a un pas desteagnné,q est connu sur
une grille. On prédit la valeur sur le méme maillage au temp 6t en remontant & “le
long du vent” :q(x,t + dt) = q(x — dtv,t). Le probleme est que, si le poirtse trouve
sur le maillage, le poink — §tv a peu de chances de s’y trouver. On interpole donc cette
valeur a partir des valeurs sur le maillage au tempSette méthode évite le probleme
principal des méthodes lagrangiennes. Sa précisionétstrdinée par la précision des
routines d’interpolation. Les méthodes semi-Lagranggsont été tres largement utilisées
dans la communauté atmosphérique. Elles présenteréfantdmportant : il est difficile
de garantir la conservation de la quantité totale de traceu
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— L'advection des contours :elle consiste a advecter des particules uniquement stisdes
niveaux” du champs considéré. Cette derniere méthpaentiellement tres précise, se
couple difficilement a d’autres processus (il faut alodswer I'effet des autres processus
sur la topologie des “iso-niveaux”).

— Les differences finies il existe également tout un tas de méthodes en diffésefities (cf.
par exemple Rood, 1987). Les differences finies permetterntériver des schémas a des
ordres €élevés mais ne garantissent pas a priori la ceats@n du traceur ou la positivité.

— Les volumes finis :ils sont de plus en plus utilisés dans la communauté. 8ase
I'écriture de bilans sur des volumes de contrble, ils samiriori appropriés pour la
modélisation de processus physiques couplés et congpfexer laquelle le respect des
lois de conservation s’avere souvent essentiel. C'egt egiproche qui a été suivie pour
introduire les traceurs dans LMDZ.

— Les éléments finis :basés sur une décomposition sur des fonctions de basgtgunes,
ils sont encore relativement peu utilisés dans la commignau

2.3.2 Les sckmas en volumes finis

11 'intégration de I'équation de transport (2.27) et degjtiation de conservation de la masse
(2.26) sur un polyedre (volume de contrdle)daces conduit aux formulations :

om N
— = U, (2.31)
o = 2
et v
oem
el > Fa (2.32)
n=1

ou m est la masse totale d’air dans le polyedresst la concentration massique moyenne du
traceur dans le volume/,, et F,, sont les flux de masse et flux de traceur vers l'intérieur du
polyedre pour la face.

Les formulations en “volumes finis” présentent 'avantags important d’étre conservatives
par nature, des lors que le méme flux est utilisé pour leswes en amont et en aval de I'interface
considérée.

Pour le plus connu de ces schémas, introduit par Godun®8§1¥ est simplement estimé
comme le produit dé/ par la valeur de: dans le volume amont (dans la maille d’ou l'air
provient). Ce schéma simple, souvent appelé schématagarantit

1. la conservation de la quantité totale de traceur,
2. la positivité (un traceur positif partout reste poyitif

3. la monotonie (pour l'advection en dimension 1, une dstibn monotone reste
monotone),

1Ceux qui rechercheraient une présentation plus sysigueaet mathématique peuvent se reporter a Roux
(2002).



2.3. LE TRANSPORT GRANDE ECHELLE 33

4. la“décroissance de la variation totale” du champ destra’est a dire la décroissance de
la somme des écarts absolus entre deux concentratioressiwees. Cette propriété garantit
la stabilité numérique du schéma.

5. linvariance par addition d’'une constante au champ deetra (le modele de Godunov
est en fait linéaire par rapport au champ de traceurs, cgayaintit en plus la symétrie
temporelle du transport comme on I'explique au Chapitre 4).

Cependant, ces propriétés physiques fondamentalesmeobtenues dans le schéma amont
gu’au prix d’'une tres grande diffusion numérique.

Van Leer (1977) a proposé d'utiliser, pour la valeur amant,chon pas la valeur moyenne
dans la maille amont mais une valeur extrapolée a la fomtde celle-ci, en utilisant une
approximation polynomiale de la distribution sous-mailletraceur dans la maille amont. Deux
des schémas proposés par Van Leer en 1977 ont été iitt@yparemment indépendamment
dans la littérature météorologique par Russell et Lerfi®81) — le schéma Il dans la
classification de Van Leer — et Prather (1986) — le schéma.\Alers que dans son article
original, Van Leer conclut que la complexité du schéma $tlteop grande par rapport au gain
en précision, ce schéma est devenu une référence deoslaunauté météorologique.

Les principes de dérivation de ces differents schémakesgosés ci-dessous.

2.3.3 Description des scBmas en dimension un

En dimension 1 et apres intégration sur un pas de temp&£def.31 et 2.32 s’écrivent
simplement

61(m)i = Ui—1ja — Uira o (2.33)

et
oe(em)i = Fi_1ja — Fiypo (2.34)

ou les indices correspondent a la position sur I'axe ©e$ représente la difference finie en
temps etU;;/2 et F;1/» sont les transferts de masse d'air et de traceur a travaterface
i+ 1/2 durant un pas de temps.

Si on connait complétement la distribution spatio-terefle du vent, de la densité de I'air et
de la concentration de traceur, on a

mi = [ pla.t)da (2.35)

¢ :/A cp(a:,t)alx//A p(x, t)dx (2.36)
t+At

Uiv1)2 :/t P(Tit1y2, )u(Tir1y, t)dt (2.37)

et
t+At
Fij10 = /t P(Ti1/2, £)c(Tiv1y2, )u(Tiq1 )2, t)dl (2.38)
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[ ] air advecté entre les mailles i et i+1 et les temps n et |
[ ] air restant dans la maille i
= e distribution au temps n

+ concentration moyenne dans la zone grisée

i-1 i-1/2 i Li+1/2 indice de la grille
| | a2
-0.5 0. 05 m/m,

FIG. 2.5 — Principe du schéma de Van Leer et notations. On mbnt@es ou la distribution sous-
maille est représentée au moyen d’un polyndbme du predagré. L'axe vertical correspond a
la concentration massique du traceur. Les deux axes htaimocorrespondent a l'indicage des
variables et a la masse d’air comptée a partir du centta dwillei et normalisée par la masse
totale de cette méme maille;;. La surface grisée correspond a la quantité de traceiuesju
transféré au travers de l'interface durant un pas de temps

Dans la présentation faite ici, on considere que les teatssde massé€/;,,, sont connus
a chaque instant et sur tout le maillage. L'évolution tenefie de la masse d’ain; est donc
eégalement compléetement déterminée. La seule chosesfei a estimer est le flux de traceur.

De fagon générale, ce flux ., , peut étre écrit comme le produit du transfert de masse,
par la valeur moyenne de la concentration du traégyr, dans l'air qui traverse l'interface au
cours du pas de temps.

La méthode proposée par Van Leer consiste a approximeistabution sous-maille par
un polyndome pour lequel le calcul dg,/,» — et donc du transfert de traceur — peut étre fait
exactement. Le principe et les notations sont illustréesasFig. 2.5 pour le cas d’'un polyndme
du premier degré. Avec ces notations, les valeurs moyet@eset m aprés un pas de temps
d’advection s’écrivent simplement

C;k = (Cimi + Ui—1/2éi—1/2 - Uz‘+1/2éz'+1/2) /m;k (2-39)
et
m; =m; + Ui_1/2 — Uiy1)2 (2.40)
Pour des valeurs positives dg_, , etU; 12, 'EQ. 2.39 peut se récrire

C;k = {Ui—1/2éi—1/2 + (mi - Ui+1/2) éz} /mf (2.41)

ou ¢; est la concentration massique moyenne dans I'air qui rests lé volume pendant le pas

de temps (cf. Fig. 2.5). Avec ces notations, le schéma del¥&n peut &tre décrit comme la
séquence d’opérations suivante : on commence tout digimordéfinir une nouvelle distribution
¢ (les croix sur la Fig. 2.5) a partir de la distribution iaie ¢ (les points) en utilisant une
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approximation polynomiale : on advecte ensuite cette ntdéstribution approchée a travers
les mailles.

Un des points essentiels de l'article original de Van Le87{) est de remarquer qu'on peut
garantir la monotonie du schéma d’advection — en dimerkiome distribution monotone reste
monotone apres advection — en imposant@pienne une valeur intermédiaire entre les deux
valeurs voisines de: dans les ©gions ai ¢ est monotone

Supposons pour fixer les idées que; < ¢; < ¢;41 etU > 0. La condition ci-dessus s’écrit
simplement

Cj < éj+1/2 < Cj+1 pourj =7—1 et] =1 (242)

et
ci-1 < 6 < ¢ (2.43)

En introduisant la condition 2.42 dans I'Eq. 2.39, on assurec’ < ¢; tandis que 'Eq. 2.41
et les conditions 2.42 et 2.43 garantissent gue < c¢!. On voit finalement que la condition
suffisante énoncée ci-dessus garantit guest compris entrec;_; et ¢; (resp. ¢; et c;1) pour
U > 0 (resp.U < 0). Or, comme le remarque Van Leer (1977), cette propositiguligue la
monotonie.

Si on rajoute en plus la condition que = ¢; (distribution sous-maille constante) quand
¢; est un extremum, on interdit la croissance des extrema. i@gdique de fait lapositivité
du schéma et interdit la création d’oscillations provendu caractere dispersif du schéma
numeérique (provenant de I'advection avec des vitesséarédiftes des differentes composantes
de fourier de la distribution, cf. e. g. Rood, 1987).

Noter aussi qu'avec les définitions ci-dessus, une digidh uniforme de traceur sera
inchangée par I'advection, méme avec des champs de vemigehts (on s’en convainc en
remplacant;_, , etc;, 1/, par une valeur constante dans I'Eq. 2.39).

Dans les dérivations ci-dessus, on a supposé implicitergae le pas de temps était
suffisamment petit pour éviter de transférer plus que ldlendune cellule en un pas de temps
(nombre de Courant//m inférieur a 1). Si le flux de masse est exactement égalrhdsse
d’air dans le volume amont, on calculera la distribution dedur exactement, quelque soit
I'approximation choisie pour la distribution sous-maille

2.3.4 Le sclema de Godunov

La premiére approximation consiste a supposer que leuraest constant dans chaque
maille (polyndme de degré zéra).est alors simplement la valeur dedans la maille amont
(Cit172 = ¢ SiUiy1/2 > 0 eteiyy sinon). Ce schéma proposé a I'origine par Godunov (1959)
est bon marché, positif et monotone mais au prix d'une siiffa numeérique tres forte. La
diffusivité du schéma peut d’ailleurs étre quantifi@ans le cas d’'un champ de vent non
divergent ¢ = Udz/(mdt) =cste a une dimension), le schéma 2.39 s’écrit

U U
¢ =c¢+—c1— —¢ (2.44)
m m
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et peut se récrire

C — G Ci—1 — G
i _ 2.45
5t R (2:49)
Cim1 = Cip1  UOT Ci—1 — 2¢; + Cipq
— 2.46
“ 20x + 2 5z ( )

comme la somme d’'un schéma numérique centré d’ordre Reterme de diffusion numérique
avec une diffusivitedx /2. 12

2.3.5 Sclemas du second ordre

Pour passer a un ordre supérieur, on suppose que la digiribsous-maille est linéaire
avec une pentgoc), donnant les valeurs aux bords gauche et droit de la maitemme
¢; = ¢; £ (6¢),/2 (voir l'illustration de la Fig. 2.5).

Dans ce cas;; 1/ est donné par

1 U; .
Ei+1/2 = ¢+ 5 (1 — ﬂ) ((SC>Z Sl Ui+1/2 >0 (247)
1 U; .
Cirl — 5 <1 + ﬁ) (6¢);41 » SINON. (2.48)

Differents schémas ont été proposés (Van Leer, 19979) correspondant a differentes
estimations dedc), dont deux schémas particulierement intéressants,gaur son faible cott
et 'autre pour sa précision.

Dans le schéma | de Van Leer, la pente est simplement estnohaque pas de temps par
differences finiesdc; = (¢;41 — ¢;-1) /2) comme lillustre le graphiqua de la Fig. 2.6. Ce
schéma peut &tre considéré comme une version volumiesdfi schéma de From (1968).

Dans le second schéma, la pente au pas de tempg dans une maille donnée est calculée
a partir de la distribution en ligne brisée résultant 'devection au temps (illustration sur le
graphiquéb de la Fig. 2.6). La nouvelle distribution sous-maille mirsmla distance quadratique
par rapport a cette distribution. Ce second schéma (lensahll dans I'article original de Van
Leer) a en fait été redécouvert quelques années pldspar Russell et Lerner (198%)dans
un contexte météorologique tridimensionnel. Ce schan@&é popularisé dans le modele de
circulation générale du NASA/GISS. On I'appelle souvastiema des pentes (“slopes scheme”
en anglais). On retiendra ce nom dans ce qui suit.

On présente, sur le graphiqeede la Fig. 2.6, un exemple typique de calcul d’advection
unidimensionnel avec le schéma de Godunov, Van Leer | atHémsa des pentes. Le schéma
des pentes est bien sir le plus précis mais la differerioeipale se situe entre le schéma de
Godunov, extremement diffusif, et les deux autres. On &gélement apparaitre pour les deux
schémas d’ordre 2 des oscillations provenant de la non tonigdu schéma et la création de
valeurs négatives.

12 e dernier terme de I'équation est une approximation rmiguoé deudz/2 0%c/dz>.
13_a mise a jour de la pente, Eq. (11) de Van Leer (1977), estdtiction exacte au cas unidimensionnel et non
divergent de I'Eq (23) de Russell et Lerner (1981).



2.3. LE TRANSPORT GRANDE ECHELLE 37

c)

a)

— Initial
+ Amont
o Van Leer| }*
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+ Pentes ~
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FIG. 2.6 — Schémas du 2nd ordre. lllustration de I'estimatieriadpente par differences finies
pour le schéma | de Van Leea)(et par calcul par moindres carrés a partir de la distidiouen
ligne brisée résultant de I'advection au pas précé@gnCette seconde estimation correspond au
schéma des pentes de Russell et Lerner (1981) ou au sch@wa/an Leer (se reporter au texte
pour plus de détailsk : Exemples de calculs d’advection unidimensionnelle sur amaine
périodique de 70 points (axe horizontal), avec une vitessestanteu et trois distributions
initiales. Les concentrations de traceur ((nité arbitraire) sont montrées apres une révolution
compléte, au pas de temps 350 pour un nombre de Colirant= 0, 2.

2.3.6 Limiteurs de pentes

L'un des intéréts principaux du travail de Van Leer (197&3ide dans la possibilité qu'il
offre d’assurer facilement la monotonie des schémas. Waemigre facon consiste a appliquer
directement la contrainte explicitée a la fin de la SecAdh3.

Pour les schémas du second ordre, Van Leer (1977) propgseume condition suffisante
a la fois plus brutale et plus simple. Il suffit, pour que le&ma soit monotone, d’'imposer que
la distribution dans une maillesoit entierement comprise entre les valeurs moyennesaies d
mailles adjacentes et que la pente soit du méme signe gqueeceardeux mailles (a noter que
ce dernier critere est automatiqguement satisfait pariérsa 1). Cette condition suffisante peut
s’exprimer facilement comme un limiteur de pente. Pour leésta |, la formulation compléte
du calcul de la pente avec limiteur s’écrit simplement

((SC>Z = Sign(Ci_H — Ci) X (249)

. C; — Cj—
min <%, 2|Ci+1 - Ci‘a 2|Ci - Ci_l‘)

Si ¢; est compris entre;_; etc;,, et 0 sinon.
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b) i
Limiteur :
+ Aucun
———  Pente initiale ° Fort
a) ---------- Limiteur faible * Faible
--------------- Limiteur fort
c
Ci+1/7\\ Pentes
A 24 27 30 33 36 39 42 45 48 51 54
Cie N _

i+1

e D=

0\
LS

Van Leer |

i~1/2 i i+1/2 indicepoint [ ___ T
de grille 24 27 30 33 36 39 42 45 48 51 54

FiG. 2.7 —a) lllustration de I'application d’un limiteur de pente. A di®, impact des limiteurs
de pentes sur le schéma des penbg¢®({ sur le schéma | de Van Leay)(Les cas sans limiteurs
(les mémes que sur la Fig. 2.6) et les limiteurs faibles e¢ fge reporter au texte pour plus de
détails) sont montrés pour les distributions carréeaesgienne.

L'effet de l'application d’'un limiteur fort (décrit ici) o d’un limiteur faible (application
directe des Eq. 2.42 et Eq. 2.43), qui correspondent ragpaant aux Eq. (66) et (74) données
par Van Leer (1977) est illustré sur la Fig. & Tn test numérique de I'impact de ces limiteurs
est montré sur les Fig. Z&td. Le limiteur fort dégrade de facon significative la pgéon du
schéma des pentes tandis que le limiteur faible corrigelsersa de fagon sélective au niveau
des oscillations, sans émousser par exemple le sommetgiissienne. Pour le schémal |, la
difference entre les deux limiteurs est nettement plugmale.

Il existe une alternative élégante a I'Eq. 2.49 qui cetesa utiliser la moyenne géométrique
des deux pentes voisines

(56)2- _ 2 (Ci+1 - Ci) (Ci - Ci—1> (250)

Ci+1 — Ci—1

quand(c;y1 — ¢;) (¢; — ¢;—1) > 0 et O sinon. Cette formulation satisfait automatiquement la
limitation forte. Ce schéma est seulement legeremert giffusif que le schéma | mais le gain
en temps est également relativement faible, le calcul gefde ne représentant qu’une partie du
colt du schéma.
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2.3.7 Sclemas du troiseme ordre

La description de la distribution sous-maille du tracewt@gtre encore améliorée en utilisant
un polyndme du second ordre. L'équivalent du schéma latel\éer (le schéma IV dans l'article
original) consiste a évaluer les coefficients de ce paiyapar difféerences finies a partir des
valeurs moyennes dans les mailles. Van Leer a attaché pepattance a ce schéma qui présente
par exemple comme défaut de n’étre pas plus précis quenénsa | pour un nombre de Courant
de 0,5. Cependant, pour des valeurs plus petites, il peenitavettement plus précis. Comme le
schémal, ce schéma présente 'intérét de n'utiliséugtraceur par point de grille. Woodward et
Colella (1981) ont développé une alternative au sch&haanlutilisant un filtre non-linéaire assez
élaboré permettant de renforcer les pentes en cas de shoegorter également a Woodward et
Colella, 1984; Colella et Woodward, 1984). La méthode aquiésulte a été baptisée Piecewise
Parabolic Method. Elle a été utilisée pour les applaadi atmosphériques par exemple par
Carpenter et al. (1990), Lin et Rood (1996) ou Vautard et28l0{). Dans ce manuscrit on ne
présente pas les résultats avec PPM. Mais des test®agidisés recemment avec ce schéma qui
se comporte de fagon assez similaire au schéma des pentagpcolt numeérique intermédiaire
entre les schémas | et lll (pentes) en termes de temps dd.dadccolt en stockage est le méme
gue pour le schémal l.

L'équivalent a I'ordre 3 du schéma Ill de Van Leer est Ie@ma VI connu dans la littérature
météorologique sous le nom de schéma de Prather (19868¢cHéma de Prather est évidemment
beaucoup plus précis que tous les schémas présenjés jascomme le montrent les illustrations
de la section suivante. Cependant, il nécessite la costsenvde 10 traceurs indépendants : la
moyenne, les 3 pentes dans les 3 directions d’espacg, c, et les 6 moments du second ordre
Caar Cyys Cazr Cayy Cys €LC,.. || €St €galement nécessaire de lui adjoindre des algoés du type
limiteurs de pente pour éviter compléetement les osmifet numériques ou les valeurs négatives.

2.3.8 Introduction des scle@mas dans LMDZ

Lintroduction des schémas en volumes finis est relativaniacile dans le modéle de
circulation générale LMDZ car les flux de masse sont déjinis sur une grille décalée. Ces flux
de masse sont ceux utilisés dans la partie météorolegiqur intégrer I'équation de continuité
pour 'air, & savoir 'Eq. 2.33 ou I'Eq. 2.88 donnée plugilo

Flux alternés

Les présentations ci-dessus ont été faites avec une deunknsion d’espace. Une solution
naturelle pour passer en 3 dimensions consiste a calcaleord les flux dans chaque dimension
puis a calculer la divergence des flux.

Une alternative classique consiste a faire trois calciddwction, successivement dans les
trois directions. On parlera de flux alternés ou de directialternées.

Cette seconde méthode est curieusement plus précise lelares d’'une advection en
diagonale par rapport au maillage. Ceci est illustré suFita 2.8 pour une configuration
bidimensionnelle. Si on considére un pas de temps d’adwede calcul direct ne tient pas
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FIG. 2.8 — Advection uniforme d’un pic gaussien de concentraligolong de la diagonale d’'un
maillage bidimensionnel régulier. En haut, le calcul ddileergence des flux est effectué a partir
de flux estimés indépendamment et eny. La ligne du bas montre un calcul alterné avec
d’abord une advection enpuis une advection en Ces illustrations numériques ont été réalisées
avec le schéma | de Van Leer, sur un maillage de 60 pointsatatgie direction horizontale.

compte de I'air passant directement dans la maille sitmediagonale par rapport a la maille
du milieu (le petit carré sombre sur les figures). En revancht air est compté deux fois, une
fois dans I'advection em et une fois dans I'advection g@n Ceci produit une tres forte diffusion
latéral en réduisant la propagation dans la direction duvement. En partant d’'un panache
gaussien, la distribution obtenue s’étire dans la dioectransverse a I'écoulement (en haut a
droite sur la figure).

Au contraire, pour I'advection en flux alternés, le cawénbre commence par passer dans la
maille située a droite de la maille d’origine puis en haiareive bien finalement dans la maille
située en diagonale par rapport a la maille d’origine. ISpouvait a chaque instant connaitre
exactement la distribution sous-maille du traceur, oniadaanc un calcul exact.

Dans la méthode des flux alternés, on integre successivienon seulement I'équation
d’advection du traceur (Eq. 2.39) mais aussi I'advectiontrd@sport de I'air (Eq. 2.46.
Avec cette approche, une distribution uniforme de tracesir iechangée par I'advection
indépendamment du caractere divergent ou non du chamerdé€bin et Rood, 1996, montrent

14Une certaine confusion sur ce point est entretenue dangédeature (cf. e. g. Carpenter et al., 1990) dans
laguelle ont présente souvent les flux alternés en neugiaed que I'équation de transport des traceurs puis en
introduisant comme des astuces numeériques les correatiecessaires qui, si elle sont bien choisies, consistent
simplement a découper simultanément I'équation deseomtion pour l'air.
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gue ce n’est pas garanti par toutes les formulations en ftarns).

Cette approche en flux alternés est utilisee assez sgtRrament dans les calculs
d’advection en volumes finis (Van Leer, 1979; Allen et al919Russell et Lerner, 1981; Prather,
1986).

On utilise ici la séquence proposée par Russell et Led881() :

Direction pas de temps

X otl2
Y otl2
Z ot

Y otl2
X otl2

Sauter des mailles

Si on veut ne travailler gu’avec des nombres de Courint (0« ou U/m) inférieurs a 1, le
raffinement de la discrétisation pres des poles, intté@rex grilles globales longitudes-latitudes,
nécessite l'utilisation de pas de temps extremementspadins la direction longitudinale. Une
possibilité pour résoudre ce probleme consiste aul@oencore davantage le pas de temps pour
I'advection longitudinale.

Il existe une alternative utilisant le fait que le calcul esact pour un nombre de courant de
1. Dans ce cas en effet, le flux est simplement le produit dudurasse par la concentration
moyenne du traceur dans la maille amont. Si le nombre de ebasi plus grand que 1, (pour
fixer les idées, si on prend,,,, > 0 etm; < U;y1/2 < m; +m;_;) on peut calculer le transfert
de traceur comme la somme de la quantité de traceur danslle amaont (n;c;) et de la quantité
de traceur transférée depuis la maille 1 avec un flux de massé_ /, — m;.

De facon générale, pour

Z m; < Ui+1/2 < Z m; (251)
Jj=i—n+1 j=i—n
on prend
Fii1p = Z m;c; + (Ui+1/2 - Z mj) Cimnt1/2 (2.52)
J=i—n+l j=i—n+1
avec )
1 Ui B Z'—i—n m;
bimni1f2 = Cion 5 <1 _ /e ﬂ?_ +l J) (60), (2.53)

Cette facon de voir les schémas en volumes finis présemtrtes analogies avec les
approches semi-Lagrangiennes pour lesquelles ont degddleur ponctuelle en un point du
maillage en remontant en amont la trajectoire de la padic@itte analogie a conduit Lin et Rood
(1996) a introduire la notion de flux-form Semi-Lagrangmethod. A noter qu’en parallele, les
adeptes des schémas semi-Lagrangiens classiques moleifienformulations pour garantir la
conservation et les font ressembler de plus en plus a désmsshen volumes finis (e. g. Yabe
etal., 2001).
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On pourrait de facon générale et pour un pas de temps gtmsd qu’'on veut, estimer
les contours du maillage transportés a rebours sur un @asnaps. A partir d'une estimation
polynomiale des distributions sous mailles, comme celtepgsées par Van Leer, on pourrait
calculer alors la distribution de traceur sur ce maillagedhé par le transport a rebours. Mais
on paie vite en complexité du schéma et en colt inforrati@ntroduction de branchements
supplémentaires et gestion de la mémoire, particutierd pénalisant sur des ordinateurs
vectoriels ou paralleles) ce qu’'on gagne avec l'util@ati’'un pas de temps plus long. De plus,
on ne tient pas forcement a utiliser des pas de temps pigs lgue les constantes caractéristiques
des autres processus (transport turbulent dans la counchtie,lchimie, etc...). On restreint donc
ici le traitement des nombres de Courant plus grands qua digelction longitudinale pour traiter
spécifiqguement le probléme de raffinement du maillage egifode & I'approche des pdles. Pour
une résolution typique du modéle LMDZT, avec une grillerd/iron 100 000 points et un pas de
temps de 15 minutes, la conditidéiym > 1 n’est rencontrée typiquement que quelques dizaines
de fois par pas de temps ce qui rend le colt marginal rais@na

Le point du pole

Dans le modele du LMD, les pdles correspondent a deseder mailles triangulaires. La
dimension de ces mailles est 2 fois plus petite dans la dreatéridienne que celle des mailles
normales. Toutes ces mailles ne sont en fait pas indéptslah on impose que les valeurs
scalaires (pression de surface, température, condentide traceurs) soient toutes identiques.
L'évolution de la masse d’air ou de la quantité d’'un tracau pole est estimée a partir de la
convergence totale des flux méridiens. En fait, on peutidérer le pdle comme un volume de
contrdle consistant en un polygone avec autant d’arétedegnombre de points longitudinaux
de la grille.

Il semble impossible de garantir strictement la monotonisghéma en conservant des pentes
non nulles pour ces mailles polaires. On retient donc alespdn schéma de Godunov.

Advection transpolaire

La Fig. 2.9 montre un exemple d’advection transpolaire €’distribution sinusoidale avec
un écoulement en rotation solide le long du méridien dee@®néch. Les figures du bas montrent
le résultat de l'advection apres une révolution cortgl@a solution exacte, a gauche, est
identique a la distribution initiale). La distribution @mue avec le schéma | (cas a) est allongée
dans la direction méridienne a cause de la diffusion miqué, dans la direction de I'écoulement.
Pour la méme résolution, le schéma de Prather est bepumoins diffusif. La forme des iso-
lignes est cependant Ilegerement altérée par le paasgufde. Pour ces calculs, on s’est arrangé
pour que le nombre de Courant soit toujours inférieur agldérnier exemple sur la droite (cas
b) correspond a un calcul avec le schéma | utilisant un pasmips beaucoup plus grand, avec
un nombre de Courant qui atteint 8 dans la direction longiialé pres du pole. On remarque
gue les résultats sont plutdt meilleurs que ceux duacasause du plus petit nombre de pas de
temps nécessaire (160 au lieu de 16000).
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FIG. 2.9 — Test numérique d’advection transpolaire. Suivarlliafson et Rasch (1989)
et Allen et al. (1991), la distribution initiale de traceustedonnée par(\, ¢) = (1 +
cos|min(r[A, ¢|/ R, 1)])/2 avecr = arccos(cos Acos ¢) et R = 7 x (2m)/128. La grille utilisée
comprend 128 points en longitude et 64 en latitude. On maldrgauche a droite, la solution
exacte, un test du schéma | de Van Leer avec 16000 pas de {powrsavoir un nombre de
Courant plus petit que 1) pour une révolution completetast du schéma de Prather avec le
méme pas de temps et enfin une simulation avec le schéma lseidement 160 pas de temps.
Les graphiques du haut montrent la distribution de traagstejapres le premier passage par un
podle. Les graphiques du bas montrent le résultat obterasame révolution compléte autour du
globe.

2.3.9 Tests bidimensionnels

Dans cette section, nous présentons des tests bidimeetsates schémas d’advection tels
gu’ils sont codés dans le modele LMDZT. On teste le sché@en&odunov, le schéma | de Van
Leer, le schéma des pentes et le schéma de Prather. Pahélaas I, on utilise le limiteur fort.
Pour les schémas de pentes et de Prather, on assure setléepassitivité en utilisant un limiteur
de flux (suivant Prather, 1986, on se contente d'imposer dgeaesortir plus de traceur d’'une
maille que ce qu’elle contient). Les schémas de Pentes Btather que nous utilisons ont été
optimisés et interfacés avec le modele ancien du LMD pac& Simon et Christophe Genthon.

On insiste dans les tests présentés ci-dessous sur letapgre précision et colt numérique.
On montre en effet que l'arbitrage entre une résolutiors fine, qui rend tous les schémas
plus précis, et l'utilisation d’'un schéma intrinsequarhplus précis, comme Prather, n'est pas
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évident et peut dépendre du type de machine utilisé autidia considérations relatives a d’autres
composantes du modele.

Colt numeérique des differents sclemas

De facon générale, on peut gagner en précision enartilisne résolution spatiale plus fine, ce
qui se fait évidemment au prix d’'un colt numérique plusgr. Une question pratique importante
en termes d'efficacité des schémas est de savoir ce qu'gnegan changeant de schéma
d’advection a colit numérique inchangé. Puisque nattest I'advection tridimensionnelle dans
un modele de circulation générale, il faut d’abord sesfaine idée du colt relatif des differents
schémas dans une telle configuration.

La comparaison la plus facile est celle de 'occupation emwire. Les schémas de Godunov,
Van Leer | et PPM ne nécessitent de conserver qu’une variadependante par maille et par
champ de traceur.

Les schémas des pentes et de Prather sont nettement ptesixcavec respectivement 4 et
10 variables d’état pour décrire un traceur physique.

La comparaison en termes de rapidité est moins évidenfre@t dépendre du type de
machine utilisé. Des test sur machines scalaires (s&8WiN) et vectorielles montrent qu'il
y a typiquement un facteur 2 entre le schémal | et les pentadiet les pentes et Prather.

Les machines vectorielles favorisent de facon géné&ratibsation de schémas plus grossier
sur des grilles plus fines. Pour les test présentés cpdessffectués sur un CRAY-90, les pentes
ont exactement le méme colt numérique pour une grillebotale de 60 par 43 points que le
schéma | de Van Leer pour une grille de 120 par 85 points.

On voit que le fait de doubler la résolution horizontale glahaque direction rend le schéma
| équivalent a celui des pentes a la fois en termes de atgckt en termes de rapidité sur une
machine vectorielle. De méme, les pentes en résolutiobldcssont comparables & Prather sur
une grille deux fois plus grossiere.

De facon générale, les machines scalaires sont plusaiales aux schémas plus précis.

Test avec solution exacte connue

Nous présentons ici des tests numériques bidimensismffelctués avec un champ de vent
analytique présentant une rotation différentielle etiplequel I'advection peut étre calculée
exactement. Ce test est effectué sur la sphere en utillsadiscrétisation du modele de
circulation, pour permettre de valider directement lesesadtilisés dans le modele de circulation
générale.

Pour un champ de vent horizontal non divergent dans le plagiticde-latitude X, ¢), les

composantes zonale)(et méridienne«) du vent satisfont la relation suivante :
Oou  Ovcos
du , ducosy _

oA 0o
Le champ de vent que nous utilisons dérive du potentiebstiv

0 (2.54)

A
U = al, cos® 2 cos® ¢ (2.55)
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(ou Uy est une vitesse caractéristiquesedst le rayon planétaire) de sorte qu’on a

10¥ . 9 A
u = P —2Uj cos ¢ sin ¢ cos 2 (2.56)
1 oV AL
v = G5 D N —Uy cos ¢ cos 5 sing (2.57)

En suivant une trajectoire (valeur constantelgela vitesse méridienne = ad¢/dt peut
étre récrite en combinant les équations 2.55 et 2.57 :

ade/dt = —/ WUy /a sigmy/1 — cos?(A/2) (2.58)

Si on introduita = /¥U,/a® et qu'on remplaceos*(\/2) selon I'Eq. 2.55, cette équation
cos pdo

devient
_ ian\df — _ : sin ¢
a/ Sig / \/0082 o— U/ (all) arcsin ( - \Il/(aU0)>

Les trajectoires, iso-valeurs dé&, sont parcourues avec la loi horaire donnée ci-dessus.
Le temps mis par une particule pour revenir & sa position &ead est don@r/a =
2ma/(Uy cos ¢ cos A/2). Ce temps est plus court au centre du domaine et infini suoiesb

(2.59)

Résultats nuneriques

Sur le graphique en haut a gauche de la Fig. 2.10, on motdréoés la distribution initiale
du traceur, une gaussienne ne dépendant que de la longéutbeechamp de vent (dans une
unité arbitraire). Toujours en haut, les figures a droitentrent I’évolution exacte du traceur
sous l'effet de I'advection. La rotation est plus rapide antee qu’aux bords du domaine, ce qui
produit cette forme en spirale et une filamentation.

Pour les tests numériques on utilise trois résolutiorX):x 60 (résolution pleine)§0 x 30
(résolution 1/2) et0 x 20 (résolution 1/3). Le pas de temps est choisi suffisammaeitigoeir que
le nombre de Courant reste toujours plus petit que 1 (lestrant spécial en longitude n’étant
codé que pour le schéma | de Van Leer). L'état final mostréles figures correspond a une
révolution compléte au centre du maillage ce qui nétessi nombre de pas de temps de 4000,
6000 et 12000 pour les differentes résolutions horiZesteestées.

La reconstruction tres fine des filaments (avec des valearsmum dépassant 0,9 pour une
valeur initiale de 1) avec le schéma de Prather en pleiseluBon est tres impressionnante.
Cependant, le schéma des pentes fait plutdt mieux a oestution que Prather dans une
résolution deux fois plus grossiere dans chaque dinettimizontale. On observe la méme chose
entre le schéma | de Van Leer et le schéma des pentes.

Donc, si on change la résolution dans seulement deux dinsgtle schéma | se comporte
plutdt mieux que les pentes en terme de rapport qualiiié/co

Si on change de résolution dans les trois directions, lapapaison doit étre faite entre la
pleine résolution et la résolution intermédiaire avecavantage significatif pour les schémas
précis.
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FIG. 2.10 — Tests d’advection bidimensionnelle avec un chanvedeanalytique. La distribution
initiale de traceur est une fonction gaussienne de la lodgitLes graphiques du haut montrent
I'état initial (& gauche) et la solution exacte aux ingsdii/2 et 7. Le tempsT' correspond a
une révolution compléete au centre du domaine. En dessousontre les résultats numériques
au temps!l’ pour differents schémas d’advection et 3 résolutiorésolution pleine, 1/2 et 1/3,
correspondant respectivement a des grilles longitutiterdie de120 x 60, 60 x 30 et 40 x 20
points.
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Il est enfin intéressant de noter la difference flagrantpaetéormances entre les schémas de
Godunov et le schéma | en dépit d’un colt équivalent emés de stockage.

2.3.10 Remarques pour conclure

Les schémas en volumes finis proposés par Van Leer (19Tiducsent facilement a des
mises en ceuvre tridimensionnelles qui satisfont des tgwiessentielles du transport comme

— la conservation de la quantité totale de traceur,
la non modification d’une distribution constante de traseu
I'invariance par addition d’une constante au champ destrac
la monotonie,
la non création d’extrema d’origine numeérique (d’olptsitivité),
la décroissance de la variation totale (TVD en anglai9)mrae des écarts absolus entre
deux points consécutifs — au cours du temps qui assurehditstalu schéma. On peut
montrer que cette propriété (valable uniquement en déioerl) est respectée a la fois par
le schéma | de Van Leer et par le schéma PPM (cf. Roux, 2002).

En pratique, on constate que les schémas plus sophissguEmportent mieux, mais au pris
d’un colit numérique additionnel du méme ordre que caltaugyait entrainé I'utilisation d’'une
grille plus fine. A noter qu’il se peut que les schémas deweema partir d’'un certain stade moins
diffusifs que I'atmosphere elle-méme. C’est partietdiment vrai pour la basse troposphere, dans
laquelle la turbulence de couche limite induit une tresefaliffusion verticale, qui, couplée a
des cisaillements importants du vent horizontal, condussaa une forte dispersion horizontale
effective. Les tests présentés plus loin illustrent catpo

Pour finir, il faut noter que nous avons présenté ici leests dérivés a I'origine par Van
Leer. Le schéma PPM qui a également été testé dans LN&lfats non présentés) semble
supérieur a colt numérique égal (en tous cas en termstdkage) a ces schémas d’origine.

L'ensemble des schémas décrits ci-dessus a été iitahs le modele LMDZ. Le schéma
| de Van Leer a été retenu en standard pour sa robustesaeiengicité mais ce choix ne doit
pas étre considéré comme définitif et doit étre reatsrd en fonction du probleme abordé.

2.4 Le transport sous-maille

Pour le terme turbulent di@pv’c’) , ondistingue en fait trois contributions décrites cistass.

2.4.1 Turbulence de couche limite

Dans la version standard de LMDZ, la turbulence de couchdédimst traitte comme
une super-viscosité ou viscosité turbulente. Dans cesulations, comme pour la viscosité
moléculaire, le flux d’une quantité transportée est propnnel (avec un coefficient négatif)
au gradient local de la quantité en question. Dans la colirtlite planétaire, et si on s’intéresse
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FIG. 2.11 — Notations pour le transport en flux de masse des tmpaula convection.

a 'écoulement a grande échelle, le terme vertical ch@ndie loin ce flux qui s’écrit alors

(2.60)

Dans la version standard du modele LMDZ, ce coefficiEntiepend du cisaillement vertical de
vent et d’'un nombre de Richardson. La formulation utiliséedonnée par Laval et al. (1981).
Les limitations de cette paramétrisation ainsi que desamhes alternatives sont discutées en
détail dans le chapitre suivant.

2.4.2 Convection nuageuse

De nombreux développements ont été consacrés cegEgniécennies a la paramétrisation
de la convection nuageuse (profonde ou peu profonde), mogsin dans le cadre de la
modélisation du climat. Les paramétrisations a la mae basées sur des approches dites en
flux de masse (Arakawa et Schubert, 1974; Tiedtke, 1989; Belat©91). Elles ont en commun
d’expliciter des ascendances concentrées, sensé&seafer le cceur des nuages convectifs.
Dans ces ascendances, I'air monte rapidement sous I'effetadoropre flottabilite, renforcée
dans le nuage par le degagement de chaleur latente.

Certaines de ces paramétrisations considerent un spemtnplet de panaches ascendants.
Dans les développements présentés ici, on utilise lampétrisation de Tiedtke (1989) qui
sépare la colonne atmosphérigue en trois sous-colonmes pour les ascendances, une pour
les descentes précipitantes et un troisieme compartipwur I'environnement dans lequel se
produit une subsidence compensatoire plus lente.

L'ascendance est caractérisee par un flux de mg$se qui échange de l'air avec
I'environnement. Cet échange est prescrit au travers efrainement et d’un détrainement
Pour les descentes précipitantes, ont définit de mémeixrlé masse, un entrainement et
un détrainement.

La colonne convective est supposée stationnaire de aggta@onservation de la masse d’air
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entre les differents compartiments s’écrit

of .
5, =¢—d (2.61)
et §
AR (2.62)
0z

Le flux dans I'ascendance et les descentes précipitaritesrapensé par un flux, en général plus
lent, dans I'environnemenf, = —f — f.

Pour I'inclusion de la composante traceur, on fait les axiprations suivantes en suivant la
philosophie du schéma d’origine : on suppose que le traestufans un régime stationnaire a la
fois dans I'ascendance et dans les descentes précigit@rneasuppose de plus que la fraction de la
maille couverte par ces deux compartiments est suffisamiiqabid pour qu’on puisse confondre
la concentration dans I'environnementavec la concentration moyenne dans la maille= ¢
ouc).

Sous ces hypothéses, la concentration dans I'ascendastelonnée par

afe _ éc — de (2.63)
0z
avec une equation similaire pour les descentes
—% = éc—de (2.64)
z
(on pourra se reporter a la Fig. 2.11). Enfin, le flux de masdmitent est donné par
pw'd = fe+ fe—(f+f)e (2.65)

Afin d’assurer la stabilité numérique de ce schéma, |&&rdnts termes de transport (de
la forme fc) sont traités avec un schéma amont du premier ofdrea diffusion numérique
n’est pas un probleme ici puisque le processus physiqguadume est tres diffusif. Les erreurs
numerigues associées sont certainement plus faibledegumcertitudes sur l'intensité et la
description des échanges d’air dans la colonne convective

15pour la formulation discréte, on introduit, par exempleiptascendance, les quantitds ~ é5z0t et
D, ~ déz6t (entrainement et détrainement vers et depuis I'asceedpour la couché durant le pas de temps
ot) et EH/Q ~ fét (transfert de masse entre les couchesi + 1). Les équations du modéle, discrétisées avec
des schémas amont et en supposant que la concentratiofiatmesndance et dans la subsidence est en régime
stationnaire, s'écrivent

E;i + Fi—l/Q = D+ Fz‘+1/2 (2.66)
Ei+Fi1 = Di+F_yp (2.67)
Eici + Fiqp0¢i1 = & (Di + Fi+l/2) (2.68)
Eici+ Fp126i1 = & (Di+Fy_qy2) (2.69)

ol ¢;, ¢; eté; sont les concentrations de traceur respectivement dansrbenement (assimilée a la concentration
moyenne dans la maille), 'ascendance et la subsidence.18item, la masse de la mailleet ¢*; la concentration
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Diffusion latérale

Les termes turbulents associés a du mélange verticaksonent nettement plus important
que les termes horizontaux. Par exemple dans la basse piagges la combinaison d'un
cisaillement de vent et d'un mélange vertical turbulertdoiit une dispersion horizontale des
especes traces extrémement efficace. Tant que les maditentales sont assez grossieres,
il est probable de plus que la diffusion numérique soitesiguire a la diffusion latérale réelle
de I'atmosphere. Enfin, il faut noter que la théorie physiqui permet d’estimer la diffusivité
latérale effective est loin d’'étre établie.

Cependant, il est probable que, notamment pour une gridenge tres fine, il commence a
étre nécessaire d’inclure une paramétrisation de céfigsion latérale. Ici, cette diffusion est
plutdt introduite pour des tests de sensibilité et oreretra une approche simple en longueur
de mélange : comme pour la super-viscosité verticaleubetbrizontal de traceur est relié au
gradient local de la quantité. L'effet de cette diffusiatérale sur le transport des traceurs s’écrit
alors sous la forme d’un laplacien ,

ox

oc = —Ac (2.74)
v

2.5 Architecture

D’un point de vue informatique, I'introduction de la compose traceurs suit I'organisation
du modele LMDZ avec séparation entre dynamique et phgsiges schémas d’advection grande
échelle sont interfacés avec le code dynamique. Les flurakse aux bords des mailles sont en
général cumulés dans le temps puisque les schémasedt@aly admettent un pas de temps plus
long que le code dynamique.

Les parties turbulentes et convectives sont gérées paramiteur de la “physique traceurs”
interfacé avec la “physique”. Ici, on utilise en géndeaméme pas de temps d’'une demi-heure
gue pour la physique. C’est au niveau de ce moniteur que lfandhe les codes chimiques
comme INCA développé par Hauglustaine et al. (2004).

L'organisation de cet outil est resumée sur la Fig. 2.12.

Ce modele est destiné avant tout a des études climaticugsiées dans lesquelles les
distributions d’espéces chimiques ou d’aérosols egfissent sur les variables météorologiques.
Cependant, notamment pour le développement et la valitatiest intéressant de disposer de
versions “débranchées” du modeéle et de pouvoir forcaitiamtion météorologique a suivre au
plus pres les analyses.

de traceur dans la mailieau pas de temps+ dt, on a

mic*; —mic; = Fi_136i 1 — Fyy1yaéi + Fiypapacion — Fio1ppei (2.70)
+ Eibion — Fo106i+ Fioyjacioy — Fz‘+1/20i (2.71)
= D;é; — Eie; + Fi+1/20i+1 — Fi_l/gci (2.72)
+ Di¢ — Eic; + Fi_1/26i71 - Fi+1/2€i (2.73)
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FIG. 2.12 — Organigramme du modele LMDZT

Le modele a donc été congu de fagon a pouvoir debremehmétéorologie. Les interfaces
entre les parties météorologiques et traceurs ontlaé@ment identifiees. En mode “branché”,
on passe a chaque pas de temps les flux de masse pour le ttagrsmole échelle ou les
coefficients de mélange turbulent pour la partie physiQuepeut également stoker ces variables
d’interface sur des fichiers (en pratique, on est obligéedeclmuler sur quelques heures) qui
peuvent alors étre relus pour effectuer a moindre coisdaulations de transport débranchées.

Sous réserve de cumuler proprement les champs et d’effeatudécoupage propre dans les
simulations débranchées, on peut utiliser des pas destdmpuelques heures pour le stockage.
Ce point a été documenté en détail par Idelkadi (2002).

Le mode débranché permet de travailler de facon un pesigguple quand on s’intéresse
a des développements spécifiques a la chimie par exemplée faire des tests de sensibilité
en utilisant les méme champs météorologiques. Il désartout essentiel quand on integre la
dispersion a rebours dans le temps suivant I'approcteliget dans le Chapitre 4.

LMDZT, en mode débranché et guidé par les analyses, atapge finalement a un modele
de type “transport-chimie” (Chemistry Transport Modelsagglais). Mais, alors que dans les
modeles de transport-chimie la météorologie est e@gdlirectement issue des réanalyses, on
effectue ici une premiéere simulation météorologiqualga. Cette approche offre I'avantage de
pouvoir extraire des parameétrisations physiques du eddas les parametres jugés nécessaires
pour le transport des espéeces traces.

Remarquons enfin que cette version débranchée permetuellement de calculer le
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transport sur une grille plus fine que la grille météoradog. Cette approche est mise en ceuvre
dans LMDZT en redécoupant par exemple chaque maille engtwailles horizontalement.

2.6 Elements de validation de la composante traceurs de
LMDZ

On montre ici deux exemples de validation du modele LMDZTversion guidée. Dans la
premiere application, on s’intéresse a l'isotope 222R#&don, un radio-elément émis par les
surface continentales. Ce traceur a été beaucoupeypidiaf valider et inter-comparer les codes
de grande échelle. Le second exemple concerne un cas aggiispd’'une source ponctuelle,
dans le cadre de la campagne européenne ETEX. On utilisgrilleezoomée pour ce cas.

2.6.1 Simulations Radon

Lisotope 222 du Radon?f?Rn) est un gaz trace radioactif particulierement adaptéa °
validation des modeles de transport aux échelles tefipsrde quelques heures a quelques
semaines (Jacob et Prather, 1990). Il est formé a partia d#&composition radioactive de
I'isotope 238 de I'uranium, présent dans les sols. Lescasuocéaniques sont de ce fait de deux
a trois ordres de grandeur plus faibles que les sourcemeanidles. On peut donc voir ¥ Rn
comme un traceur de I'air continental. Le seul puits sigatffdu??2Rn est sa décomposition en
Polonium-218 avec une période de décroissance de 5% jour

Le 2?2Rn a été largement utilisé pour des validations et intenparaisons de modeles de
transport en supposant une source uniforme sur les cotginken on utilise une version un
peu plus sophistiquée, développée par Christophe @Ger(ltGGE) et Alexandre Armengaud
(Genthon et Armengaud, 1995) dans laquel&iRn diffuse vers la surface a travers une couche
de sol poreuse. C’est alors le flux en bas de cette couchetquiesrit.

Nous présentons une simulation guidée?fiRn pour I'année 2000 avec une résolution
horizontale de 2 degrés par 2 degrés. On compare les sabdigervées et simulées a deux
stations d'observation : Ile d’Amsterdam dans I'océadien austral (Fig. 2.13) et Mace
Head a I'extrémité occidentale de I'lrlande (Fig. 2.14&s deux jeux de données nous ont été
aimablement communiqués par Michel Ramonet et PhilippéesCLSCE).

Ces deux stations sont sous forte influence océanique etiéme apparaitre des contrastes
marqués entre un fond relativement faible et des boutfedgadon associées a des arrivées d’air
continental, soit en situation de vent d’Est sur I'Europarddace Head soit quand la circulation
amene sur I'lle d’Amsterdam des masses d’air en provendiAdrique du Sud.

On voit que le modele reproduit assez bien & la fois lesuvaléaibles dans les périodes
sous influence océanique et une bonne partie des pics. Datsbns pour les années 1991 et
1992 (non montrées) ont été comparées aux resultaigepypar Mahowald et al. (1997). Cette
comparaison montre que le modele se comporte raisonnahteghqu’une partie des pics non
simulés provient d’erreurs sur les champs de vents agslygdter que la forte dépendance de
la source au contenu en eau des sols est négligée ici. @lilegit expliquer les surestimations
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FIG. 2.13 — Mesure (points) et simulation (trait) éRn (mBg/n¥) a I'lle d’Amsterdam pour
'année 2000. La simulation est réalisée avec le modMIBZT guidé par les analyses ECMWF
en utilisant une grille réguliere avec une résolutioretie 2°.
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FIG. 2.14 — Mesure (points) et simulation (trait) ¢4Rn (mBg/n¥) a Mace Head pour 'année
2000. La simulation est réalisée avec le modele LMDZTdgupar les analyses ECMWF en
utilisant une grille réguliere avec une résolutior2dex 2°.
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FIG. 2.15 — Girille retenue pour les simulations ETEX-1 et |ezgtion des 11 stations retenues
pour les diagnostics d’intercomparaison.

systématiques observées a Mace Head du 15 mai au 10 jdiim septembre.

2.6.2 Evaluation sur la campagne ETEX

Nous présentons dans cette section quelques résultattrevail effectué par Abderrahmane
Idelkadi durant sa these (ldelkadi, 2002) concernantali@ation du modele LMDZT en se
basant notamment sur la comparaison a une série de nsatieldispersion ayant participé a la
campagne ETEX (Van Dop et Nodop, 1998). La comparaison iéstdfar rapport a des résultats
publiésily a quelques années de cela et il est donc pessile certains de ces modeles possedent
aujourd’hui des versions plus récentes et plus perforesant

Pour cette évaluation, nous utilisons les résultats dmiapagne ETEX (European Tracer
EXperiment) organisée en 1994 par I'organisation moedia la météorologie, la Commission
Européenne et I'Agence Internationale de I'Energie Amumei. Une quantité totale de 340 kg
d’'un gaz insoluble, le PMCH (Perfluoro-Methyl-Cyclo-Hergama €té émise le 23 octobre 1994,
a partir de 16h00 UTC (TO) et durant 12 heures, a traversheminée de 8 m située a Monterfil
pres de Rennes. Les conditions météorologiques entlaisies de maniere a ce que le traceur
soit vu par le plus grand nombre possible des 168 statiorixsdiwation réparties sur I'Europe.
L'expérience a duré trois jours et les mesures de coratiordu polluant ont été effectuées
toute les trois heures a chaque station.
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La Fig. 2.15 montre la grille LMDZ choisie pour la simulatiaaec un zoom sur I'Europe.
On montre aussi en incrustation 'emplacement de 11 staporilégiées par les organisateurs
pour certains diagnostics lors des études d’interconmgaara

La Fig. 2.16 montre les panaches observés et simuledé&alifs instants. On voit que le
panache est globalement bien reproduit, a la fois en tiiparspatiale et en intensité. Pour
guantifier cet accord, on utilise I'un des criteres stafists retenus pour lI'intercomparaison des
modeles dans le cadre d’ETEX. Il s’agit du FMT pour Figurdafit in Time. Le FMT se définit
comme le rapport (traduit en pourcentage)

Jo MIN[PPt), c$M(t)]dt
Joo MAX [c9%(t), cSiM(¢)]d

FMT; = 100 x (2.75)

OUMIN (z,y) (resp.MAX (z,y)) est le minimum (resp. maximum) deety ; °°%¢) etSiM(¢)
sont les concentrations observées et simulées a larstati’instantt. Le FMT vaut au maximum
100% quand observation et simulation coincident. Il est sdasilta fois aux erreurs d’intensité
et aux déphasages temporels.

La Fig. 2.17 montre les FMTs obtenus pour les 11 stations reestsur la Fig. 2.15. Ces
FMTs sont comparés a ceux obtenus avec une trentaineebambdeles. Les conclusions des
inter-comparaisons ETEX avaient identifié une poignéendeeles qui se plagaient au dessus
du lot. Les performances relatives des differents madedenblaient d’ailleurs peu liées a leurs
caractéristiques, que ce soit au type d’approche (laggang ou eulérienne par exemple) ou aux
résolutions spatiales retenues. Il est fort probabldldiais que les meilleurs modeles étaient en
grande partie limités par le caractéere imparfait desyeesl météorologiques. Le modele LMDZT
n'a rien d’exceptionnel mais fait partie de ces bons maiele

Les cartes suggerent que le modele est un peu trop diffiessf panaches a 24 et 48 heures
sont en particulier plus étendus que les panaches olss@eé tests de sensibilité a la résolution
(Fig. 2.18) indiquent que, quand on raffine la grille d’'untéars 2 dans les deux directions
horizontales, on diminue la diffusion horizontale, maisréduisant plutét I'accord avec les
mesures. A partir d'une maille de quelques dizaines de kitoes, le modele semble donc sous-
estimer la diffusion horizontale. Ces résultats sons@néés plus en détail par Idelkadi (2002).

2.6.3 Discussion

On voit que le code LMDZT peut &tre utilisée comme un code idpatsion atmosphérique.
Mais LMDZT se distingue par de nhombreux aspects des codedajipés spécifiqguement pour
les calculs de dispersion.

D’abord, un certain nombre de ces codes sont batis sur dgstimires particulaires ou
Lagrangiennes. Cette approche semble relativementivgwjtiand on a une source ponctuelle
comme celle d’ETEX. Cependant, elle pose le probleme qus 4 dispersion devient
importante, et plus le nombre de particules a injecter emtdysi on veut pouvoir prédire les
concentrations faibles observées loin des sources. ltertrant du transport turbulent est aussi
une difficulté des codes particulaires. Certains font gment 'impasse. D’autres utilisent
des approches de type marche aléatoire. Par exemple,ri¥attal. (2001) commencent par
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Observations Simulation
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T0+24h

TO+36h
TO+36h

T0+48h
T0+48h

TO+60h
TO+60h

0.02 0.05 0.1 0.2 0.5

FiG. 2.16 — Panaches de PMCH (ng th observés et simulés pour la campagne ETEX. Le
panache est reconstitué a partir des mesures aux statioappliquant un filtre de Cressman
(1959) utilisable depuis le logiciel graphique du domaimblgue GrADS utilisé pour ces
figures. Les concentrations sont en ng par kg d’air. Les Isesmet comptées par rapport au temps
TO de relachage du PMCH. Pour la simulation, plutdt queraeet le panache directement, on
commence par extraire pour chacune des 168 stations l@ségaes concentrations simulées
(en prenant la valeur au point de grille le plus proche) puisexonstitue le panache avec la
méme méthode que pour les observations.
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FIG. 2.17 — Schéma illustrant le critere FMT (a gauche) et BMalculés pour les 11 stations de
la Fig. 2.15 et pour un grand nombre de modeles utilisés ttacadre I’ETEX et pour LMDZT
(a droite).

estimer la hauteur de la couche limite puis déplacentaileanent les particules au sein de cette
couche limite. On voit qu’il faut & nouveau ajouter un granmibre de particule pour obtenir
un traitement statistique correct de ce phénomene. Lassoeulériens bénéficient pour leur part
des nombreux efforts de recherche développés dans lesl@sadétéorologiques.

Le modele LMDZT se distingue aussi des modeles de trafigpomie comme on I'a vu,
en ce sens qu'il calcule sa propre météorologie. Pourdaerehe climatique, les motivations
pour cette approche sont claires. Le but ultime est de pesgrdcompte, de facon interactive, les
rétroactions des especes transportées sur la méigmoDans ce cadre, les versions guidées et
débranchées du modele ne sont qu’'un mode particuli¢gitidation permettant la validation sur
des campagnes d’observation. L'avantage potentiel powlsr la dispersion dans un contexte
de surveillance de I'environnement est plus subtile. Dagssnhodéles de transport classiques,
des phénomenes physiques comme le mélange turbulentadeouche limite ou le lessivage par
les pluies doivent étre calculés d’une facon ou d’uneeaditfaut alors essayer de diagnostiquer,
a partir de champs météorologiques incomplets (didpesitoutes les 6 heures seulement par
exemple), des coefficients de mélange turbulents ou degl&précipitation dans I'atmosphere.
Dans 'approche retenue ici, on effectue une simulatioteor®logique complete, dans laquelle
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FIG. 2.18 — Sensibilité des simulations ETEX a la résolutionizontale et a la dissipation. La
simulation de contrble a une maille de 120 km de coté. Gtetdes grilles deux fois plus fines
dans les deux directions. La simulation “Haute résolttmrrespond a un cas ou on recalcule
la météorologie et le transport sur une grille plus finen®k simulation avec “Redécoupage
horizontal”, on utilise les archives de la simulation de tcole mais on redécoupe la maille
horizontalement pour le transport suivant le schéma digedi©@ette solution permet de diminuer
la diffusivité sans avoir a recalculer la météorolodgies résultats sont tres proches de ceux
de la simulation “Haute résolution”. On teste égaleméntdact d’introduire une dissipation
horizontale avec pour coefficient de dissipatiop 10° ou 10 m? s~

ces differents aspects sont représentés, tout en gualaimulation pour qu’elle colle au plus
pres aux champs de vents de grande échelle issus desemmalysoter que pour répondre a la
méme préoccupation, les centres qui produisent les seslgt réanalyses météorologiques se
sont mis petit a petit a archiver pour les modeles de parschimie des variables internes des
paramétrisations comme les coefficients de diffusionuieriite ou les flux de masse convectifs.

Enfin, le modele LMDZT se distingue des modeles régionagax l'utilisation d’'une
grille globale a maille variable. Pour des applicatiomsan utilise des observations réparties
uniformément sur le globe, comme dans le cas du TICE exgasé le Chapitre 4, le modele
global s'impose naturellement. Dans le cas d’évenenretasivement localisés, les modeles a
domaine limité présentent un meilleur rapport précisgodt. Cependant, méme pour une source
ponctuelle, le modele global est intéressant en ce se€ogs qa pas a se poser a I'avance le
probleme du choix du domaine. Le zoom est effectué surile gource. Tant que le panache est
proche de la source, et donc relativement concentré, dallozgt tres précis. Plus on s’éloigne de
cette source et moins le calcul est précis. Mais cette genpgécision a aussi moins d'importance
puisque le panache est de toutes fagons beaucoup plus. diffu

Cette remarque s’applique de la méme facon pour les-gatnalations (cf. Chapitre 4). Si
on interpréte une mesure a une station, par exemple larmdiine concentration élevée d’'un
polluant suggérant un accident industriel, une rétroesation a partir de la station avec un zoom
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aux abords de cette station permettra de bien décrirgjifaide I'air, a la fois finement pres de
la station mais également a I'autre bout du globe. Il n@ slemc pas nécessaire de faire des
hypotheses a priori sur I'origine de la pollution.

2.7 Applications et perspectives

2.7.1 Applications "traceurs” avec le modle LMDZ

Les développements présentés plus haut et mis en mudangle modele LMDZ sont
impliqués dans un grand nombre d’études dont les plus litaptes sont brievement décrites
ci-dessous.

Etude des couplages chimie-climat et&rosols-climat sur Terre

Au LOA, Olivier Boucher a été a l'origine d’'une partie ddéveloppements concernant
I'introduction de la composante traceurs dans LMDZ (notamtpour ce qui est du transport
convectif). Il a depuis introduit dans LMDZ une représéiotaen ligne du cycle du soufre. Cette
version contient 7 traceurs advectés (DMS,,SB2S, DMSO, MSA, sulfates et #D2). Les
principaux oxydants (OH, HONO; et O;) sont pour leur part prescrits. Cette version du modele
a notamment été utilisée pour évaluer I'évolutionrertépoque pré-industrielle et I'époque
actuelle du forcage radiatif des aérosol soufrés (Beueth Pham, 2002). Une part importante
de la problématique concerne I'évaluation de l'effetiiadt de ces aérosols (Quaas et al.,
2004) au travers des changements des propriétés miopi®s des nuages : diminution de
la taille et augmentation du nombre des gouttes d’eau (jresffiet indirect) a cause du nombre
accru de noyaux de condensation en cas d’augmentationedesoés, entrainant également
une précipitation moindre et une durée de vie accrue dagesu(second effet indirect). Cette
version a été recemment étendue aux autres composinte&rosol et validée par rapport aux
résultats de la campagne INDOEX (Reddy et al., 2004). Grettsion avec aérosols a également
été utilisee pour prédire la possible rétroactionndiéchauffement climatique sur les aérosols
naturels : notamment sur les sulfates a cause de la modificdes DMS marins (Boucher
et al., 2003; Bopp et al., 2004) mais aussi pour les sels matites aérosols désertiques, dont
I’émission est sensible aux vents en surface.

Cette version du modele avec cycle du soufre a recemntemtdaptée aux hautes latitudes
par I'equipe de Christophe Genthon au LGGE (Cosme et aD2P@n vue notamment de
l'interprétation des reconstitutions historiques effiées a partir des calottes de glace (voir aussi
Krinner et Genthon, 2003).

Plus réecemment, Didier Hauglustaine a développé pouDEZMin module de chimie et
aerosols interactifs, INCA. Les développements et &€ushenés avec LMDZ-INCA se sont
principalement portés sur une version £CNOx-O; troposphérique, visant principalement a
etudier les gaz a effet de serre autres que lg.@M trés important travail de validation a été
réalisé sur cette version dans laquelle une quarantagspéces sont advectées (Hauglustaine
et al., 2004).
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Cette version a été utilisee pour évaluer I'impact a¢iflid'un changement des émissions
de CO et des NOx via la modification de la distribution de l'oecet des radicaux OH. Le
modele a également été utilisé pour étudier I'impas émissions liees aux transport aérien sur
la composition chimique de I'atmosphere et sur le climat.

Le modele a également été couplé au module REPROBUWSEIa#é par Franck Lefevre
pour la chimie stratosphérique.

L' étude des grands cycles climatiqgues martiens

La version martienne du modele LMDZ (Hourdin et al., 199393a) s’est enrichie au fil
des années. Les poussieres, dont 'impact radiatif esitnportant méme en dehors des grandes
tempétes de poussieres globales, ont tout d’aborehélése. Puis le cycle de I'eau (Montmessin
et al., 2004), tres important pour essayer de contrairefredservoirs d’eau actuels et attaquer
les questions relatives aux climats passés de Mars. Unpasante chimigue a également été
inclue dans le modele, tout d’abord pour étendre le n®jisiqu’a la thermosphere dans le cadre
du développement d’'une base de données atmosphérigquierma pour I'ASE et le CNES
(Angelats i Coll et al., 2004), puis, plus recemment aveddgeloppement d’'un module de
chimie pour la basse atmosphere (0 a 120 km) (Lefevre,2@04).

Autres applications

La version traceurs de LMDZ est également utilisée danx deands types d’applications
qui font I'objet de deux chapitres spécifigues du présemtuchent et ne sont donc que
mentionnés ici.

Le modele est d’abord utilisé en mode rétro-transpotafiitre 4) dans deux cadres
principalement : I'inversion des puits et sources de, @0a détection des essais nucléaires.

Le modele a également été beaucoup utilisé pourd@&tdes couplages entre dynamique
atmosphérique, chimie et microphysique des brumes datmdsphere de Titan (Chapitre 5). A
noter qu’une version vénusienne du modele est actuetieerecours de développement.

2.7.2 Inclusion de la composante traceurs dans le mete de convection
d’Emanuel

Un travail a été effectué recemment par Marie-Angélidé&rti et Jean-Yves Grandpeix pour
introduire la composante traceurs dans le schéma coh@ddethanuel. D’'un point de vue du
transport, la difference principale entre le schéma diBuel et celui de Tiedtke est la possibilité
pour une parcelle d’air sortant de I'ascendance conveétiva certain niveau d'étre détrainée
dans I'environnement a n'importe quel niveau du modedefdrmeture (permettant de calculer le
flux a la base de la colonne convective en fonction d’autaearpetres du modele de circulation)
est également tres differente et la convection pengéméralement plus haut avec le schéma
d’Emanuel. On n’entre pas ici dans les détails de la fortiarianais on illustre simplement sur
la Fig. 2.19 I'importance de la représentation du transpamvectif pour le transport des traceurs.
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FIG. 2.19 — Concentration moyenne &&Rn (102! mol/mol) en Janvier obtenue avec les
paramétrisations de Tiedtke et Emanuel pour la convegirofonde ainsi que la difference
relative — (Emanuel - Tiedtke)/Tiedtke — en pourcentage.

La figure montre, pour un mois de janvier et en moyenne zofaructure méridienne de
la concentration dé*2Rn obtenue avec le schéma de Tiedtke (en haut), avec c@matiuel
(au milieu) et la difference relative. Dans la région den@rgence intertropicale, localisée
principalement sur I'Afrique, I’Amérique du sud et I'lndésie a cette saison, entre 30S et
'équateur, le Radon est détrainé beaucoup plus hawltégnde avec le schéma d’Emanuel
et beaucoup moins dans la troposphere moyenne. Aux auwdtisdes, I'effet du schéma
d’advection est sans doute moins directe. Les concentsati@ Radon peuvent notamment
étre affectées par des variations de la circulation adgachelle. On n’entre pas ici dans ces
considérations.

Cette grande sensibilité au transport atmosphériquer@iblaisser penser que les traceurs
peuvent fournir une contrainte forte sur la représentatiiu transport, et notamment la
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convection. Le’*?Rn a d'ailleurs été beaucoup utilisé pour des inter-caraisons de modeles
globaux (cf. par exemple, Jacob et Prather, 1990; Jacob, 498l7). Malheureusement, méme
avec les differences tres importantes obtenues ici, bsgmations de la concentration restent
souvent insuffisantes pour valider réellement les madétiehoisir entre deux paramétrisations.
Des campagnes dédiées, comme la campagne AMMA d’Analydg-Bthelles de la Mousson
Africaine, avec déploiement d’instruments aéropoat@®ur des systemes convectifs combinant
détection passive et active et mesures météorologigieshimiques devraient permettre
d’avancer sur ce point.

2.7.3 Transport des variables actives

On peut bien slr envisager d'utiliser, pour les variablétéorologiques du modeéle de
circulation générale, les schémas en volumes finis dioite dans le modele pour transporter
les especes traces. C’est en fait déja le cas pour la vapeEau dont I'advection est maintenant
calculée dans la version standard du modele avec le schédmVan Leer. L'advection de I'eau
et de la température potentielle étaient déja de faités dans la version originale du modele
comme des schémas en volumes finis, avec un flux calculédesimept comme le produit du flux
de masse par une interpolation linéaire de la quantitspartée a I'interface :

Su(m) + F [0, (07 U) +6, (67 V)] +6. (07W) = 5, (2.76)

ou Sy est le terme source di au chauffage diabatique et ou le lidtrgitudinal dans les hautes
latitudesF [|'° s’applique aussi a I'equation de continuité

S + F[6,U + 6,V] + 6.W =0 (2.77)

Pour la température potentielle, on pourrait donc égafdrfacilement utiliser un autre schéma
en volumes finis.

Ce qui est moins direct, c’est de remarquer que la prapdéttonservation de I'enstrophie,
importante pour la stabilité du modele et pour la bonnegsgntation des transferts entre échelles
pour les écoulements stratifies (Sadourny, 1975a,lohudé en fait d’'une formulation volumes
finis cachée de l'advection de la vorticité. Cette remargermet d’envisager une réécriture
compléete du code dynamique, proche de I'esprit actuelsrmdans laquelle on remplacerait
les schémas d’advection par des schémas en volumes fegsmiant de meilleurs propriétés
physiques comme le schéma | de Van Leer ou PPM.

En introduisant le facteur de Coriolis multiplié par l'aide la maillef = 22 sin ¢¢,.¢c,, oU 2
est la vitesse de rotation de la planete, ainsi que la vi@rfotentielle absolue

F (6,0 — 6,01 + f

XY

7 =

(2.78)

160n a déja mentionné plus haut, dans la présentationaesrgs en volumes finis, le probléme posé par le
resserrement en longitude du maillage longitude-latitutigpproche des pdles. Ce probleme est contourné dans |
partie dynamique du modele en appliquant a partir de 6@&3ate longitude (en général) un filtre longitudinal qui
ne retient, dans les régions polaires, que les échellesgrhndes que les échelles explicitement représeaté@s
degrés.
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TAB. 2.1 — Différentes formulations possibles pour le ternaalgection verticale dans I'eéquation
du mouvement (voir le texte pour les détails).

et I'énergie cinétique
. (uu + o8 ) (2.79)
les équations du mouvement discrétisées prennentr@efeuivante :

S —Z V' 4 6, F@+ K|+ 6,F ] +WDU =S, (2.80)

60 +Z U +6,F @+ K|+0 8,7 [+ WDV =S, (2.81)

oull = C,p” est la fonction d’'Exner au milieu de la maille.

Advection verticale

Les termes d’advection verticale deetv, respectivement’ DU et W DV, ont été modifiés
dans le passé pour garantir partiellement la conservatiomoment cinétique par le modele
(Hourdin, 1992). Les formulations originales non conseves et conservatives de ces termes
sont données dans la Table 2.1.

En fait, Robert Sadourny (communication personnelle)taeanarqué fort justement que la
conservation du moment cinétique était également garanla double moyenne exi sur le
terme enu était appliquée plutdt &, ce qui conduisait a lisser le champ de vitesse verticale
pour I'advection verticale. En faisant cette transforimation peut revenir a la forme originelle
avec une triple moyenne sur les champs de vitesse verticaiaulation 2 dans la table) ce qui
est plus sympathique. En pratique, on peut commencer pauleaWXY avant la moyenne.
Cette formulation 2 peut facilement étre testée dans léaiecactuel.
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— u et v covariants
—+  Variables scalaires
(O Vorticité

— XY —X
> Flux de masse, UetV —> Flux de masse, U et V

FIG. 2.20 — Grilles volumes-finis équivalentes correspondafiadvection des scalaires (a
gauche) et de la vorticité (a droite) dans la formulatiariualle du modele. Les tiretés
correspondent aux délimitations des volumes de contrble

Vers les volumes finis

On réalise en fait facilement que I'astuce principale dhésea original de Sadourny,
conservatif en enstrophie, a consisté a récrire la @adrticité de I'equation du mouvement
sous la forme d’'un flux de vorticité. En effet, avec les nota ci-dessus, la version numeérique
de I'équation de bilan de vorticité s’écrit :

(XY Z) = 6. [5.0 — 6yl (2.82)
= F[6.0,0 — 6,6,0] (2.83)
= —Fo.(ZT) 445, (27 (2.84)

+F 6, (07 6,7 [11) = WDU — 8,) — 6, (0" 6,7 1] = WDV — 8, )]

La disparition du term@ + K provient de I'égalit&,.d, = d,0,.
Pour des écoulements barotrop#s & 0 etd,II = §,II = 0), on obtient une équation de
bilan

o(TYZ2) + F o, (27T ) +6, (V)] =0 (2.85)
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analogue a celle utilisée pour la température potdat@l les traceurs a ceci pres qu’on utilise
une double moyenne des flux de masse pour travailler surlle gni vorticité.

La figure 2.20 illustre le positionnement des variables darisrmulation actuelle si on les
interprete en termes de volumes finis.

Il est donc tentant, de la méme fagcon que pour les traceurs, température potentielle, de
remplacer les moyennes arithmétiques par des estimationst a la Van Leer.

On n’obtiendra plus alors, comme dans l'ancien modele, coeservation exacte de
'enstrophie. En revanche, en appliquant un schéma fasitinotone, etc ... on empéchera la
création d’extrema numérique du champ de vorticité. Otiemdra également automatiquement
de la dissipation a I'echelle de la maille en présence @xtremum de vorticité important.

Changement de grille

On peut essayer d’appliquer directement une formulatidomes finis aux équations ci-
dessus. Il y a un petit probleme pratique : les schémasnasufinis utilisés pour la vorticité et
la température potentielle travailleront sur des gritlésalées.

Cependant, on se rend compte qu’en décalant les variataésres sur la grille des points
de vorticité, on obtient une écriture plus systématique

Dans la nouvelle configuration, la position des poimtst 7, des points de vorticité et des
flux de masse utilisés pour I'advection est inchangéesMas scalaires doivent étre advectes,
comme la vorticité, avec les flux de masse moyenX est enY'.

Il est en fait plus clair de redéfinir les variablEset V comme des doubles moyennes des
flux de masse obtenus & partirdet o :

—XY =XY
U=um¥ (ouaw m") (2.86)

et

= XY
VY = omX (2.87)

(les masses elle mémes sont décalées comme les sgalaires
L'équation de continuité s’écrit alors formellementnome précédemment

Sem + F[5.U + 6,V] + 6. W =0 (2.88)

a ceci pres qu’on travaille maintenant sur la grille detiede.
La pression de surface est encore la somme verticale de Eemas

N
éps = Zm (2.89)
9 =1

La vorticité potentielle absolue devient

(2.90)
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Pour I'énergie cinétique, on a le choix entre la calcul@mme avant sur I'ancienne grille
scalaire,

1 [—=X —=Y
K= (uu + 90 > (2.91)
ou la calculer sur la grille de vorticité
1 /—=Y —=X
K= (uu + 50 ) (2.92)

puis en prendre la moyenne éhetY pour la ramener aux points scalaires anciens
Les équations du mouvement prennent finalement la fornveusid :

Z
—Y ~
=7V 40 F [0+ K48 o F [T ] + Wm# o (259
e
50+ 72U +6,F [6” + K]+ 66, F [ﬁxy] * TXU =5 (2.99)
avec XY

Pour le terme d’advection verticale, on utilise ici I'égailient de la version "conservation 2”
puisque les flux de masses horizontaux (et donc le flux de nvasg8eal) sont déja moyennés
dans les deux directions horizontales. De ce W{ dans la nouvelle formulation correspond
L T=XYY , . ., . .
aw dans I'ancienne. Il est intéressant de remarquer que lix oniginal de la forme non
conservative était le choix le plus “naturel” et que des ifications avaient di étre introduites
apres coup pour garantir la conservation du moment guétzonal. Ici, le choix “naturel”
correspond au choix conservatif.

L' équation thermodynamique s’écrit formellement comme avant
8(mb) + F [6, (67 U) +6, (0" V)| +0. (F7W) = 5, (2.96)

Une maquette de cette nouvelle formulation a été déyp&epar Phu LeVan sur une grille
longitude-latitude. Elle est actuellement en cours de fistette approche s’avere efficace et
robuste, elle pourrait donner une excellente base powelogper une dynamique icosaédrique,
17 vieux réve rentré de Robert Sadourny, qui hante encoretéggeres de certains collégues au
laboratoire.

’icosaedre est le polyédre régulier le plus proche dsplaére. Il est constitué de 20 triangles équilatéraux,
chacun des 12 sommets reliant entre eux 5 de ces triangletidregles de base peuvent ensuite étre redécoupés en
triangles équilatéraux. Les singularités tres fodes deux pdles sont alors remplacées par 12 singulagtascoup
plus douces. L'icosaédre produit le maillage le plus fiegypossible de la sphere. Il est utilisé en particulieup
construire les géodes. Les icosaedres sont revenus ade oes derniers temps dans le domaine météorologique,
notamment parce qu'il permettent d’éviter le filirage déesshaute latitudes, tres pénalisant sur les ordinateurs
vectoriels et encore davantage sur les ordinateurs pkasill”
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Chapitre 3

Le “modele du thermique”

Le transport turbulent dans la couche limite est essemti¢h fois bien sOr pour la
météorologie et le climat, mais également pour toutesspeces traces ayant des sources et puits
en surface (vapeur d’eau, G@spéces chimiques et aérosols de pollution, aéroéskstiques).
Les évolutions recentes des paramétrisations deslesde climat se sont portées davantage sur
la représentation de la convection nuageuse profondeugua souche limite. Pour modéliser
la convection nuageuse, les modeles récents utilisgoaritulier souvent des schémas dits "en
flux de masse” dans lesquels on explicite des flux ascendamigent intenses et concentrés, des
descentes également concentrées associées auxitatémig, et des flux compensatoires plus
lents dans I'environnement.

Comparativement, les paramétrisations utilisees dassriodeles grande échelle pour la
couche limite restent souvent rudimentaires. Elles sorgligart du temps basées sur des
adaptations de formulations locales. On entend par lagythex vertical turbulent d’'une quantité
g ne dépend que des caractéristiques locales de I'éceunlei@ette approche locale s’appuie sur
une analogie avec la diffusion moléculaire, les mouvesamnbulents aléatoires jouant le role
des mouvements browniens des molécules pour la diffus@aculaire. Ce flux s’exprime alors
comme le produit du gradient local gepar un coefficient de mélange turbulent ne dépendant
lui-méme que des conditions météorologiques localep®le de diffusion turbulente ou super-
viscosite. On sait depuis longtemps que cette vision skffde la turbulence ne permet pas de
rendre compte d’un certain nombre de phénomenes atradgpbes et notamment du transport
de chaleur en remontant le gradient (du froid vers le chaudremes de température potentielle)
tres souvent observé dans la couche limite convectivérabsport a contre-gradient est effectué
en fait par des structures organisées méso-échellesngumienent directement I'air chaud de la
couche de surface vers le haut de la couche limite. Ce sostreesures — thermiques, pompes,
rouleaux convectifs — qui font la joie des pilotes de plaseirautres engins volants.

Depuis longtemps, cette difficulté est contournée dassriedeles de circulation générale
en utilisant un "contre-gradient” (Deardorff, 1972b) : @eul d’utiliser directement le gradient
vertical de la température potentiefléans le calcul du flux de chaleur, on soustrait a ce gradient
une valeur qui permet d’avoir un flux de chaleur vers le haw@me dans une atmosphere
legerement stable. Des développements récents (Tebéahrt, 1986; Holtslag et Boville,
1993; Abdella et McFarlane, 1997) on permis de dériver dggessions moins arbitraires
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pour le contre-gradient, en prenant en compte indirectétieistence de ces structures méso-
échelles. Ces formulations permettent également diftire cette composante non-locale pour
le transport des especes traces ce qui n’étaient pas aoada version originale de Deardorff

(1972b).

Stull (1984) avait souligné I'importance des aspects rmmadix du transport vertical dans
la couche limite et proposé un formalisme général bas&les matrices d’échange (baptisées
matrices de “transilience”) pour traiter ce probleme dassnodeles numériques, afin de rompre
de facon radicale d’avec la diffusion turbulente. Sur laébdes matrices de transiliences, Pleim
et Chang (1992) ont proposé un “modele de convection aBygque” basé sur I'image d’un
transport par une ascendance concentrée et une subscnpensatoire lente. Le caractere
non local verticalement du mélange, et la dissymétrieeeatcendances convectives concentrées
(et descentes précipitantes pour les cumulo-nimbus g&smres) et subsidences compensatoires
sont a la base des schémas dit “en flux de masse” (Arakaweheb®rt, 1974; Tiedtke, 1989;
Emanuel, 1991) qui se sont largement répandus dans leglesode circulation générale.
Ces idées de modeles “en flux de masse” ont égalememtpleEuées pour la couche limite
convective (notamment pour les cumulus d’alizés) maistéisant généralement des modeles
dits de "couche mélangée” (“mixed layer formulation” awsai “bulk models” en anglais).

Le "modele du thermique” proposé ici s'inspire plus diement des modeles de la
convection nuageuse, en reprenant notamment, comme daclséma d’Emanuel, l'idée d’'un
panache ascendant non mélangé, épluché progressivameours de son ascendance. Sans
entrer dans le détail, on détermine pour chaque couckebiessurmontée par de I'air plus froid
en termes de température potentielle virtuelle), un puditical de vitesse ascendante a partir
de la flottabilité d’'une parcelle d’air entrainée depeétte couche en conservant sa température
potentielle. Ces calculs sont ensuite utilisés pourideane ascendance (le thermique) alimentée
en air par les couches instables pres de la surface, et ca@@@ar une subsidence plus lente
dans I'environnement. Ce schéma tient compte de la steig@@omeétrique de ces cellules
convectives, notamment pour relier vitesses verticalélsxetle masse.

Le modele du thermique n’est pas un modele de couche licoiteplet. || ne représente
gue la partie meso-échelle de la dynamique de la couché&eli®in conserve dans le modele
de circulation générale, en parallele du modele duntigre, une formulation en diffusion
turbulente, active notamment dans la couche limite de serfih faut donc considérer qu’on
a rajouté dans le modele climatique une échelle engehklle turbulente et I'échelle de la
convection nuageuse.

Dans ce chapitre, on revient assez largement sur les amwoclassiqgues de la
paramétrisation de la couche limite (Section 3.1). Os@née aussi les spécificitées de la couche
limite convective (Section 3.2) et les approches qui olt @toposées pour la représenter
(Section 3.3). On présente ensuite en détail le modelheumique (Section 3.4). Ce modele
est enfin testé, aussi bien pour les aspects météorakegigen utilisant & la fois les résultats de
simulations des grands tourbillons (Section 3.5) et desunessn-situ (Section 3.6) — que pour
le transport des especes traces (Section 3.7).

Nous avions commencé avec Richard Fournier a nous s#érex ces questions de couche
limite sur Mars (en adaptant notamment dans le modele delation martien le modele de
couche limite de Mellor et Yamada). Fleur Couvreux, Caniiliei et Catherine Rio ont contribué
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lors de differents stages a développer, affiner ou valideparamétrisation. Abderrahmane
Idelkadi a effectué des comparaisons systématiques esdrahsport du Radon. Enfin les
discussions avec Alain Lahellec, Anne Mathieu et Jean-YArasdpeix ont beaucoup contribué
au marissement des idées.

3.1 Bases physiques des paragtrisations en diffusion

Comme on l'a dit plus haut, les paramétrisations en diffasurbulente sont construites par
analogie avec la diffusion moléculaire. Cette approckstgévélée particulierement fructueuse
pour expliquer certaines caractéristiques de la couahnéeliatmosphérique et dériver des
paramétrisations pour les modeles de circulation atmasgue. Avant de parler de mise en
défaut de cette théorie dans le cas des couches limitegcires, on retrace les grandes lignes
des differentes approches en diffusion turbulente. Gettéion permet également de décrire des
parameétrisations qui sont par la suite comparées, swadescadémiques ou réalistes de couches
limites convectives, au modele du thermique. On introbhsitdifferentes formulations sous des
hypotheses classiques de couche limite qui supposeneguintites moyennes varient moins
vite horizontalement que verticalemetit X /0z| < [0X /02| et|0*>X /0x?| < |0*X /02| ou
X est la moyenne d’ensemble depondérée par I'air définie dans la Section 2.2).

3.1.1 Lalongueur de nelange

Dans le chapitre précédent, on a introduit rapidemenitisation de la diffusion turbulente
pour paramétriser le transport turbulent d’une quantiténs la couche limite

(3.1)

Une facon physique d’introduire cette formulation et tileer le coefficient K, est
'approche de la longueur de mélange introduite a I'ovggipar Prandtl en 1925. L'image
physique sous-tendue est l'existence de petites strigctimebulentes avec une taille
caractéristique, ou longueur de mélange,

En se placant pour fixer les idées dans une configuratiola goncentration moyenne du
traceur croit verticalemend¢/0z > 0), un mouvement descendant sera associé en moyenne a
une fluctuation positive de La fluctuationc’ associée a ce mouvement turbulent sera d’autant
plus grande que les contrastes verticauxcd®nt grands. En supposant que la particule qui
descend a conserveé les propriétés qu’avait I'air a ustawce au-dessus, et en supposapetit
devant la hauteur caractéristique des variations (@&st cette derniére hypothése qui n’est pas
valide dans les cas de couches limites convectives) ongueing

¢ =15 (3.2)

De méme, les mouvement turbulents ascendants seroniéssocmoyenne a une fluctuation
négative de: de sorte qu’il y a dans les deux cas une corrélation négatitrew’ etc’. On peut
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finalement écrire
Oc

0z
Cette équation peut étre prise comme définition de ladengde mélangé
Dans ce cadre, le coefficieht, est simplementjw/’|.
Si on suppose que la turbulence est isotrope (par exemplare@sphere neutre et loin du
sol), on peut aller un cran plus loin en remarquant qu’on a

(3.3)

w'd = —lw'|

ou
/ ~ / ~ ]2 4
'] = u'] = 157 (3.4)
ce qui conduit a choisir
ov
K, == :
.= Pl (3:5)

Lathéorie de la diffusion turbulente a remporté un de sgesfpancs succes dans I'explication
de la structure de la couche limite de surface.

Pres de la surface, on suppose que la longueur caraicpgeisies eéchanges turbulents est
proportionnelle a la distance a la surfates «z. En choisissant un repere local tel gusoit
dans la direction du vent moyen pres de la surface, et enrqeraat quer (notéw ci-apres) et
son gradient em sont du méme signe pres de la surface — puisggeit s’annuler erx = 0 —, il

vient )
wu' = —K Ou = —(mz)2<au> (3.6)

“ 0z 0z
Si on définit la couche de surface comme la partie de la coliclite dans laguelle les flux
turbulents ne different pas trop (par moins de 10% par el&ndp flux en surface — c’est a dire

ecrirav’v’ ~ u'v'y = —1 ur i -
u’'on peut écrirav’u’ ! p our est le module de la tension de vent en surface — on
obtient

Us = K2 (3.7)

ouu? = 7/p estlavitesse de friction. A noter que les dérivationsessiis aboutissent également
a|w'| ~ u, dans la couche de surface.

Les mesures expérimentales de la constante de Von Karysuipposée universelle, donnent
des valeurs comprises entre 0,35 et 0,43.

Sous ces hypothese, pres de la surface, le vent varie ole liagarithmique avec la verticale.
La singularité en surface est résolue en supposant quentestannule non pas en= 0 mais a
une altitudez = z,, appelée longueur de rugosité, telle que

a(z) = Zn = (3.8)
K 20
Physiquement, les dérivations précédentes ne sontvplables tres pres de la surface, région
dans laquelle 'atmosphere échange de la quantité devemoent au travers de couples de
pression sur les obstacles. La longueur de rugosité esjusqment de I'ordre de la fraction de
mm sur mer, de quelques centimetres sur les prairies oekests caillouteux, jusqu’a quelques
metres dans les régions boisées ou urbaines.
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De la méme fagon, a partir du flux de chaleur sensible dase’, pw'¢’, on peut introduire
une échelle des fluctuations turbulentes de tempérantentgelle,0* = w'¢’y/u*, reliée au
gradient de température potentielle par

0" = K/Z% (3.9)

ce qui aboutit également a une forme logarithmique

0 — g = e—llni (3.10)

K 20

ou fg est la température de surface. Le rapp®rt «/x’' est le nombre de Prandtl turbulent,
rapport entre les diffusivités de la quantité de mouvereede la température. Ce nombre est de
I'ordre de 1 pour les gaz. Une valeur de 0,7 est courammdigagtipour I'air. Les mesures dans
la couche limite de surface dans les grandes plaines aarggg(Businger et al., 1971) suggerent
R = 0,74 en conditions neutres ou stables (Deardorff, 1972a). Lteiat, peut également étre
differente pour la quantité de mouvement et la tempéeaiDans ce dernier cag correspond
plutdt a la hauteur a partir de laquelle on passe d’ursfrart conductif a un transport turbulent.

3.1.2 Les fermetures bases sur uneéquation pronostique de |énergie
cinétique turbulente

La decomposition de Reynolds, qui a permis de faire apipardés termes croisés du type
w'u’ dans les équations des variables moyennes (Section 2 )yien sir étre poussée plus loin.
On écrit alors des équations d’évolution pour les quéstiurbulentes’, w’, #” en soustrayant
la moyenne d’ensemble a I'equation complete. On peudi abtenir des équations d’évolution
temporelle des termes croisé8/, w'?, %, ... On peut donc imaginer des fermetures ou, au lieu
de spécifier directement'«/ en fonction des grandeurs moyennes (de type diffusion kembe)),
on considere le flux turbulent lui-méme comme une variatd€&pendante du modele suivant
sa propre évolution. Mais ces nouvelles équations fdesehémes apparaitre des termes du
troisieme ordre.

Une littérature tres savante a été consacrée a ceseferes a des ordres plus élevés.
Cette histoire, qui semble avoir commencé dans les arb&es produit les premiers modeles
utilisables comme fermetures turbulentes au début deéeasnii0. C’est le cas notamment
du travail de Mellor et Yamada (1974). Dans cette approchdetmeture (dite d’ordre 2)
s’effectue au niveau des termes du troisieme ordre, eadatsant notamment une mesure de
I'anisotropie de la turbulence. De fagcon générale, out palculer les termes croisés a partir
d’équations pronostiques qui font apparaitre trois $yge termes : des termes de transport, des
corrélations pression-vitesse et des termes de dissipdfin aboutit typiquement alors a une
dizaine d’équations pour prédire les differents tercressés.

Les fermetures utilisées en pratique dans les modelessatmeriques, comme celle de Mellor
et Yamada (1974) ou les fermetures difés— ¢, sont des versions simplifiees des fermetures
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d’ordre 2 ou on se focalise sur I'équation d’évolutionl@aergie cinétique turbulente

o= [+ + ) (3.11)
cette énergie étant ensuite utilisée pour le calcul diffimdent de mélangé’. .

En effet, si on revient a la présentation de la longueur dmnge faite précédemment, il est
naturel de prendrg/e comme amplitude des mouvements turbulents verti¢atixdans le cas
d’une turbulence isotrope en atmosphere neutre. Danssle’'oae atmosphere stable, ou I'on
s’attend a des mouvements anisotropes plutdt horizantge fournira plutdt une surestimation
de|w’| (respectivement une sous-estimation pour une atmospistable).

Sous les hypotheéses de couche limite mentionnées plasdmgpeut montrer (voir e. g. Stull,
1988) que I'évolution de I'énergie cinétique turbulestécrit sous la forme

Z_p-p--—Z L " (3.12)

ot p 0z 0z
Le terme P 5
u v
P = —wiu— — v — A
w'u o w'v % (3.13)
est généralement positif (en particuliersiv/ = —K.0u/0z) et correspond a la production
mécanique de turbulence. Le terme
D= —%W (3.14)

est en général positif dans une atmosphere stable. tegpond alors a linhibition (ou
destruction) de la turbulence par les effets de stratiboati peut devenir un terme de production
dans les atmosphéres instables. Les termes suivants saetrae de pression, le transport
vertical turbulent d’énergie cinétique turbulente (Ensport par la grande échelle est négligé car
w est supposeé petit), etest le terme de dissipation mécanique de la turbulencesidigment,
I'énergie contenue principalement dans les plus grogsestsres turbulentes “cascade” vers les
echelles moléculaires ou elle est dissipée.

Mellor et Yamada, a partir d’'une paramétrisation des &xndu troisieme ordre (a la
base il s’agit donc d’'une fermeture a l'ordre 2) proposemt série de simplifications, avec
une hiérarchie de schémas. Nous présentons ici le stcliBmiveau 2.5 (qui malgré cette
nomenclature originale n’est qu’'une approximation rek&tient grossiere d’'un schéma d’ordre
2), le plus largement testé dans des applications mdtipgues, et dont certains résultats sont
présentés plus loin. Dans le modele 2.5, les termesagaigcrivent formellement, comme pour
la diffusion turbulente,

P = —K, (3.15)

0z
On écrit la diffusivité turbulenté{, = l¢S, en fonction d’'une longueur de mélandged’une
vitesse typiquey = v/2e et d’une fonction de stabilité, qui peut prendre des valelifferentes
pour les traceursy;), la températurey;) ou la quantité de mouvemerti().

Un des tours de force de ce travail est de faire sortir dineete de simplifications successives
d’'une fermeture du second ordre une formulation analytjguér les fonctionss,, et S,. Ces
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grandeurs sont fonctions du sewdmbre de Richardson de flux Ri; = D/P, mesure de
'importance relative du forcage mécanique de la turbcéeet de I'inhibition par stratification.
On retient ici les valeurs numériques données par Yamh@i@3]. Cette version a été utilisee
dans une étude d’intercomparaison de fermetures turtasqrar Ayotte et al. (1996). Elle est
également utilisée plus loin dans des tests numérigResr la quantitté de mouvement, on
obtient :

(0,1912 — Riy) (0,2341 — Riy)

S = 1,96 : .
(1 — Riy) (0,2231 — Riy)

et
S, = 0,085, Ri; > 0,16 (3.17)

Pour la température, on obtient pour I'inverse du nombr@@adtl turbulenty = K,/ K, =
Sh/Sm, 'expression
0,2231 — Ri

=1,1318 L R 1 3.18
w ,38072341_Rif,R@f<0,6 (3.18)
w=1,12, Ri; > 0,16 (3.19)
En remarquant qu&i; = wRi, ou
09
._g 92
Ri = 9‘ poIE (3.20)
0z

est le nombre de Richardson gradienton obtient finalement

Rig = 0,6588 Ri+0,1776 — \/Ri? — 0,3221Ri +0,03156 |, Ri < Ri, (3.21)
Ri; = Riye, Ri > Ri, (3.22)

ou Riy. = 0,191 et Ri. = 0,195 sont des nombres de Richardson critiques. On obtient a@ssi d
expressions explicites d&, etw en fonction des seules variables de grande échelle.

Dans le modele 2.5, le terme de pression est négligé ensptort vertical est traité comme
une diffusion turbulente de sorte que I'évolution de E&gie cinétique turbulente ou ges’écrit

finalement ,
3 2
. q 0 0q° /2
——— =qlS,||=—|| [1 —wRi] — — + — |lqS,
2or ~ 4| gz | L mﬁ&[q 92
avecB; = 16, 6. Yamada (1983) utilis&, = 0, 2 a la fois pour I'eau et pour les traceurs passifs.
La paramétrisation de Mellor et Yamada, méme dans seowusrplus sophistiquées, laisse
en fait une grosse zone d’'ombre sur la spécification de lguear de mélange Dans certains
articles, les auteurs ont suggéré une équation pduanalogue a I'équation poy? mais cette
eguation est beaucoup moins fondée que sa grande soeur lesehuteurs eux-mémes). Le plus
souvent, la longueur de mélange est spécifiee, par exeemplitilisant la formule de Blackadar
(1962)

10q¢? ov

(3.23)

RZ
Vkz + lo
asymptotique &z pres de la surface et a une longuéuau-dessus de la couche de surface. La
longueurl, peut elle-méme étre fixée a une constante (de I'ordre0fe200 m la plupart du

l=1

(3.24)
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temps) ou étre calculée en fonction d’autres quantitésada (1983) utilise par exemple pour
Iy une altitude moyenne pondérée par I'intensitée de lautance

Jo° zqdz
5" qdz

C’est cette formulation qui est retenue pour la versioroofitite dans le modele LMDZ et dont
on montre certains résultats plus lotn.

Avant de la tester couplée au modele du thermique danss@awderrestre de LMDZ (comme
on I'explique plus loin), nous avons avec Richard Fourménoiduit la fermeture 2.5 de de Mellor
et Yamada dans la version martienne du modele (Forget é9819). Avec sa fine atmosphere de
CQO,, I'immense désert martien connait des cycles diurressrirarqués. Dans les tropiques, ou
I'eété dans les moyennes latitudes, la température dacipeut varier de plusieurs dizaines de
degrés entre la nuit et le jour. On montre sur la Fig. 3.1 wemgde de comparaison de résultats
de simulations numériques avec des observations parteesd/iking. On voit sur cette figure
un cas typigue de jet nocturne comme il en existe dans lestdésrrestres. Le mélange vertical
intense pendant la journée s’éteint subitement en finrds&midi (voir la brusque chute desur
les figuresc). Le vent qui était dans I'aprés-midi en équilibre entregradient de pression et ce
terme de mélange se trouve subitement en déséquililergret en oscillation inertielle. Dans les
premieres couches du modele, le vent diminue rapidenuers Keffet du frottement turbulent

lo=0,2 (3.25)

1A noter que l'intégration numérique du modeéle de MellbYamada s’avére souvent délicate. Une intégration
naive de I'équation d’évolution de I'énergie cinéteturbulente avec un schéma temporel explicite (on cales!
termes sources et puits du membre de droite au temp®n ajoute a I'énergie cinétique au tempgsour obtenir la
nouvelle valeur & + §t) contraint & prendre des pas de temps de quelques secarites, avec les discrétisations
grossieres utilisées dans le modele de circulatioregi#e. Dans la version développée pour LMDZ, on conteurn
en partie cette difficulté en récrivant formellemengltion d’évolution de I'énergie cinétique turbulerfsans
diffusion) sous la forme

19¢>
ou encore 8 /1
Z(z)=— 3.27
5 (3) = (3.27)
avec s )
= “M?*(1 - Rij) — — :
X=-"aM (1= Rig) =+ B (3.28)
Si on suppose qug ne varie pas au court d’'un pas de temps, la solution de I'EJ. &st
()
(t+6t) _ 4q
q = T g8 (3.29)

On retient directement cette solution quanet 0. En revanche, quangd > 0, on utilise une forme approchée
g(t+o0) — ¢® (1 + x(t)q(t)5t) (3.30)

Cette formulation numérique produit des résultats miopies presque indiscernables de l'intégration temjmrel
explicite de I'équation d’origine mais avec des pas de ®dgtypiquement quelques minutes a dizaines de minutes
pour les configurations classiques du modele de circulatio

La diffusion verticale de I'énergie cinétique turbulemst calculée a posteriori.
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a) cycle diurne de la température
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c) cycle diurne de I'énergie cinétique turbulente
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FIG. 3.1 — Cycle diurne de la couche limite sur Mars. Comparaisoibservations par les sondes
Viking (qui ont fonctionné plusieurs années a la surfdeeMars dans les années 70) et les
résultats de simulations numériques effectuées avegension unidimensionnelle du modele de
circulation générale martien du LMR.: Cycle diurne de la température de I'air mesurée au bout
du bras Viking (a 1,6 m au-dessus du sol) et simulée danefaipre couche du modele (altitude
de 4 m).b : Module du vent horizontal (m=). ¢ : Fluctuations turbulentes du vent (m'3.
Pour b) et ¢), on montr& gauche,les résultats du modele en fonction de I'heure locale et de
I'altitude et,a droite, les évolutions comparées des mémes grandeurs presdddae pour le
modele et les observations Viking. Les axes horizontausespondent aux heures locales. Pour
les fluctuations turbulentes)( les données sont calculées a partir de mesures haaqtesince du
vent et les valeurs simulées sont estimées a partiredetgie cinétique turbulente prédite par la
paramétrisation de Mellor et Yamada.
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sur la surface tandis que les couches supérieures, déesuge la surface, accélerent. On obtient
alors en sommet de couche limite une couche fortementlésajui génére a nouveau de la

turbulence. Les comparaisons aux données sont bonnenéradg pour les quantités moyennes
ainsi que pour I'energie cinétique turbulente la nuit. Qote cependant une tres forte sous-
estimation des fluctuations turbulentes du vent le joursdiams doute a la non prise en compte
des mouvement convectifs (comme on I'explique plus loin).

3.1.3 Les fermetures bases sur un équilibore de I'énergie ciretique
turbulente
On peut aller un cran plus loin dans les simplifications enpsespnt que les termes de

production ou destruction d’énergie turbulente et laigatson sont constamment a I'équilibre
P —D =¢,doulontire

2
2= 2|2 8,8 (1 whi) (3.31)
0z
et donc
ov
_2||9v 3 B .
Ko = || = V/Sm?By (1 — wRi) (3.32)

On voit qu'on retombe exactement sur l'approche de Pranddic aun terme correctif

(\/Sm331 (1 — wRi)) rendant compte des effets de la stratification.

La formulation utilisée dans le modele original du LMD (ah et al., 1981) est également
basée sur un modele stationnaire de I'eénergie cinétigioulente. Seuls les coefficients different.
Le coefficient de mélange s’écrit simplement sous la forme

ov -
K,, =1 Max [l“a||\/1_RZ/Rchﬂ/emin‘| (3.33)

ou Ri. est un nombre de Richardson critique. De fagcon un brinrailet, la longueur de mélange
utilisée dans la version standard du modele décroihdium s’éloigne de la surface comme
I =1ly(p/ps)* avecl = I, =35 m.

Dans le monde des sciences de I'ingénieur, les fermetitesss/d— e sont davantage utilisees
gue le modele de Mellor et Yamada. Ces fermetures fonthiater deux équations pronostiques,
I'une pour I'énergie turbulent& et I'autre pour la dissipatioa

3.1.4 Les parangtrisations bages sur des relations de similitude

Les méthodes de similitude ont remporté un grand sucames kexplication des observations
des grandeurs turbulentes dans la couche limite de suifaces cette approche, on s’intéresse
a une couche limite en régime stationnaire, on adimea$is®les équations et on dérive des
relations ou modeles a partir des seuls parametres depgndient les équations. La couche
logarithmique, présentée plus haut a partir de la longde mélange, peut déja étre présentée a
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partir des relations de similitude si on remarque que leigradrertical du vent pres de la surface
dans une atmosphere neutre ne peut dépendre quesie.

Monin et Obukov ont introduit les effets de la stratificatidans cette description de la
turbulence mécanique. L’hypothése de base de leurithést de supposer que le cisaillement
adimensionnelsu,.0u/0z, €gal & 1 pour une atmosphere neutre, ne dépend que dliasere
de 'importance relative des flux de moment et de chaleurlebre de Richardson de flui
introduit plus haut. Dans la couche de surface, ce nombuzis’

_ g w'6’ gzw’@’o z
~ = — .34
hiy = fw u’gu kul0 L (3.34)
ou 39
Kby
L= P (3.35)

est la longueur d’Obukov.
On suppose donc, dans la couche de surface, que le gradigenhtipeut s’écrire sous la

forme 5
u Uy 4
5 = won (1) (3.36)

ou ¢,, est une fonction universelle, dite fonction de stabilgéj vaut 1 dans les conditions
neutres ou quand — 0, c’est a dire quand la turbulence est dominée par lesseffiécaniques.
Cette équation peut s'intégrer verticalement pour foutimectement le vent a un niveau donné
dans la couche de surface :

()3
B i@ = [ 0-on@F = [[L-0m©)F 339

La seconde forme dé,, permet en général des calculs analytiques relativenmenleas et
suffisamment précis.

Comme pour la quantitte de mouvement, on suppose que leegtade température
adimensionnel est relié au gradient neutre par une famdéa /L

00 RO, (z) (3.39)

82 Kz

avec, = w'0’y/u. qui conduit comme pour le vent a

0 fu(2) ()

ou A, est la température potentielle associée a la temperdtusol. Lintroduction du nombre
de PrandtlR ~ 0,7 dans la formule suit la présentation par Deardorff (197&permet de
choisir la fonctiong,;, €égale a I'unité pour les conditions neutres ou domirggeda turbulence
meécanique.
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instablel < 0 stableL > 0

=

Pm (£) (1 —=m&)"

(42) ()] 2o g g
avecr = 1/¢,,

1+ 738

Um (§) In

D=

bn (€) (1 —7) 1+v¢/R

Ui (§) 21n (HTx) —v3¢/R

avecr = 1/¢,

TAaB. 3.1 — Fonctions de Businger Dyer telles qu’elles sonta@éds dans les simulations
présentées plus loin.

Des campagnes de mesures ont été dédiées a la mesues denctions. Les formules
proposées par Businger et al. (1971) et ajustées suedaettats d’'une campagne dans le Kansas
sont encore largement utilisées. Ces formules sont dgendéns la Table 3.1. De nombreuses
versions modifiees ont été proposées depuis, utilisaribis des données plus récentes (cf. par
exemple Hogstrom, 1988).

Notons que Mellor (1973) a appliqgué son modele de ferneedda couche limite de surface,
en supposant des flux constants, et réeussi a interpestenésures de Businger et al. (1971) avec
des jeux de coefficients compatibles avec des mesures déesesfen conditions neutres.

Certains auteurs ont essayé d’extrapoler les approchsesrdlitude a la couche mélangée.

Il faut alors introduire au moins un parametre supplémieat la hauteur de la couche limite
h. Nous testons par exemple plus loin une formulation argigtidu coefficient de diffusion
turbulente en fonction de I'altitude proposée a I'orgipar Brost et Wyngaard (1978)

z1P
Ky, = uokzor! {1 - ﬂ (3.41)
Cette formulation est choisie de fagon a étre asymptet@ua prédiction de Monin-Obukov
dans la couche limite de surface et a s’annuler enh. Brost et Wyngaard (1978) retiennent un
exposanp = 1, 5.

Pour appliguer cette formule, il faut commencer par estilmdrauteur de la couche limite
h. Une approche maintenant classique et relativement relmastsiste a utiliser un nombre de
Richardson non local :

g9(z—2)(0(z) —0(=)

0(z) u(z)?+v(z2)?

Ry(z) = (3.42)
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ou z; est une altitude de référence proche de la surface. Omitdafhauteur de la couche limite
comme l'altitude a laquelle ce nombre dépasse une vatiil, $ypiquement de I'ordre de 0,2-
0,25. Cette approche est par exemple retenue dans lesxm@@aduwoen et Mahrt (1986).

3.2 Syecificités de la couche limite convective

A la base, les formulations — plus ou moins sophistiquées diffusion turbulente font
I'hypothese que la longueur caractéristique des mouwésnieirbulents est petite devant les
échelles spatiales typiques, et notamment devant lainagdiéda couche limite.

Les limites de cette approche sont reconnues depuis lopgtean particulier dans le cas
des couches limites convectives, ou les ascendancesitfugsnrésultant de I'accumulation de
chaleur pres de la surface, s’organisent sous forme dechasau de rouleaux a des échelles
comparables aux échelles de la couche limite. Dans la, suit@ppelleranesoéchellecette
échelle des structures convectives de couche limite. Racsuche limite convective, le flux de
chaleur, dirigé vers le haut pour évacuer I'énergie augée a la surface, est souvent associé a
un profil neutre ou méme marginalement stable de temperptientielle, c’est a dire que le flux
d’énergie remonte le gradient, du froid vers le chaud, ¢egtincompatible avec une approche
en diffusion.

Les couches limites convectives se caractérisent pkg@ment en trois régions :

— une couche de surface instable chauffée directemeng jsaf,|

— une couche mélangée épaisse typiquement de 1 a 2 knlefareggions tempérées mais qui
peut atteindre 3 km aux jours les plus chauds de I'été ne&mrégion parisienne et plus de 5 km
sur les déserts ou sur la planete Mars.

—une couche d’'inversion tres stable, épaisse de quetlizgises a quelques centaines de metres.
La hauteur de cette inversiapest souvent utilisée comme hauteur de couche lirite.

Ce sont les particules d’air de la couche de surface, p&tqius chaudes donc plus legeres
que celles de la couche mélangée, qui s’élevent dansuehe mélangée pour s’organiser en
ascendances thermiques sous forme de rouleaux, de cellufiespanaches isolés. L'accélération
d’une particuleP de la couche de surface dans I'environnenmegdt donnée par

‘91) - eve
v = gPT (3.43)
0, = 6(1+0,061q) (3.44)

est la température potentielle virtuellegyagst I'humidité spécifique. Cette température potelatiel
tient compte, pour le calcul de la flottabilite, des changets de masse molaire de I'air dus aux
changements de contenu en vapeur d’eau.

2Méme quand le sommet de la couche limite ne correspond pas &nversion de température a proprement
parler (I" croissant avec I'altitude), on parle de hauteur d’inversiopour désigner la hauteur a laquelle on trouve
une brusque augmentation de la température potentielfact&risant le sommet de la couche limite convective.
Cette définition de; est conservée ici.
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Avant de présenter quelques approches pour paramé#isauche limite dans ces conditions
particulieres, et de décrire en détail le “modele dunfigue”, on présente dans cette section une
analyse d’echelle de la couche limite convective ainsilgaegrandes lignes des connaissances
sur le sujet, que ce soit au travers d’observations ou delaiions dites des grands tourbillons
(ou Large Eddy Simulation en anglais).

Parce que les développements proposés ici concernesntedement la couche limite
convective en ciel clair, on ne parlera pratiquement pasudges, méme s'il est clair que la
capacité de la nouvelle paramétrisation a prédire waatéristiques statistigues des nuages
(couverture nuageuse, contenu en eau des nuages) seramenélessentiel de sa possible
adoption comme parameétrisation de base d’un modéle aatli

3.2.1 Organisationa mesoéchelle

L'existence de structures organisées dans la coucheeliooitvective est bien connue des
amateurs de vol libre qui utilisent les “pompes” thermigpesr gagner de I'altitude. Les vitesses
verticales rapportées par ces amateurs sont typiqueragnadl m s' en plaine et plutdt de 5 a
10 m s' en montagne.

Ces structures peuvent prendre la forme de panaches isole%rganiser en forme de
cellules ou de rouleaux. Un travail d’investigation sys#tique de ces structures, notamment a
partir de vols avions, a été entrepris depuis une treatdimnnées, a partir des travaux pionniers
de LeMone (1973). Les mesures in-situ a bord d’avions, hegqs satellites a haute résolution,
les instruments de détections active (radar et lidar)i @jus les simulations numériques dites
“des grands tourbillons” (Large Eddy Simulations en arg)lant permis de mieux comprendre et
caractériser les structures organisées de la coucheli®n se contente ici de montrer quelques
illustrations issues de ces études.

Les rues de nuages constituent une des réalisations lespaetaculaire de I'organisation
de la convection de couche limite. Les structures de rudsssivent a toutes les latitudes et en
toutes saisons, mais les arrivées sur la mer d’air tréd figant séjourné un moment sur des
glaciers ou des banquises offrent souvent des photos sp&itas comme celle montrée sur la
Fig. 3.2. Lair froid et sec, en arrivant sur la mer plus chaqdi le vent souffle du nord au milieu
de la mer de Bering) donne naissance a une couche limiteective. Au début, I'air est encore
clair. Il se charge petit a petit en humidité et des cumsumettent a bourgeonner en sommet de
la partie ascendante de grands rouleaux convectifs, toccéargrandes rues de nuages alignées le
long du vent dominant. L'image faisant un millier de kilotres de large environ, on voit que les
rues de nuages sont typiguement espacées de 5 km dansdanpadt et jusqu’a une vingtaine
dans le sud.

Au sud de la zone, la structure en rouleaux disparait autpfafie organisation en cellules.
Mais, dans un cas comme dans l'autre, on distingue netteunendrganisation a une échelle de
guelques kilometres a quelques dizaines de kilometres.

A noter également, dans le sud-ouest de la photo, au sudvédndes Aléoutiennes, des
structures transversales associées tres vraiseminlabté des ondes de gravité piégées dans le
sillage des reliefs que constituent les Tles.
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FIG. 3.2 — Rues de nuages observées dans la mer de Bering.
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FIG. 3.3 — Vue schématique de I'organisation de la convect®naliche limite en rouleaux, le
long de I'axe du vent. D’aprés Brown (1980).

De nombreux travaux théoriques et numérigues ont giéamés a I'etude de ces structures
convectives de la couche limite.

Une étude théorique des instabilité de la couche d’Eckenpermis de prédire I'orientation
des rouleaux par rapport aux vents dominants (Brown, 19&2)rouleaux sont alignés a?38
gauche du vent pour des couches stablespa8r des couches limites neutres et essentiellement
alignées avec le vent pour des couches instables. Le maéela couche d’Eckman n’est pas
vraiment applicable a la couche limite instable mais ladmtion est cependant relativement
proche de I'observation (LeMone, 1973) méme si les rodesaunt plutdt orientés également a
10-20 du vent dans la couche convective. On montre sur la Fig. 33vigion schématique de
cette organisation en rouleaux.

Apres le travail pionnier de Sommeria et LeMone (1978), dmbreuses simulations des
grands tourbillons ont été consacrées a l'organisatie la couche limite convective. Dans
les simulations des grands tourbillons, on résout explicent des équations dynamiques
non-hydrostatiques (differentes approximations sopendant utilisées pour filtrer les modes
acoustiques les plus rapides) jusqu’a une échelle tgpapi20 a 100 m suivant les cas. On
suppose a cette échelle que la turbulence est bien myéespar des idées de cascades vers les
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FiG. 3.4 — Simulations des grands tourbillons de la couche dimitnvective d’apres Moeng et
Sullivan (1994). Coupes horizontales instantané@s2a; pour deux simulations (B & gauche
et SB1 a droite). On montre, en haut, le vent vertiedin s ') et, en bas, les perturbations de
température potentielle virtueltg (K).

Caracteéristiques et valeurs des iso-contours pour les siewlations.

B : domaine de 83 kn?, w')=0,24 ms' K, U,=10 m s’
w:(-2;-1,5;-1;-0,5;0,5;1;1,5;2;2,5,3), gris [sombreic] pour fw > 1/w < —1]

¢ :(-0,3;-0,2;-0,1;0,1;0,2;0,3;0,4;0,5),[> 0,1/0, < —0,1]

SB1 : domaine de 65 kn?, w'#;=0,05 ms' K, U,=15ms!

w:(-1,8;-1,5;-1,2;-0,9;-0,6 ;-0,3;-0,1;0,1;0,3;0,8¢1,2;1,8), fv > 0,3/w < —0, 3]

¢! :(-0,2;-0,1;-0,05;0,05;0,1;0,2[ > 0,1/6/ < —0,1]
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x (m)

FIG. 3.5 — Perturbation du vent zonal a deux altitudes dansntalation SB1 de Moeng et
Sullivan (1994).

Valeur des iso-contours : (-3;-2,5;-2;-1,5;-1;-0,5;-©,1;0,5;1;1,5;3), gris [sombre/clair]
pour [u' > 0,5/u < —0, 5]

petites échelles et par des fermetures locales deffyypeou Mellor et Yamada. A partir de telles

simulations, Moeng et Sullivan (1994) et d’autres ont pamegle montré que la sélection entre
les differents modes d’organisation était en grandegaantrdlée par I'importance relative des
forcages thermiques (par le chauffage en surface) etmgoa (par le cisaillement de vent) de
la turbulence.

Les simulations de Moeng et Sullivan (1994) sont relativeimecadémiques, avec une
turbulence de couche limite forcée par un flux de chaleurosgpen surface et un forcage
géostrophique engendrant des cisaillements de vent etaota turbulence mécanique pres de
la surface. Il s’agit de couches limites non nuageuses. lcelasst effectué sur un domaine carré
de 3 ou 5 km avec une maille d'une cinquantaine de metres ldansois directions d’espace
et des conditions aux limites périodiques horizontalemEn faisant varier independamment
lintensité du forcage thermique’d’, en surface et l'intensité du vent géostrophidg on
trouve dans les simulations deux modes d’organisation :anganisation en rouleaux quand
le cisaillement est important et des panaches isolés ggasisation apparente quand le flux
de chaleur domine. Sur la Fig. 3.4, on montre des coupestast@es a l'altitude = 0, 2z;,
ou z; est la hauteur de l'inversion, des perturbations de la sétegrticale (en haut) et de la
température potentielle virtuelle (en bas) pour deux &tans. Dans la premiere — appelée
B pour “buoyant” par les auteurs — le flux en surface vaf, = 0,24 m K s~! avec un
vent géostrophiqu&, de 10 m s'. Dans la seconde simulation, le forcage mécanique est plu
important aveav'd, = 0,05 m K s et U,=15 m s''. Cette simulation avec cisaillement et
flottabilité (shear and buoyancy) est appelée SB1 pari&sies.
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Pour les deux simulations, on voit clairement les strusttinermiques, avec de I'air chaud
associé a des vitesses ascendantes. Ces structureggtiesroouvrent dans les deux cas une
fraction relativement faible de la surface. La simulatiom® présente pas de structure bien
marquée et on a plutdt 'impression de voir des panacl@ésslLa simulation SB1, avec un
forcage mécanique important, présente une organisatiacouleaux. La relative faible étendue
du domaine fait qu’on ne simule que deux rouleaux. Des sitioms plus récentes, utilisant des
domaines plus grands par rapport aux structures repéEserntonfirment ces résultats (cf. par
exemple Weckwerth et al., 1997).

Les subsidences ameénent vers la surface de l'air provelhahaut du domaine et associé
de ce fait a un exces de quantité de mouvement (le vergtigghiquel, est positif dans la
directionz) comme on le voit sur la Fig. 3.5 pour la simulation SB1.:Ea 0, 2z;, sur la gauche
de la figure, les structures organisées sont encore pedsifiiar les organisations a plus petite
échelle dans la couche limite de surface. Un peu plus hag dgmosphere et a droite sur la
méme figure, en = 0, 8z;, la structure en rouleaux domine encore davantage I'ecoemt.

Dans ces simulations, le rapport d’aspect — rapport ente2fearation des rouleaux et la
hauteur de la couche limite — est compris entre 2 et 3.

L'importance de I'organisation en cellules ou en rouleaexia couche limite convective,
méme en I'absence de nuages, a été confirmée avecsitiiln de plus en plus systématique de
la telédétection active, lidar ou radar, pour obseriamosphere. Les échos lidar ou radar sont
en effet souvent capables de distinguer, dans la couche]ihair montant depuis la couche de
surface de son environnement. Pour les lidars, c’est kepi& d’aérosols dans les panaches qui
permet en général de les visualiser alors que, pour legsadn pense qu’on voit souvent des
insectes.

On montre sur la Fig. 3.6 deux exemples d’observations rétars d’'une étude de
Weckwerth et al. (1997) montrant a gauche une organisaiomouleaux et, a droite, une
organisation en cellules. Cette étude assez systémeatipbservation de la couche limite
convective en Floride a permis de confirmer certains rasulbbtenus avec les simulations
des grands tourbillons, comme I'apparition systématideeouleaux dans certaines gammes
de cisaillement et de flux de chaleur ou I'estimation du rapg@spect des rouleaux.

3.2.2 Le cycle diurne de la couche limite continentale

Des couches limites convectives particulierement dipes sont observées I'aprés-midi
sur les continents, notamment par beau temps. Sur lestslestles peuvent atteindre plus
de 5 km d’altitude. On montre sur la Fig. 3.7 un exemple d’ole#ons de couches limites
convectives sur trois jours consécutifs au SIRTA, le sisrumenté atmosphérique de I'lPSL.
Les figures de droite montrent I'echo lidar (le lidar LR)Aobservé au cours du temps a la
verticale de I'école Polytechnique, a Palaiseau. Sufigages, la couche limite est matérialisée
grossierement comme la zone gris clair, correspondamearéflexion sur des aérosols. La
couche limite nocturne tres fine (quelques centaines dee)ése développe dans la matinée,
entre 9 heures et midi. Dans cette phase de croissance, btregiclairement des panaches

Shttp ://sirta.Imd.polytechnique.fr/LNA.htm



88 CHAPITRE 3. LE “MOD ELE DU THERMIQUE”

1.4dea 1# DZ

PP
Cram

6 August 1991 3 12 August 1991
1700 UTC 2000 UTC
0.89z,

FIG. 3.6 — En haut, champs de réflectivité radar pour 2 sitnatjgarticulieres observées en
Floride @) le 6 ao(t 1991 a 1700 UTC eb) le 12 aolt 1991 a 2000 UTC. La température
(nombre du haut) et le point de rosée (nombre du bas) aimslajuent sont superposés pour
certaines stations d’observation. La figure de gauche mamte couche limite régulierement
organisée en rouleaux. La figure de droite montre un frorirge de mer sur la droite et des
cellules en haut. Les figures du dessous correspondentissagé des échos radar pour le sous-
domaine repéré par un carré dans les figures du haut, agewotitours tous les 4 dBaA partir

de 0. Les valeurs plus grandes que 4 et 8 dBanht grisées respectivement en gris clair et gris
foncé. D’apres Weckwerth et al. (1997).
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FIG. 3.7 — Cycle diurne de la couche limite continentale.

Profils verticaux de température potentielle et d’hungdielative enregistrés par les
radiosondages de Trappes a midi pour trois jours sucse$sif 26, 27 et 28 mai 2003, et les
échos enregistrés au cours de la journée par le lidasaELNA du SIRTA.

ascendants, plus clairs que I'air environnant. En déetapr@s-midi, la couche limite convective
est bien développée et on voit se former, au sommet deasitpees, des cumulus qui réflechissent

totalement le signal.
Les profils de température potentielle associés, obsaxvirappes par radiosondage a midi,

montrent tous les trois une légere instabilité dans lache de surface et un profil tres bien
mélangé sur 1 a 1,5 km suivant les jours. Dans cette neimmidité spécifique est relativement
bien mélangée également. Ceci correspond a une hinnédétive qui croit avec I'altitude, pour

approcher les 100 en sommet de couche limite, la ou les nuages sont observés

Cette pulsation de la couche limite entre couche limite umo& stable et couche limite
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Boundary layer evolution: WCR (t-x,z) data, courtesy of B. Geerts

FIG. 3.8 — Observations de la couche limite en Oklaoma le 14 jAbRZendant la campagne
IHOP. Transects avions a differentes heures de la j@sra&ec des mesures radar en dessous
et au-dessus de I'avion. On voit bien la croissance des ijaas qui atteignent, en milieu de
journée, environ 1,5 km.

convective développée dans l'apres-midi conditionne pgemier chef les concentrations
observées pour les especes émises en surface.

On montre également sur la Fig. 3.8 des mesures radar@aéep obtenues pendant la
campagne IHOP qui s’est déroulée pendant I'eteé 2002 t&@klaoma. La encore, on voit se
développer les thermiques en cours de matinée. On valeawgnt que les petits thermiques du
matin s’organisent peu a peu en ascendances plus impEstainplus espaceées.

3.2.3 Caractrisation des grandeurs turbulentes dans la couche limite
convective

Depuis les travaux de LeMone (1973), de nombreux travauyorté sur la caractérisation
des ascendances thermiques a partir des mesures avions.

Pour quantifier les fluctuations turbulentes, on effectuewids en avion aussi stables que
possible en altitude avec un échantillonnage rapide, earmlyse les fluctuations de vent,
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FIG. 3.9 — Principe d’'une analyse en composites d’évenenuértgsds de mesures avions de la
turbulence de couche limite. La partie du haut montre ugaesgéce de mesures de la température
potentielle et du vent vertical. Une courbe lissée des &atpres potentielles est utilisée pour
identifier les evénements chauds. Chaque évenemeadsgstié a un segment qui est ensulite étiré
dans I'espace pour ramener tous les segments a une longeetigue. Pour chaque variable,
on peut alors construire des moyennes ou des écart-typesipdghermique moyen. La figure et
I'approche sont issues d’'une tres jolie étude de de Wikizt Hacker (1992).
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Fic. 3.10 — Analyse en composites d’évenements chauds deme de vols avion effectués
dans la couche limite convective en Australie. Les rangeegspondent a differentes gammes
de valeurs de/z;. Les deux rangées du haut correspondent au milieu de ldeounélangée. De
gauche a droite sont représentés, la température tigten, le flux de chaleut/ = pC,uw'@,
I'humidité spécifiquey et la vitesse verticaley, normalisées par les échellés H, = pC,w'd,

qg* et w*. Les courbes pleines correspondent aux moyennes des granekeles courbes
pointillees aux écart-types associés. Le nombre aetienients associés a chaque mesure est
donné a gauche (22ev par exemple veut dire gu'on a fait @istiques avec 22 segments).
D’apres Williams et Hacker (1992).
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température et humidite. Un exemple de séquence de mésula température potentielle et
de la vitesse verticale est donné en haut de la Fig. 3.9. &stuexemple, issu du travail de
Williams et Hacker (1992), la frequence d’acquisitioaietle 13 Hz ce qui correspond, pour un
avion qui volait en moyenne a 40 m's a un pas d'échantillonnage d’environ 3 m.

On voit clairement apparaitre sur ce cas particulier démé&ments chauds, d’une longueur
d’une centaine de metres, associés a une vitesse Vernicadt positive mais tres bruitée.

La facon la plus classique d’'analyser de telles obsemstimonsiste a calculer les flux
par corrélation entre fluctuations de vent et de tempérafw’d’). Cette approche permet
effectivement d’estimer les flux mais en perdant toute dindation sur les structures organisées.
Il est en plus délicat de restituer la géométrie des gires méso-échelles traversées a partir des
vols avions. En effet, les variations verticales ne peugéetreconstituées qu’au travers de vols
horizontaux successifs et qui n’explorent donc pas les @sgmnaches thermiques.

Williams et Hacker (1992) ont proposé une approche ttésrante sur la nature du transport
dans la couche limite convective a partir de la constraation thermique moyen, défini comme
un composite des évenements chauds. Les thermiquesrsgahéral beaucoup plus facilement
identifiables sur les mesures dequi montrent une grande asymeétrie entre un fond un peu
froid et des événements chauds intenses et relativenmentisolés, que sur celles du vent.
Pour caractériser ces thermiques, Williams et HackerZ188mmencent donc par identifier les
segments chauds sur les mesureg-dapres un lissage —comme les portiong'alepassed ou
o est I'écart-type des fluctuations. Tous les segments smuiite ramenés par homothétie sur un
segment de longueur unité. On peut alors, a partir de tsisegments, calculer des moyennes ou
écart-types de toutes les grandeurs mesurées pourgoasine image d’'un thermique moyen.
Cette méthode est illustrée sur la Fig. 3.9.

Sur la Fig. 3.10, on montre les résultats obtenus par Willi@t Hacker (1992) a differents
niveaux dans la couche limite convective. Les differentasiables sont normalisées par
des échelles caractéristiques. Pour le vent verticathklle utilisée est I'echelle convective
(proposée a l'origine par Deardorff, 1970) construitpaatir du flux de chaleur au sol et de
la hauteur de la couche limitg :

w, = [%ziWO} ’ (3.45)
On revient un peu plus loin sur le sens de cette échellehElke de température est
0o -3 5
g, = 00 _ _i] W, (3.46)
Wy 921'

s/

On retrouve sur ces composites des caractéristiquassdggérées par I'observation directe
des séquences avions. Les thermiques, sélectionnastia giun exces de température, sont
aussi associés a un vent vertical positif en moyenne. leuvalu vent ascendant au milieu
du thermique est tres proche de I'échelle de vitessalors que I'écart type (en pointillé) est de
I'ordre de grandeur du vent moyen dans et a proximité duntfgpie pour la vitesse ascendante.
Ceci suggere que le thermique et ses abords immédiatdessigge d’'une turbulence de petite
échelle importante, le thermique n’expliquant & lui sgug la moitié environ de’2. En regard,
I'écart-type est deux a trois fois plus faible que la mayepour la température.
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Le flux de chaleur dans I'ascendance est 4 fois supérieuhauffage par la surface en bas
et encore 2 a 3 fois supérieur au milieu de la couche mékmdprs qu’il est beaucoup plus
faible autour. Les thermiques qui occupent typiquemefi @6 la surface dans les observations,
semblent donc, a eux seuls, capables d’expliquer I'edeht transport de chaleur.

Dans le cas considéré, la vapeur d’eau est legeremesigplondante dans le panache, mais
avec une grande dispersion.

A noter qu’en regard de cette analyse en composites pagtienient éclairante, il existe une
littérature relativement abondante dans laquelle lesrtlipies sont caractérisés sur la base de
seuils sur les vitesses verticales. Ces études sugggpremte fraction seulement (typiquement
une bonne moitié) du flux de chaleur est contenu dans lesggpéugles structures. On citera en
particulier pour ces questions le travail de Schumann etrg@&991) qui compare des tris en
vitesse verticale a la fois dans des simulations des gtandsillons et dans des observations et le
travail de Wang et Stevens (1996) qui étudient I'influengeldoix du seuil sur la caractérisation
des structures organisées. Le tri sur les vitesses Viedieat en fait particulierement peu sélectif
des thermiques car les variations turbulentes du vent s dussi bien aux structures méso-
échelles qu’a la turbulence de petite échelle, activesdaute la couche limite. Les fluctuations
de petite échelle, en mélangeant un air déja bien myélamaffectent que peu les fluctuations
turbulentes de la température. Les exces de tempémstntalonc davantage caractéristiques de
I'origine de l'air.

On voit donc que les structures thermiques sont assoaiées distributions de fluctuations
turbulentes dev ou 6 fortement asymétrique. Ces distributions peuvent &teutees dans les
simulations des grands tourbillons. On montre pour ilatgin sur la Fig. 3.11, les distributions
de w' et ¢/ obtenues avec le modele Meso-NH pour une simulation d'wm particulier
de la campagne IHOP (Couvreux et al., 2005), correspondantreesures radar aéroportées
de la Fig. 3.8. La distribution croisée d€ et w’ montre un maximum important pour des
températures basses et des vitesses verticales |legatrerdgatives et des températures plus
chaudes associées a des vitesses verticales positiypdsseimportantes, les thermiques. Les
distributions individuelles des deux variables montreme forte asymétrie avec une queue de
distribution du coté des vitesses positives et des teatpés chaudes. Pour, la forme de la
distribution est en tres bon accord avec celle déduiteotkeavions (non montrées).

3.2.4 Analyse déchelle de la couche limite convective

Dans la couche mélangée, le transport de chaleur est dimotué principalement par les
structures de grande échelle avec des ascendances,éassadie I'air plus chaud provenant
de la couche limite de surface, compensées par des subsglplus froides.  Si on idéalise
I'ascendance thermique en supposant qu’elle est assibai@exces constartt,,, de température
potentielle virtuellé et une vitesse verticale, (=w’) et si on suppose que les particules d’air
dans le thermique montent sous l'effet de leur flottahilité a, avec I'approximation classique

4A plusieurs endroits on oublie volontairement I'indicpour le coté virtuel de la température afin d’alléger les
notations.
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FiG. 3.11 — Distributions et distributions croisées des géssverticales et des fluctuations de
la température potentielle virtuelle dans des simulatides grands tourbillons effectuées avec
le modele mésoNH pour un cas de couche limite convectiger® dans les grandes plaines
américaines pendant la campagne IHOP le 14 juin 2002. Dssraditions radar de ce cas

particulier sont présentées sur la Fig. 3.8.

p'/p <00,

dw o'
2= g2 3.47
it g (3:47)
On obtient, pour une ascendance stationnaire,
ow, 0,
= g — 4
w % g 7 (3.48)
qui s’intégre, en supposant gée ne dépend pas de en
2 0'a
wi =2g—z (3.49)

0

Si on suppose que les ascendances couvrent une fragtida la surface et qu’elles
sont compensées par une subsidence de vitesse moygnassociée a un déficit moyen de
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FIG. 3.12 — Représentation schématique de la couche limitesobive

température potentiell¥,; < 0 avec :
aw, + (1 — a)wg =0 (3.50)

et
ab o+ (1—a)f'y=0 (3.51)
on voit que le flux de chaleur total s’écrit

«

w0 = awd o + (1 — Q)wagt ¢ = wyb', (3.52)

On obtient donc (en utilisant I'Eq. 3.49) une relation etgrBux de chaleur et la vitesse dans

les ascendances _
a Ow,?

w'd’

= 3.53

1 —a 29z ( )

La couche limite convective est par nature tres brass@fleese caractérise donc par un
profil de température potentielle tres homogene. De iteifaexces de température en surface
se répartit tres rapidement dans I'ensemble de la couétengée. Le flux de chaleur fourni par
la surface produit donc un réechauffement quasi uniformaa®uche limite, jusqu’a la couche
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d’inversion. En conséquence aussi, la divergence du flckhdeeur doit étre nulle dans la couche
mélangée, c’est a dire que le flux doit décroitre lirgraent depuis la surface.

Cette idée est illustrée sur la Fig. 3.12. La courbe n@igauche montre un profil typique de
température potentielle dans la couche limite convectivec une couche de surface instable,
une couche mélangée neutre et une inversion en sommetideectimite. Le flux de chaleur en
surface brasse la couche mélangée provoquant un chauftagogene de la couche mélangée
et un léger refroidissement au niveau de 'inversion. Leeseca du milieu montre le flux moyen
de chaleur associé a cette évolution de la températuenpelle. La dérivée du flux de chaleur
s’annule a l'altitude ou la température n’évolue pas.

Pour I'analyse d’échelle, on voit donc que le flux de chalgéacroit linéairement pour
s’annuler a une altitude Iegerement inférieurg.2Si on se place au milieu de la couche limite
enz = z;/2, le flux calculé par 'Eq. 3.53 doit &tre proche @&, /2 d’ou

w'é), a Ow,?
0 ~Y

~ 3.54
2 1—a gz ( )

d’ou I'on déduit

1— oz] 5
2c0
ou w, est I'echelle de vitesse convective définie plus haut (BE45). Cette formule est
relativement peu sensible a la fractianavecw, ~ w, poura = 30% ou w, ~ 2w, pour
a = 5%.

(3.55)

wa:w*[

3.3 Les fermetures non locales et la couche limite convecaiv

Avant de présenter le modele du thermique, on donne Gedissun apercu des differentes
approches qui ont été proposées ou utilisées poueptdh déficiences de la diffusion turbulente
dans les cas de couches limites convectives.

3.3.1 Contre-gradient et moales non locaux

Une premiere approche simple pour pallier le problemeasport de chaleur en remontant
le gradient dans la couche limite, consiste a calculerffagion, non pas par rapport a un profil
neutre de température potentielle mais par rapport aefil ffrgerement stable.

Cette approche a été proposée par Deardorff (1966) sistera prescrire le flux de chaleur
sous la forme

W'l = —K, <% — %> (3.56)
0z
avec un contre-gradient positif.
Plusieurs études (notamment par Deardorff lui-méme)temie de donner une expression
physique de ce contre-gradient mais les modeles de dimulatilisent souvent une valeur
constante de l'ordre de 0,5 K/km. La prescription d’'un tehtce-gradient est encore de mise

dans le modele du LMD.
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Plus recemment, Holtslag et Boville (1993) ont introddians le modele du NCAR, un
schéma de couche limite non local qui inclut un terme dereegitadient relié directement aux
caractéristiques de la couche limite, en suivant une ajpgrdéveloppée a l'origine par Troen et
Mahrt (1986). Dans cette approche, le coefficient de m&asgprescrit en suivant un profil a la
Brost et Wyngaard (1978)

5715
Ky = kwpz [1 — ﬂ (3.57)

en utilisant comme vitesse caractéristique pour la con@langée une combinaison de la vitesse
caractéristique de la couche de surface et de la vitessectre

w? = ud + cyw? (3.58)

m —

avecc; = 0, 6. Le contre-gradient est calculé de facon a avoir le bondlnvectif au milieu de
la couche limite, la ou le gradient de température essiguent nul :

16/ h
v Ozﬁwh—0,51’5% (3.59)
2 2
D’ou I'on tire
/8/
Yo = C= 2 (3.60)
hwh

La hauteur de couche limiteelle méme est estimée avec une formule en Richardson wah lo
(Eq. 3.42) en rajoutant un exces de température a lageatyre de I'air pres de la surfack £, )).
Cet exces de température dépend lui-méme du flux dewhaesurface.

La paramétrisation de Holtslag et Boville (1993) permétehdre le transport non local aux
traceurs.

Bougeault et Lacarrere (1989) ont également dévelopmgéparamétrisation en partie non
locale en utilisant une longueur de mélange reliée adtadce qu’une particule d'air, issue du
niveau considéré, peut parcourir apres qu’on lui a @sundépart une impulsion correspondant
a I'énergie cinétique turbulente moyenne dans la coechguestion. Notons que cette approche
est non locale mais qu’elle ne permet pas le transport enmamble gradient.

Abdella et McFarlane (1997) ont pour leur part proposé ddifiev la fermeture du second
ordre de Mellor et Yamada (1974) en paramétrisant les mtsrdinsecond ordre en utilisant
des images en flux de masses comme celles qui sont dévebphés loin dans le modele du
thermique. Comme dans le travail de Troen et Mahrt (1986 glooutit alors a une expression
physique d’'un terme de contre-gradient.

Toutes ces approches ont en commun qu’elles essaientodiite des aspects non locaux
dans un formalisme hérité des formulations locales efusldn turbulente ou dans des
développements a des ordre successifs d’équatione$oda la turbulence.

3.3.2 Matrices de transilience

Depuis les années 1980, Stull insiste, parfois lourdemsut la nécessité de rompre
radicalement avec la diffusion turbulente. Stull a intnbtiiconcept de matrice de “transilience”,
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matrice contenant les taux d'échange d’air entre leseuddfifes mailles d’'une colonne
atmosphérique. Le coefficient, ; de la matrice est par exemple la concentration massique dans
la maillej au tempg + dt d’un traceur passif injecté uniformément dans la maifla temps en
guantité unitaire. Plus que d’'une parameétrisation,ab’ en fait d’'un cadre formel dans lequel
développer une paramétrisation. Dans ce formalismeifflastbn turbulente sera représentée
par une matrice d’échange tridiagonale (en un pas de tampsmaille n’échange qu’avec les
mailles immeédiatement au-dessus et au-dessous).

Stull et ses collaborateurs ont analysé les résultatsna@ations des grands tourbillons en
termes de matrices de transilience. Les résultats mostréla Fig. 3.13 ont été obtenus pour
une simulation des grands tourbillons d’'un cas acadénmdgumuche limite convective similaire
aux simulations de Moeng et Sullivan (1994) décrites paghDans ce cas particulier, le temps
caractéristique d’advection par les thermiquEs= z;/w*, est de I'ordre de 18 minutes. Pour
calculer les matrices, on commence par intégrer le mageis traceurs jusqu’a atteindre un état
de régime de la turbulence. On introduit alors un traceufiormément dans chaque couche du
modele. Apres un certain temps, on peut tracer le profilacamoyen de la concentration de ce
traceur. Les matrices de transilience associées, avdic&sa la couche d’origine et en ordonnée
la couche d’arrivée du traceur, sont montrées sur la Fi3,&insi que l'interprétation physique
de la forme de la matrice, en haut a gauche. Au-dessus dg, I'dr est tres peu affecté par la
turbulence. Seuls les termes diagonaux sont donc non nulboAt d’un tempg = 7', I'air de
la partie haute de la couche limite est descendu lentemeiicgonne de grands termes juste
en dessous de la diagonale. A 'opposé, on voit sur la gadeHa matrice que I'air provenant
de la couche de surface se répartit rapidement dans la esnelangée. A = 27, 'air de la
couche de surface se retrouve principalement en haut deitheanélangée. A la foista= T
ett = 2T, la matrice de transilience est fortement asymeétrique.-A 47T, I'air a eu le temps
de bien se mélanger et la matrice prend alors une forme ptaétsique, avec des coefficients
relativement uniformes dans la couche limite : de 'air ov&re de la couche limite se retrouve
a peu pres équi-réparti dans la couche limite au boudfide

La seule fermeture a proprement parler qui semble avéipebposée dans le cadre des
matrices de transilience est le modele asymétrique denRieChang (1992). Dans ce modele,
une forme particuliere est imposée a la matrice pournedmpte de I'opposition entre les
ascendances thermiques plus concentrées et les sulesdsus lentes. La premiere couche au-
dessus de la surface échange de l'air avec toutes les sitliees au-dessus tandis que toutes les
autres mailles transferent de I'air a la maille imméeimmént en dessous. On illustre le principe
de cette paramétrisation sur la Fig. 3.14. Cette parasaétyn permet d’obtenir un transport de
chaleur remontant le gradient de température potentidies autre traitement, dés lors que la
premiere couche du modele est plus chaude (en tempénatwentielle) que les couches au-
dessus.

3.3.3 Les moales en flux de masse

La derniere catégorie d’approches, celle a laquelleastaahe le modele du thermique
présenté ci-apres, est la catégorie des modeles eddlmxasse.
Les approches en flux de masse remontent aux travaux de19B8( et Arakawa et Schubert
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FiG. 3.13 — Calcul et interprétation d’'une matrice de trassitie a partir d’'une simulation des
grands tourbillons dans une couche limite convective. EBgjbert et al. (1989).

L'axe horizontal correspond a l'origine du traceur et Bawertical a la destination. Les iso-
contours montrent la distribution des traceurs au teh{pempté a partir de I'instant auquel les
traceurs sont introduits dans la simulation). Le tempsatarstiquel’ = z;/w* est de I'ordre de
18 minutes dans cette simulation.
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FIG. 3.14 — Forme prise par les matrices de transilience (azthdigége) dans le cas d’une formule
en diffusion turbulente a gauche et dans le cas du modaerection asymétrique de Pleim et
Chang (1992) a droite. On montre par des fleches sur desreedoverticales les échanges mis
en jeu dans ces paramétrisations et en grisé les élémentnuls de la matrice associée.

(1974) et etaient principalement motivées a leur oggiar la paramétrisation des mouvements
dans les cumulus.

On entend de facon générale par "flux de masse” une apprqguhtend a expliciter le
transport vertical par des mouvement (ou flux de masse) desisalis colonnes de la colonne
atmosphérique.

Les schémas de Tiedtke (1989) et Emanuel (1991) appagt¢rious les deux a cette
catégorie des schémas en flux de masse.

Dans le schéma de Tiedtke, on isole par exemple trois solmras, une pour les
ascendances rapides (au coeur des nuages convectifs), unéepadescentes précipitantes
(entretenues par I'évaporation des précipitationshetpour I'environnement. Dans les panaches
ascendants et descendants, on calcule explicitement fg®tatnre, I'eau etc... a chaque niveau,
sous des hypothéses de stationnarité, pour ensuitdexalevilan total dans la colonne.

Dans le cadre de I'etude de la couche limite et de la cormeqieu profonde, le concept
des flux de masse a été beaucoup utilisé d’'une faconvetagnt difféerente, en développant en
général des modeélisations simple a fin d’analyse plgt&@ de simulation proprement dite, en
utilisant une idéalisation des profils verticaux. Ces appes remontent aux travaux de Betts
(1973).

Dans ces approches, la couche limite convective est déenitune ou quelques couches
dans les quelles ont suppose que les quantités physigonebisa mélangées, et des couches
infiniment fines de transition au travers des quelles lesmifftes variables subissent des
discontinuités.

Pour une couche limite seche comme celle décrite plus, lautura typiquement une
discontinuité de température en surface, une temperattentielle unique sur toute la hauteur
de la couche limite, une nouvelle discontinuité au nivead’idversion, pour se raccorder au
profil de la troposphere libre.
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FIG. 3.15 — Vue transverse idéalisée d'un rouleau convadtfbase du modele du thermique.

3.4 Le mockle du thermique

3.4.1 Idealisation d’une cellule thermique

Le schéma développé ici s’appuie sur une vue idéaliséee cellule convective ou d'un
thermique proche de celle présentée plus haut.

Considérons un profil de température potentielle typdgiéa couche limite convective avec
une couche de surface (CS sur la Fig. 3.15) instable (tymgnéde une a quelques centaines de
metres d'épaisseur), une couche mélangée (CM sur la3Fi§) neutre, surmontée d’'une zone
stable (couche d’entrainement plus troposphere libre).

Dans cet environnement idéalisé, le thermique est vu ceompanache d’air chaud montant
de la couche de surface sous l'effet de sa flottabilité. Qopsse que l'air dans le thermique
conserve sa température potentielle virtuelle qui est detie de la couche de surfadg;s.®

On suppose de plus que le mouvement dans le panache estrsa@itoet sans friction, que
la vapeur d’eau ne condense pas et que l'air monte sous leffeutie sa flottabilité. Dans ce
cas, I'accélération verticale de I'air, dans le therngigsiécrit

dw 6w . ch— QCM

27— g = 3.61
dt v 0z g QCM ( )

SComme dans les sections précédentes, et afin d’allégemdtations, on noté la température potentielle
virtuelle.
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Dans ces conditions, I'air est accéléeré de maniéreoumié jusqu’au niveau ou la température
potentielle virtuelle dans I'environnement est supéeea celle de la couche de surface. On
retient ce niveau comme définition dg A ce niveau, le carré de la vitesse verticaigax est
egal a deux fois I'énergie potentielle disponible paucbnvection ou CAPE (pour Convective
Available Potential Energy)
L2 0y~ CAPE= /Z' gles—bem . (3.62)
2 0 Ocm

G

Au dessus de ce niveau, la vitesse verticale est encoraveon parle alors d
mais décroit pour finalement s’annuler au nivegifx ou

/ max bes—0, (3.63)
0 0

Cette intégrale est représentée par la zone griséeasgaliche de la Fig. 3.15. Dans la
logique de cette vision tres théorique, les particulesrdjui atteignent le point ou leur vitesse
s’annule peuvent ensuite redescendre puisqu’elles sorgt pllus lourdes que I'environnement.
On négligera cette possibilité dans les développenmaritsuivent en supposant que cette zone
d’overshoot est aussi une zone de mélange important.dité;gél semble qu’on observe souvent
des descentes d’air assez marquées sur les bords desgmaacbndants, sans doute alimentées
en grande partie par I'air provenant de ces overshoots.

Pour calculer le transport convectif, il faut en fait catle flux de masse par unité de surface
f = apw ou« est la fraction de la surface horizontale couverte par deagiees ascendants (on
parlera de couverture fractionnaire). Dans un premier gmpva supposer que le flux de masse
f ne dépend pas de l'altitude (panache conservatif) et oissayer de déterminer ce flux. Pour
cela, il est nécessaire de rentrer un peu plus en détad ldadescription de la géométrie du
thermique.

On va considérer ici la configuration en rouleau, plus sarglanalyser, c’est a dire une
situation ou on a une direction horizontale invariante,g@a@mple selon I'axe. L'ascendance
est alimentée par convergence horizontale dans la couchkaréace. Si les effets de friction et
de rotation sont négligés, et si on suppose que I'écoagmst stationnaire on a

WU 19 (3.64)
dy ps Oy
oup, est la pression de surface. Si on integre cette équatida krgeur de la cellule, on obtient
une estimation de la vitesse maximale

overshoot”)

2
Uinax = AP (3.65)
ou la notatiomA indique la difference entre les conditions a la base deéadance thermique et
dans I'environnement. Si on suppose qu’au sommet de la edimlie, la pression est la méme
dans I'environnement et dans le panache, on obtient enceurfa

s = p(2;) +/O I gpdz (3.66)



104 CHAPITRE 3. LE “MOD ELE DU THERMIQUE”

et donc, au premier ordre,

2 %
Vinax =~ —A/Igpdz (3.67)
~ 2/ rYcs—bem,. (3.68)
ps  bem

en supposant toujours quen/p ~ Af/6. Au coefficientp/p, pres, de I'ordre de 1 a 0,5 dans la
couche limite, cette estimation est exactement celle dédase verticale maximatemax.

D’autre part, en géométrie bidimensionnelle, le flux iaitdans le thermique doit &tre égal
a la convergence horizontale dans la couche de surface :

wmax (2i)p(21) = vmaxzsp(zs/2) (3.69)

ou [(z) est la largeur du rouleau a la hauteurAvec cette approche simple, la largeur de
'ascendance a l'inversion est I'épaisseur de la couchsuiface.

Le fait que les vitesses maximales horizontale et vertisalent du méme ordre de grandeur
implique en retour que la distandeentre la subsidence et I'ascendance est de l'ordre de 1.
En effet, si la largeur de la cellule était beaucoup plus grande que sa hauteur, une particule
partant de la distancé atteindrait le sommet de la couche limite avant d’atteirldrpanache
ascendant et créerait ainsi une ascendance seconddateeigbopie est effectivement observée
dans les expériences de Rayleigh-Benard. Dans la paisatien, le rapport = L/zmax est
utilise comme parametre libre. La couverture fractiorenast minimum au niveay ou elle vaut
a(z) = (%) /(rzmax). On en tire une relation de fermeture pour le calcul du flux dsse dans

I'ascendance :
_ lwmax  p(zs/2)2zsvV2CAPE

rzmax rzmax
Les observations et les simulations des grands tourbilkarggerent des rapports d’aspect
compris entre 1 et 10 et le plus souvent de I'ordrede3 (LeMone, 1973; Moeng et Sullivan,
1994; Atkinson et Zhang, 1996) pour les rouleaux de la colistiee convective seche. En fait, le
rapport d’aspect en question est le rapport entre la distagparant deux rouleaux et la hauteur
de la couche limite. Ce rapport d’aspect est donc é@al &a valeurr =1 qui sort de I'analyse
ci-dessus est donc compatible avec les résultats desadiond des grands tourbillons. Pour avoir
méconnu ce facteur 2 dans un premier temps, nous avonsireter2 comme valeur nominale
pour la paramétrisation et pour la plupart des tests ptéselus loin. La paramétrisation est en
fait relativement peu sensible a la valeur de ce paraniégrgui veut dire que l'instabilité dans
la couche de surface s’ajuste pour obtenir le bon flux de ndesel’ascendance).

(3.70)

3.4.2 Detrainement et environnement du thermique

On a supposé jusqu’ici que le flux de masse était constaustlddhermique. Cette hypothese
conduit & une couverture fractionnaire infinie au sommeéaa®uche limite, la ow est nul. En
pratique, ceci signifie que le thermique ne peut pas reslexaonstant et qu’il doit restituer
son air dans I'environnement. Pour la paramétrisatiorsuppose que, au-dessus de l'inversion,
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la largeur du thermique décroit pour s’annuleeraax (en pratique on teste ci-dessous une
décroissance linéaire et une décroissance quadratique

En plus, on permet que lair soit détrainé du thermiquassiteffet du mélange turbulent
en dessous de l'inversion. Ce détrainement est pris empteosous forme d’'un épluchage du
thermique. Une analyse d’échelle montre que I'épaisdeda couche limite d’'un jet pénétrant
dans un environnement au repos se développ¢ &n (voir par exemple Prandtl et Tietjens,
1934, Ch.IV). Dans notre cas, = v,/w ou v, est la viscosité turbulente du gaz. Pour une
vitesse typique de 1 m/s et une viscosité turbulente de 26 A = 10 m. On retient cette
formulation pour réduire la section du thermique en dessltat;, en considérank comme un
parametre ajustable.

3.4.3 Lesequations du mocele

La présentation précédente partait d’'un profil de terajpie idéalisé, avec notamment une
température potentielle constante dans la couche m&arigans la formulation complete,
qui doit pouvoir étre utilisee pour un profil de températiquelconque, le thermique est
encore caractérisé par sa vitesse verticafp $a température potentiell§)(et la couverture
fractionnaire des thermiqueg)( Le flux de masse dans les ascendances est paw (p est
supposeé identique a l'intérieur et a I'extérieur darinique). Notons

A Z ‘9(3)_9<Z”) "
1(z,2") —/Z gwdz (3.71)

Pour de l'air instable provenant de I'altitudgsi enz, 00/0z < 0), la CAPE est/(z, hi(z)) avec
hi(z) = min{z' t.q. 2’ > z etd(z) = 6(2’)}. On définit de méme le sommet du thermicugax
comme la valeur maximum de(z) avecht(z) = min{z' t. q. 2/ > z etl(z,2') = 0}.

Le flux de mass¢ est relié au flux d’air entraritet au flux d’air détraind par :

of
0z

En suivant I'analyse précédente (et I'EQ. 3.70), on piessuivant

—¢—d (3.72)

é(2) = p(=)\/2CAPE(2, h(2))/ (rzmax) (3.73)
sidf/0z < 0 et 0 sinon. En dessous dg le détrainement est calculé suivant
. o , .
d(z) = 5 (prV/Az/(rzmax)) (3.74)

Au dessus de;, on réduit la largeur du thermique suivattmax — z)/(zmax — zi)|*. Comme
¢ = 0 a cet endroit, le détralnement entreet zmax S’écrit

d(z) = —% [pzﬁd(zi) <Mﬂ (3.75)

Zmax — %
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On utilisep = 1 et = 2 dans la version standard.

Le niveau de l'inversior; est défini comme l'altitude ou la température a I'ime&r du
thermiqued devient plus petite que celle de I'environnement (débutalershoot). On calcule
alors les propriétés de l'air a I'intérieur du thermégsuivant I'équation de conservation

Qi?——e¢e-d¢ (3.76)

ou ¢ est un scalaire (y compris la température potentielle)'iedite . est relatif a
'environnement, est relié &y (dans le thermique) et a la valeur moyenne dans la maille
a un niveau donné

d=ad+(1—a)o. (3.77)

On recalcule la vitesse verticale moyenne dans le thermeaqunant compte de sa flottabilité,
a partir de I'equation
Ofw - 0—0,
= —du
0z wrgp 0,

L'entrainement n’a pas de contribution a I'Eq. 3.78 dansesure ou on suppose que l'air entre
dans le thermique avec une vitesse verticale nulle.

Pour le transport de la quantitée de mouvement, l'idée s gimple consiste a traiter les
deux composantes horizontalest v comme des scalaires. C’est cette approche qui est retenue
dans la version standard. On teste aussi une version damsll&a@n inclut un échange de
guantité de mouvement par les forces de pression exezoéede thermique et I'environnement.
Cet échange va tendre a incliner le thermique dont la sétdrizontale va progressivement
s’approcher de celle de I'environnement. Pour ce test, isauta géométrie tridimensionnelle
et on applique la formule utilisée pour calculer par examial trainée d'un ballon dans
I'atmosphere. Cette trainée s’exprime comme le pradiwitarré du vent apparent par la section
apparente et un coefficient de trainée. Dans la géoarteidimensionnelle, la section apparente
du thermique est+/a. Il faut diviser le terme de trainée paf pour se ramener a une force par
unité de surface horizontale de sorte qu’on obtient final@m

(3.78)

8fv
0z

~ est utilise comme parametre ajustable. A noter qu'on gé&ttendre a un freinage moins
efficace dans la configuration en rouleaux.

Le transport total d’'une variableest finalement donné par la somme du transport vers le haut
dans le thermique et du transport vers le bas dans I'envéroent avec un flux compensatoire

—f

\/_
— év, — dV + yp— T [|Ve = V||(Ve — V) (3.79)

pw'd = f(6— o) (3.80)
Une approximation supplémentaire est finalement inttedpour rendre le schéma plus
robuste. En effet, si on integre telle quelle 'Eq. 3.76,p@mut aboutir a des valeurs aberrantes

de ¢.. Considérons I'exemple d’un traceur initialement coefiténs la couche de surface dans
une situation convective. L'Eq. 3.76 prédirgit > 0 dans la couche mélangée alors qu'on a
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¢ = 0 de sorte gu'on auraip, < 0. Ce probleme provient de I'hypothése de stationnarite,
hypothése qu’on n’a pas envie de faire tomber, en paréicglour des raisons de simplicité.
Une alternative consiste a assimiler 'environnemengégigrandeurs moyennes. (= ¢). Cette
approximation qui est valide podr < 1, est en général utilisée dans les schémas de convection
profonde. Elle est moins évidente dans notre cas ou lassture fractionnaire des ascendances
est typiquement comprise entre 5 etB0Cette nouvelle approximation est validée a posteriori
par le bon comportement de la paramétrisation quand omig@ace a des simulations des grands
tourbillons.

Le schéma dépend finalement de 4 parametres ajustablescRoisir la valeur du rapport
d’aspectr = 2 on se base sur les observations dans les configurationsleaugule parametre
~ est fixé a 0 par soucis de simplicité. Finalement, lesipatees relatifs au détrainement sont
ajustés pour obtenir un bon accord avec les résultats rdalations des grands tourbillons
présentés dans la section suivante. Bien que diffesecdenbinaisons soient possibles, nous
retenons\ = 20 m ety = 2.

La discrétisation des équations est donnée par Houtaih €002).

3.4.4 Fermeture locale

La description ci-dessus ne traite que de la partie mébeHe du transport de couche limite.
Le mélange de petite échelle, important notamment dassuahe de surface, doit étre traité
avec une autre parameétrisation. Dans les tests montréa paite, on utilise pour ces échelles
soit la paramétrisation d’origine du modele du LMD soitileele Mellor et Yamada. Comme
on le verra par la suite, ces paramétrisations en diffusidoulente, sensées a I'origine traiter
'ensemble de la turbulence de couche limite, voient l@le se cantonner naturellement a la
couche de surface une fois la paramétrisation du thernaqtieee, cette derniere stabilisant le
profil de température dans la couche mélangée.

Un traitement spécial doit également étre appliquérges couches limites nocturnes.
Les formulations classiques en énergie cinétique teriiel sont connues pour s’effondrer en
conditions tres stables. Les tests effectués plus loim gdes cas de fort cycle diurne continental
confirment ce point. En I'absence de traitement spécifignepbserve la nuit un découplage
de la surface et de la premiére couche d’atmosphéere. Pallierpce probleme, on adopte
une formule citée dans un certain nombre de travaux et qujud la hauteur de la couche
limite doit étre au moins égale &y, = 0,07/f ou f est le facteur de Coriolis ens
Cette formule ayant la facheuse propriété d’étre diegeia I'équateur, on prend arbitrairement
f = 10~* s71. On en déduit une estimation d’un coefficient de diffusiorbtilente minimum
K.min = v*c2(1 — z/hmin)*-

3.5 Comparaison avec les simulations des grands tourbill@n

Pour valider la nouvelle paramétrisation, on se base téaodd sur des résultats de
simulations des grands tourbillons. L'avantage d'utilides résultats de simulations des grands
tourbillons plutdt que des observations réside danstigfe les conditions expérimentales sont
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connues exactement et peuvent étre modifiees, ainsi queldalus grande facilité d’acces a
des diagnostics spécifiques.

Ici, on a retenu les résultats de simulations des grandbitlmns utilisées par Ayotte et al.
(1996) dans une étude d’intercomparaison de parami@nsade la couche limite en conditions
neutres ou convectives.

3.5.1 Description des simulations des grands tourbillons

On ne donne ici qu’une description succincte des simulatigui sont décrites en détail
par Ayotte et al. (1996). Le code utilisé a été dével@plorigine par Moeng (1984). Il
est pseudo-spectral sur I'horizontale et en differencaedisur la verticale. Le domaine est
supposeé périodique horizontalement. La paramétosates tourbillons sous-mailles repose sur
une équation pronostique de I'eénergie cinétique tuabid.

Les simulations sont effectuées dans des conditionesesttpour des profils de température
neutres ou instables, avec un flux de chaleur prescrit emcud 0. Neuf simulations,
00WC, 05WC, 00SC, 03SC, 05SC, 24SC, 24F, 15B, 24B, sonségd. Elle different d’abord
par la valeur du flux de chaleur en surface (le 05 de 05SC qmneks par exemple a
w'@, =0,05 K m s') et par le profil initial de température potentielle. Lessiations WC
(weakly caped) présentent une inversion peu marquéeremebde couche limite contrairement
aux cas SC (strongly caped). Pour les simulations SC et W@npase un vent géostrophique
constant de 15 m$suivantz. La simulation 24F (Free) correspond a un cas de convelihian
sans forcage géostrophique alors que les cas 15B et 24BqlBees) correspondent a un vent
géeostrophique de 10 nTsuivantz et variant de 0 en surface a 20 m'a 2000 m suivany.
Les simulations 24SC et 05SC correspondent a peu presraulations B et SB de l'article de
Moeng et Sullivan (1994) dont les résultats sont montnes$ssFig. 3.4.

Toutes les simulations sont initialisees a partir de gmrmhomogenes horizontalement
auxquels on ajoute des petites perturbations aléatdines.premiere simulation est effectuée
sur une période debou T est un temps caractéristique (I'échelle de temps coiveede I'ordre
de 500 a 1000 s pour les simulations avec un flux non nul eraceiyf L'état final de cette
premiere simulation est alors utilisé pour initialises lsimulations des grands tourbillons et les
simulations uni-colonnes au temfss Les analyses présentées ci-dessous portent sur tapéri
[tl :t0+47',t2 :t0+107].

En plus des variables météorologiques, deux traceutgsgren compte dans les simulations
des grands tourbillons. Les deux sont initialisés au tetppsec une discontinuité a l'inversion
comme sulit :

B = 13,5; 0 <2< 1,01z

= 3,0; 2> 1,01z (3.81)
C = 0,0;0<2z<1,01z
= 1,0; 2> 1,01z (3.82)

Le traceur C est uniquement transporté alors que le trdeum analogue a la vapeur d’eau
dans l'idée des auteurs, est en plus forcé par un flux eacrCe flux est calculé en fonction
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du contraste entre la concentration dans I'atmospheeasus du sol et une valeur de surface
de 15 (unités arbitraires).

Pour ces differentes simulations, I'auteur de I'étudetrauvé au fil de la toile derriere les
rangées d’éoliennes qu’il commercialise en Australieodsia gracieusement communiqué les
profils de début et de fin des simulations des grands toansilINous disposons a la fois des
moyennes des differentes variables du modele et des megates termes croisés (variances et
covariances). Enrevanche, il n’a pas été possible dgérer ou de recalculer d’autres grandeurs
qui auraient pourtant été intéressantes pour la vadidate la paramétrisation tels les moments
d’ordre 3 ou les facteurs d’asymétrie.

3.5.2 Les simulations uni-colonnes

On compare les résultats des simulations de Ayotte et @BG)lavec les résultats d’'une
version uni-colonne du modele LMDZ. Dans le modele urieoae, restreint aux processus
de couche limite, I'équation donnant I'évolution temelte des variables, v, 0, B et C' peut
s’écrire de facon géneérique

0o 1 0pw'¢/

L =8,— =

ot p 0z
Le terme sourceS, est le forcage géostrophique pour le veSt (= f(v—v,) et S, =
—f (u— uy)). Il est nul pour les autres variables.

Le flux de surface est prescrit pour le tracéufil est nul) et pour la température potentielle.
Pour les vents et le tracei®, la condition en surface suit les relations de similitud&dsinger-

(3.83)

Dyer :
[l _ 1 {m <Z+ZO) —v, <3>} (3.84)
Uy K 20 L
Bl — BS o l Z + 2o _ i
B,  k {ln ( 20 > Vi (Lﬂ (3.85)

ou v, et By sont le vent et la concentration du traceidans la premiere couche du modele.
rk = 0,4 est la constante de Von Karman/eest la longueur de Monin-Obukov. Les fonctions
1, ety sont calculées avec les formules données dans la Tabp®Brt; = v, = 15,73 =5
etR=1.

Au sein de I'atmosphere, le flux turbulent dans les diffiégsgeux de paramétrisations testés
peut s’écrire de fagcon générique comme

pwd = —pk, (? - m) +f(6-0) (3.86)
ouI'y est un terme de contre-gradient.
On compare difféerentes paramétrisations de la couchielim
— MY : K, est calculé suivant le schéma de MYlgt= 0 pour toutes les variableg=0.
— MY+TH : idem mais en activant le modéle du thermique pousleul def et¢. C'est cette
version qui est considérée comme le modele standarduwthedimite avec thermiques.
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— LMD : K, est calculé avec la paramétrisation standard du LMD &yee 0 et f = 0.
— LMD+CG : comme LMD mais avec en plus un terme de contre-gradpour la
température potentielle.
— LMD+AJS : comme LMD a ceci pres qu’un ajustement convessi appliqué &.
— LMD+TH : comme LMD avec activation du modele du thermique.
— HB : la paramétrisation de Holtslag et Boville, telle dléesst décrite par Ayotte et al.
(1996).f = 0. K, est prescrit en fonction de l'altitude en incluant des atspeon locaux.
Le contre-gradient’ est non nul poué, B etC.
Les simulations de HB et MY sont des duplications de cellésgmtées par Ayotte et al. (1996)
et donnent des résultats trés proches de ceux préskanéd article®
Les simulations sont effectuées avec la grille verticalesimulations des grands tourbillons,
avec une taille de mailles de 10 ou 20 m suivant les cas. Su&/aas également, le pas de temps
varie entre 15 et 100 s.

3.5.3 Resultats nunériques

Sur la Fig. 3.16, on commence par montrer les profils vericiutempérature potentielle,
de flux de chaleur, de traceurs et de vents pour 4 cas, a ladaisles simulations des grands
tourbillons et pour le modele du thermique dans sa configuranominale (MY+TH avec
A=20m,v = 2,r = 2ety = 0). On montre les profils initiaux ainsi que les moyennes
entret; =ty + 47 etty =ty + 107.

L'accord apparemment tres bon entre la paramétrisatiolese simulations des grands
tourbillons est d0 pour une grande part au forcage tragraignant de ces simulations
académigues. Comme on I'a expliqué plus haut, avec un wrdéiuchaleur prescrit en surface
et une température homogene dans la couche mélangaediee est essentiellement contraint
a chauffer uniformément la couche mélangée et le fluxewdg donc que décroitre a peu pres
uniformément depuis la surface jusqu’a I'inversion.

Les Fig. 3.17 et 3.18 montrent les résultats pour les cas @5 24SC pour les
paramétrisations de HB et MY. La paramétrisation de HBasepmorte globalement bien dans ce
type de conditions (Ayotte et al., 1996). Cette paramdtinos a cependant tendance a exagérer
l'inversion. Elle surestime aussi I'entrainement en s@hde couche limite dans le cas 05WC
alors qu’elle le sous-estime legerement pour le cas 24®Cschéma de MY sous-estime
systématiquement I'entrainement. A noter que le bon ralcoglatif pour le flux n’est obtenu
dans ce cas que grace a une déstabilisation du profil qe&rature potentielle sans laquelle on ne
peut avoir un flux vers le haut. Les figures 3.19, 3.20, 3.212%, ®orrespondant respectivement
aux simulations LMD, LMD+CG, LMD+AJS et LMD+TH, illustrefimportance du traitement
des aspects non locaux. La paramétrisation du LMD sansnatraitement aboutit a des
atmospheres tres instables avec peu d’entrainemepnamest dans le cas 24SC. L'introduction
d’un contre-gradient (LMD+CG) résout seulement en pddiprobleme. Le contre-gradient,

60n n’a réussi a retrouver les résultats de Ayotte queamvoir identifie une coquille dans les équations de
Businger données dans l'article. Cette coquille n'ét@siblement pas présente dans le modele utilisé pour les
simulations.
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FIG. 3.16 — Comparaison des résultats des simulations dedgjtanrbillons avec ceux obtenus
avec le modele du thermique (MY+TH) en mode uni-colonnesdsa configuration nominale
(AN=20,pu =2,7r =2ety = 0) pour les cas (05WC, 05SC, 24SC et 24F). Pour chaque cas,
on montre le profil initial (pointilles), la moyenne entesltemps; et ¢, pour le simulations
des grands tourbillons (courbe fine) et le modele du tharen{gourbe épaisse). Il n'y a pas de
valeur initiale pour le flux de chaleur. Pour le cas 24F, ledvsont nuls.
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FIG. 3.17 — Comparaison des résultats de la paramétrisatioavdc les simulations des grands
tourbillons pour les cas 05WC et 24SC.
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FIG. 3.18 — Comparaison des résultats de la paramétrisatitoawdc les simulations des grands
tourbillons pour les cas 05WC et 24SC.
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FIG. 3.19 — Comparaison des résultats de la paramétrisalitihdvec les simulations des grands
tourbillons pour les cas 05WC et 24SC.
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grands tourbillons pour les cas 05WC et 24SC.
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FIG. 3.21 — Comparaison des résultats de la paramétrisaMiDHAJS avec les simulations des
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imposé ici indépendamment de l'intensité de I'instadjlest trop fort dans le cas 05WC mais
trop faible pour 24SC. L'ajustement sec (LMD+AJS) amdaidfune certaine facon les profils
de température potentielle mais sans affecter beauceapdinement des traceurs en sommet
de couche limite. En revanche, I'activation du modeéle darrtiique (LMD+TH) conduit a des
résultats tres proches de MY+TH.

Afin de quantifier cette intercomparaison, nous retenondidEmostics proposés par Ayotte
et al. (1996) et qui se concentrent sur I'entrainement emset de couche limite. En particulier,
ils proposent de calculer pour un scalair@, B ou C), le coefficient

1

H
AL = e 19l t) = 0 )] d

= [T )t (3.87)

tf - tl to
(3.88)

ou H est une altitude située au-dessus du sommet de couche.l@gtcoefficient est facile a
calculer en utilisant directement les profils aux instagtst ¢ ;. Pour les estimations montrées
sur les figures on a retenu comme profil final la moyenne eéng¥, avect; = (t; +t2)/2. Pour
les traceursAl est l'aire qui sépare les courbes pleine et pointilléelessus de la discontinuité.

Sur la Fig. 3.23 on montre, pour les neuf cas étudiés patt@gb al. (1996), le coefficiem1
pour les simulations des grands tourbillons, pour le m®odalthermique et pour les schémas de
HB et MY. La paramétrisation de MY tend a sous-estimer&@ysttiquement I'entrainement.
Le schéma de HB surestime I'entrainement pour le cas 05WYW& ke sous-estime pour les
autres cas. Les deux schémas ne réussissent pas e&prédntrainement significatif dans le
cas de convection libre. Dans l'intercomparaison de Ayettal. (1996), on retrouve le méme
comportement pour tous les schémas testés sauf pour ualendd “couche mélangée” qui
tend, lui, a surestimer systéematiquement I'entraingniéaccord avec les simulations des grands
tourbillons est généralement meilleur pour le model¢éhdumique pour les coefficientsl ainsi
gue pour la température de I'air pres de la surface (depaieneau de la Fig. 3.23).

Sur la Fig. 3.24, on voit que la couche limite du LMD tend aestimer I'entrainement pour
les cas intermédiaires (00SC, 03SC et 05SC). Cette suastn est peu sensible au traitement
des aspects non locaux. Pour les cas trés convectifsesmoldele du thermique arrive a effectuer
un transport raisonnable. A nouveau, I'entrainementut@lavec LMD+TH est tres proche de
celui obtenu avec MY+TH (excepté dans les cas intermédigoour la température potentielle
ou on conserve la surestimation par le modele du LMD).

3.5.4 Sensibilie aux parametres

Comme on I'a dit plus haut, les résultats des simulatiosgydands tourbillons ont été utilisés
pour sélectionner les valeurs nominales des paramettedgdétrainement. La figure Fig. 3.25
montre le parametrd1 pour la température potentielle et le traceur B et pouédiifites valeurs
des parametres\(= 80 m, A = 0 m,r =5 ety = 1). Quand on augmente on diminueA1l dans
les cas convectifs. A I'opposé, sans épluchage en deslolisiversion A = 0), ou quand on
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FiIG. 3.23 — Coefficientsi1 pour la température potentielle et pour les tracd®iet C' ainsi que
I'évolution de la température en surface (valeur moyesmteet; ett, moins celle &) pour les

9 simulations. On compare les résultats des simulatioagytEnds tourbillons avec la version
nominale du modéle du thermique £ 20 m, u = 2, r = 2 ety = 0) et avec HB et MY.

utilise une décroissance moindre au-dessus de I'invefgie= 1), I'entrainement est surestime.
Cependant, une simulation aveéc= 80 m ety = 1 produit un accord avec les simulations des
grands tourbillons aussi bon que le cas nominal. L'engéraient est relativement peu sensible au
rapport d’aspect. Enfin, quand on prend en compte I'échange de quantité deemoent entre

le thermique et I'environnement = 0, 5), on ne modifie pas non plus beaucoup I'entrainement.

Pour finir, remarquons que, méme pour des valeurs des ptmesnassez €loignées des
valeurs nominales, le modele du thermique conserve unedensibilité aux flux de surface et
aux profils initiaux. Par exemple, podr le coefficient pourd1 est toujours un peu plus grand
pour le cas 24F que pour le cas 24S£&; est aussi systematiquement plus grand pour le cas
05SC que pour le cas 05WC. Enfin, pour le tracButes résultats sont encore moins sensibles
aux parametres du modele (les résultats sont similpwasC).



3.5. COMPARAISON AVEC LES SIMULATIONS DES GRANDS TOURBILLO NS 117

Al Alg

LES
O—OLMD ,
20 ®—@LMD+TH

O——H LMD+CG

=—u MD+AJS

oowc
05WC [
00SC
03SC
05SC
24SC
24F -
15B -
24B
oowcC
05WC
00SC
03SC
05SC
24SC
24F
158
24B

FIG. 3.24 — CoefficientsAl pour la température potentielle et pour le tracétmpour les
simulations utilisant la couche limite diffuse du LMD avaff@rents traitements pour les aspects
non locaux (LMD, LMD+CG, LMD+AJS et LMD+TH).
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FIG. 3.25 — Coefficientd1 normalisé pour la température potentielle et le traceudB montre
les résultats des simulations des grands tourbillons miol@ele du thermique a la fois dans sa
configuration nominaleN = 20 m, u = 2, r = 2 ety = 0) et pour les expériences de sensibilité
dans lesquelles on a changé la valeur d’un ou deux paraséte cas “incliné” correspond
a~ = 0,5 (se reporter au texte pour plus de détails). Les lignességs (simulations des

grands tourbillons et modele du thermique en configuratieminale) sont déja montrées sur
la Fig. 3.23.
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FIG. 3.26 — Structure du thermique pour le cas 24SC. Pour le pregraphe, la courbe fine (resp.
épaisse) correspond a la surface fractionnaire avasp.(apres) épluchage. Pout?’” (courbe
épaisse sur le dernier graphe) on montre la decompogtitre le thermique (courbe fine) et la
partie diffuse (tireté).

3.5.5 Dans le thermique

La Fig. 3.26 montre la structure du thermique telle qu’edfiesimulée avec la paramétrisation
nominale ainsi que la decomposition du flux de chaleur dafpartie du thermique a proprement
parler (courbe fine) et la partie diffuse paramétrisee &¥echéma de MY (courbe pointillee). La
chaleur est d’abord transférée dans la couche de suréade pchéma de MY puis répartie dans
la couche limite par le thermique. Dans la couche mélang&bermique transporte la chaleur
vers le haut malgré une atmosphére legerement stable.

A remarquer que, quand elle est utilisée seule, la parsagon de MY est active également
dans la couche mélangée du fait de la déstabilisatiorrafil ge température.

Les thermiques couvrent environ40e la surface. On obtient des valeurs similaires pour
les autres cas. A noter que le bon accord en termes d’eetn&im qu’on obtient avec = 5
correspond a des couvertures beaucoup plus faible}3@es valeurs sont en accord avec les
analyses des simulations des grands tourbillons (Moengilévéh, 1994) (qui montrent des
fractions de 10-2¢} avec un rapport d'aspect de 2-3). Les mesures avions darddiions
similaires conduisent a des résultats semblables @i et Hacker, 1993). Les valeurs sont
cependant dans la tranche basse des observations ce quétpeuelié au fait que nous ne
considérons comme ascendance que l'air qui provientteineent de la couche de surface sous
I'effet de sa flottabilité.

3.5.6 Moments du second ordre

La comparaison des moments d’ordre 2 aux résultats dedagions des grands tourbillons
permet de mieux comprendre le comportement de la paraatdm et la physique de la couche
limite convective.
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Cette comparaison pour les cas 05WC et 24SC est montréeBigy. [3.27. Dans les résultats
de simulations des grands tourbillons fournis par Ayottei(bes épaisses), les moments d’ordre
deux contiennent la partie explicite plus la partie parais@&e pour le vent et seulement la partie
explicite pour la température. Pour la paramétrisatmnmontre a la fois la contribution des
thermiques (tiretés)

¢° = &d—0¢) +(1—a) (. — o)’ (3.89)
= (6—0) (3.90)

1—a

et la somme de cette contribution avec la contribution deriaé&ture locale (courbes fines).

Dans la couche de surface, les fluctuations de vent et destamopé sont bien reproduites. La
legere surestimation d#* est sans doute due au fait que les résultats des simulaiésrgrands
tourbillons n'incluent pas la partie paramétrisée. o

Dans la couche mélangée, pdurl < z/z < 0,6, la prédiction de&?’* par le modele du
thermique est aussi tres proche des résultats des siondakes grands tourbillons. En revanche,
w'? est sous-évalué d’un facteur 2 environ. Ceci peut se cenape de la facon suivante. Dans la
couche mélangée, nous tenons compte seulement de la |ggetaux structures méso-échelles,
en nous basant sur une vue idéalisee d’'un thermique hemeogh vent et en température
comme l'illustrent les graphes du haut de la Fig. 3.28. Dan%4lité, I'air dans le thermique
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B inside thermals FIG. 3.28 — Des vues schématiques de
[ Environment . ,
) Eddies W/ W, 0/6. sondages horizontaux de€ et ¢’ pour
E le thermique idéalisé sous-tendant la
ng présente paramétrisation (figures du
EE haut) et pour une vision un peu plus
= O z . - H
52 réaliste incluant des tourbillons de pe-
N . , . age
= tite échelle (figures du milieu) sont
c Z pY 11 H ”
=g m comparées a des “composites” obte-
E L nues a partir de vols avions (figures
du bas). Les “composites” sont ceux
@, " de Williams et Hacker (1992), Fig. 5,
SE= v dow] SE
§§ — Mean 0 [~ 0 Fre=offoreocd et correspondent &,2 < z/z <
SE ... Variance -k ‘I sk 0,3. La courbe pleine représente la
o 4 -L i A = .
6° o 1 2 3 0 1 2 3 structure moyenne des thermiques.

La courbe tiretée montre la variance

associée aux differents thermiques
échantillonnés pour construire I'image

moyenne. Dans l'analyse en compo-

sites, les thermiques sont superposés
sur la méme échelle de longueur.

(et dans I'environnement mais dans une moindre mesuregadérnent turbulent & plus petite
échelle. Cependant, comme on I'a dit plus haut, les fluinatde température associées avec
ces fluctuations de petite échelle desont petites parce que est relativement homogene
verticalement, a la fois dans le thermique et dans I'emvieznent. Avec une vue lagrangienne
des choses, on peut dire qu’une fluctuation positive de lpéeature est attribuée a une particule
de fluide qui provient de la couche de surface. Dans une linoitevisqueuse, que la trajectoire
empruntée par la particule soit une ligne droite ou qu'slég@parente davantage a une marche
aléatoire importe peu. La vue un peu moins simpliste duntiggre dans laquelle on superpose
de la turbulence de petite échelle au structures orgesisst illustrée sur les graphes du milieu
de la Fig. 3.28. Puisque les fluctuations a haute frequeeae sont seulement partiellement
associées a des fluctuationsfées deux visions conduisent a des flux de chaleur compsabl
C’est bien ce que suggerent les analyses en composite tHarigl(1991) présentées plus haut,
dont deux exemples sont reproduits en bas de la Fig. 3.28.

En revanche, dans le haut de la couche mélangée et dansdalamtrainement, le modele
ne reproduit correctement ni les moments d’ordre deux derfgpérature ni ceux du vent. En
fait, les processus en jeu dans cette région sont beaudaspcpmpliqués. lls sont resumés
ici dans I'épluchage du thermique. La réduction de I'dn&ctionnaire au-dessus du niveau
d’inversion cache en fait des particules qui, apres owmthedescendent pour &tre mélangées
dans I'environnement plus bas que leur niveau d’excursiaximale. Si on prenait en compte ces
aller-retours de facon plus explicite, on pourrait abcuties flux de chaleur identiques mais pour
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des valeurs dé” tres supérieures. On peut penser de méme que les ondesavité,gexcitees
en particulier par la percussion des panaches thermiquedaaouche d’inversion, contribuent
peu au flux de chaleur malgré des fluctuations importantem@érature (dues au fort gradient
vertical de température potentielle a cette endroit)fdieque, dans les simulations des grands
tourbillons, on ait encore des fluctuations importantesaderpérature pour/z; = 1,5, a une
altitude ouw’¢” = 0, souligne le fait que seulement une part des fluctuatiormikeintes est
impliquée dans des processus d’échange.

3.5.7 Transport de quantitt de mouvement

A titre d’illustration, on compare sur la Fig. 3.29 le ventrizontal simulé avec la

paramétrisation nominale et avec celle incluant un teregainée (on choisit = 0, 5). Dans

la version standard, le vent est constant dans le thermigigkessus de la couche de surface.
Quand on introduit la trainée, le thermique s’incline etvent converge vers la valeur dans
'environnement. L'impact n’est pas vraiment positif. €lde genre de raffinements auxquels
on pourrait penser si on avait acces a des diagnosticdghaglés des simulations des grands
tourbillons. Il faut cependant se souvenir que I'impactlssrflux de chaleur et de traceurs est
faible.
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FIc. 3.30 — Température po-
tentielle virtuelle enregistrée a
Trappes les 8 et 9 aolt 1998
et hauteur de la couche limite
(points; voir texte). Les profils

sont décalés suivant I'heure de
laché du ballon : le temps cor-
| respond au point de surface de
| ‘ chaque profil et la relation entre

2. 18 00 06 12 18 00 temps et température est de 2,75
8A98 | 9A98 K/h
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3.6 Simulations uni-colonnes de la POl 2 dESQUIF

On illustre 'impact de la nouvelle paramétrisation dans aonfiguration moins académique
en utilisant le modele de circulation générale en versioicolonne. Dans cette configuration, la
couche limite est couplée aux autres processus commedamagnent et la résolution verticale
est plus proche des configurations classiques des modelegalilation. Pour ce faire, on
s’appuie sur un cas de convection seche bien dévelomgbservé dans la région parisienne
pendant la campagne ESQUIF, plus précisement lors declande Période d’Observation
Intensive de cette campagne (POI 2), en aolt 1998.

3.6.1 LaPOI2dESQUIF

ESQUIF (‘Etude et Simulation de la QUalité de I'air en lle de Frana=) un projet dedié a
I'étude et a la modélisation de la qualité de I'air damsdgion parisienne (Menut et al., 2000). La
POI 2 d’ESQUIF correspondait a une période tres chaudss, des vents faibles et sans nuages,
c’est-a-dire un cas idéal pour tester le modele du thgumilLa POI 2 s’est déroulée du 7 au
11 aolt 1998, et précédait de peu un tres important pipadletion a I'ozone dans la région
parisienne.

Pour la validation du modele, on a utilisé les observatida la température, de I'humidité
relative et de la pression a 2 m au-dessus du sol enreggstoites les heures par le réseau
Mesonet de Météo-France déployé autour de Paris. Os< atilisé les sondages de Trappes.
En plus des sondages effectués en routine a 00 :00 et 1Zhdd@es TU comme toutes les
heures utilisées dans cette section), nous disposionsrattages additionnels effectués toutes
les 3 heures. La Fig. 3.30 illustre I'évolution de la sturetde la couche limite pendant la
POI. La hauteur de la couche limite est marquée par desgpsuntdes profils de température
potentielle. Cette hauteur est déterminée a partir deml sur un nombre de Richardson non
local, R;, > 0,21, calculé suivant I'Eq. 3.42. Pour les sondages, on censidomme altitude de
réferencez; le premier point disponible sur les profils (situé entre B&tn suivant les cas).

Les 8 et 9 aolt correspondent a des conditions typiquesodehe limite convective
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développée avec, la nuit, une couche limite écrasés @300 premiers metres et, l'apres-
midi, une température bien mélangée jusque 2300 m le 8G4 &h le 9 aolt.

3.6.2 Les simulations unidimensionnelles

Les simulations sont effectuées sur la période du 7 auu® e partant des sondages de
23 :30, le 6. Le 7, qui ne présentait pas une couche coneebtan développée, est utilisé
comme période de mise en régime pour les paramétrisati@s champs météorologiques sont
a nouveau initialisés avec les sondages du 8 aolt a Le30ésultats sont présentés pour les 8
eto9.

Dans les simulations, I'albédo de surface est fixé a 0t18 lngueur de rugosité a 0,4 m.
Linertie thermique de la surface est ajustée a 30003 s1'/2 K~!, valeur typique des
surfaces continentales, de maniere a reproduire cemegit I'amplitude du cycle diurne de la
température de surface. La température initiale du sdbese a 292 K dans les 11 niveaux du
modele de sub-surface. Enfin, I'aridité du sglqui relie I'évaporation a I'’humidité spécifique
g selonE = 1,358pu.?[qs(Ts) — ¢] (Laval et al., 1981), ne varie pas au cours du temps et est
utilisee comme parametre ajustable des simulations.r&mddinalement = 0, 08 pour obtenir
une évolution de 'humidité en surface comparable aecaliservée sur les 3 jours.

Malgré des vents faibles, il faut prendre en compte le dge;grande échelle dans ces
simulations. Pour la vapeur d’eau, et parce que la POI é&aburvue de nuages, 'lhumiditée
spécifigue du modele n’est affectée que par I'eévaponatin surface et la paramétrisation de la
couche limite. Dans I'atmosphere libre, on observe urassment systématique pendant le 8
ao(t qui ne peut s’expliquer que comme un effet de la gractielle. Il peut s’agir par exemple
d’'une advection d’air sec et chaud depuis le sud. Afin de garddorcage aussi simple que
possible, on prescrit ce forcage comme une subsidence

9 __ %
ot dp

avecw = wy X sin (27p/ps) etwy=0,6 Pa s' — correspondant a une vitesse d’environ 1cm/s
dans la troposphere moyenne —. Avec ce forcage, on ohireassechement correct au court de
la journée du 8 aolit.

En principe, la dérivation est moins directe pour la terapé&e du fait de I'importance du
forcage radiatif. Cependant, comme le forcage radiatifans doute assez bien simulé pendant
cette période sans nuages, on retient la méme approchecduidtats montrent qu’il faut rajouter
un terme de chauffage par la grande échelle pour obteniceor@ satisfaisant dans la moyenne
atmosphere. On retient la méme forme que précédemmaistavecw, = 0,3 Pa s pour le 8
aolt etwy = 0 pour le 9.

Dans les simulations que nous présentons ici, le vent tvatdt est directement forcé par des
valeurs interpolées linéairement entre deux radiosgpeslaOn utilise une discrétisation verticale
avec 40 couches, typique des résolutions qui seront égdisavec le modele de circulation
générale dans les années qui viennent. Le premier niestacentré a environ 40 m au-dessus

de la surface et le B"€niveau est situé vers 4,4 km avec une résolution vertidal8600 m
entre 1,5 et 3,5 km. Le modele est intégré avec un pas destdm3 minutes.

(3.91)
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Fig. 3.30.
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3.6.3 Resultats

nous présentons tout d’abord des comparaisons effecawvee le modele du thermique dans
sa configuration nominale et les schéma de MY et HB. Sur la¥8] on compare latempérature
et I'humidité spécifique simulées dans le premier nivdamodele avec les sondages de Trappes
au méme niveau et les mesures Mesonet a 2 m. A noter que;bggivdu modele a été réglé de
facon a reproduire correctement la température de cif@érive et amplitude du cycle diurne)
et la dérive de I'humidité de surface observée a Traplpes mesures Mesonet, a 2 m au-dessus
du sol, donnent une idée de la stabilité de la couche dasidt des fluctuations des champs
météorologiques pres de la surface.

La Fig. 3.32 montre une comparaison des sondages de Trappekea résultats du modele
pour la température potentielle virtuellg (K) et I'humidité spécifiquey (g/kg) pour le 9 aolt a
5:30et 17 :30.

Pour les sondages de 5 :30, les profils montrent deux coucimeerdion. La plus basse
correspond au sommet de la couche limite nocturne avecesnfart gradient a 500 m au-
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FIG. 3.32 — Température po-
tentielle virtuelle et humidité
spécifique pour le 9 aolt.
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dessus de la surface. La couche limite nocturne est bieageptée avec les 3 paramétrisations.
Ceci n'est pas surprenant dans la mesure ou on a modifigdap#risation de MY (aussi bien
guand elle est utilisée seule qu'avec le modele du there)igour les conditions tres stables
en suivant Holtslag et al. (1990) comme on I'explique plusthéa couche résiduelle (vers
2200 m) est mieux simulée avec le modele du thermique td’faie meilleure simulation de la
couche convective le 8. Au-dessus de cette inversionuébé] les profils sont essentiellement
déterminés par le forcage de grande échelle.

A 17 :30 les profils sont le reflet des processus convectifsatbutdd’apres-midi. Le modele
du thermique montre un accord bien meilleur avec les sorsjayec une hauteur de couche
limite de 2500 m alors que les schémas de HB et MY la trouverg 2000 m. La surestimation
deq au-dela de 2700 m n’est due qu’au forcage de grande echell

On effectue les mémes tests de sensibilité que ceux miEs@our la comparaison aux
simulations des grands tourbillons (Fig. 3.33). La seligl@st généralement moindre. A noter
en particulier que le détail de la facon dont on décrit érainement au-dessus de l'inversion
importe peu, ce qui ce comprend aisément vue la résolugditale trés grossiere a ce niveau.
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FIG. 3.34 — Grille utilisée pour les simulations guidées ebmées sur la France avec
'emplacement du SIRTA et des stations radon de HD et JFJ.

3.7 Sensibilie du transport des traceursa la paramétrisation
de la couche limite

On présente dans cette section des tests relatifs au trankgs traceurs avec les nouveaux
schémas de couche limite. On se concentre sur le mois kB, pour lequel on dispose
a la fois des sondages de la POI2 d’'ESQUIF et de mesures denRedcontinu en Europe,
montrant un fort cycle diurne pour la méme période. Onisgipour ce faire des simulations
tridimensionnelles, zoomées sur le nord de la France dégsipar les réanalyses ERA40. Pour le
vent, on utilise des constantes de temps de guidage dift&ra I'extérieur (2h30) et a I'intérieur
(1 jour) du domaine zoomé — en pratique cette constantepéstfiee comme une fonction de
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FiG. 3.35 — Evolution, pour la période du 1 au 20 ao(t 1998, dmtecentration de radon en
surface a Heidelberg (en haut, Bqt), et, dans la premiére couche du modéle, de la tempeératur
(K), de I'humidité relative (%) et de I'humidité spécitiq (g/kg). Pour les trois courbes du bas,
les données correspondent aux réanalyses ERA40 inkepdhns la couche correspondante.

la taille de la maille considérée —. Pour la températwichamidité relative, on applique une
constante de temps uniforme de 1 jour. Le guidage est des@&u contraignant pour le modele
a l'intérieur du maillage. Le guidage plus important duntva I'extérieur du domaine garantit
une bonne représentation de I'advection a grande &;lezil phase avec la situation synoptique
observée. Sur la Fig. 3.34 on montre le maillage, la pasitio SIRTA et des deux stations de
mesure du radon utilisées par la suite, I'une située déleerg (HD), a basse altitude, et I'autre
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FiG. 3.36 — Cycle diurne moyen du radon en surface a Heidelledpas la premiére couche
du modele, de la température, de I'humidité relativepgtcfique dans la premiére couche du
modele (période du 7 au 10 aodt).

située au sommet du Jungfraujoch (JFJ), a 3400 m d’adtitdd

Comme pour les simulations unidimensionnelles préssntédessus, il est tout d’abord
nécessaire d’ajuster I'inertie thermique et 'lhumiditésol. Des tests discutés dans la conclusion
de ce chapitre montrent que les modeles de sol a notre diigpo (y compris le modele
ORCHIDEE) ne sont pas capables de maintenir des concemsatieau correctes en I'absence
de pluie. On choisit donc d’'imposer I'humidité du sol, cel gevient a imposer le facteur
b = E/Epot. On choisit pour le mois d’'aolf = 0, 133, c’est-a-dire 10/75 ou 10 mm est
la hauteur d’eau dans le sol et 75 mm la hauteur a partir deeley = 1 (se reporter a la
description des paramétrisations physiques de LMDZ,i@e@t1.3).

On montre sur la Fig. 3.35 les résultats d’'une simulation&ference utilisant la version
nominale du modele du thermique (MY+TH). On voit que le rledeproduit correctement a la
fois I'évolution sur le mois et le cycle diurne de la concatibn de radon mesurée a Heidelberg
(HD) et des variables météorologiques en région pammePour les variables météorologiques,
on compare sur cette figure les valeurs obtenues dans lagreeatiuche du modeéle aux sorties
des reanalyses ERA40 du ECMWEF interpolées a la mémwddti Le réglage de l'inertie
thermique (a 1700 USI) et de I'humidité du sol (a 10 mm d)ea été fait en privilegiant la
premiere dizaine de jours. On voit qu’avec ce réglage oussstime le cycle diurne apres le 13
ao(t, et ce a la fois pour la température et le radon.

On privilegie dans ce qui suit la période du 7 au 10 janvigr @prrespondait a un fort
cycle diurne estival, période au milieu de laquelle onéjise des radiosondages de la POI2

’Caracteéristiques des stations de mesur&tign.
HD Heidelberg 49°24 N,8°42 W 116 m
JFJ  Jungfraujoch 46°33 N,7°59 W 3454 m
8Les données radon pour ces deux stations nous ont étélaiment fournies par Michel Ramonet (LSCE).
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FiG. 3.37 — Evolution de la température et de 'humidité $iidee a Trappes et pour trois des
simulations pour les 7, 8 et 9 aolit, journées pour lesgsielh dispose des radiosondages a haute
frequence. Les valeurs simulées correspondent a laiprercouche du modele et sont donc a
comparer aux données de Trappes a 35 m.
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Fic. 3.38 — Influence de 'humidité du sol. Cycles diurnes duwradde 'humidité et de la
température (période du 7 au 10 aolt 1998) pour la simnlatominale (MYTH, contenu en
eau du sol de 10 mm) et des simulations avec un contenu diM3@HQS5) ou multiplié
(MYQS20) par 2.



130 CHAPITRE 3. LE “MOD ELE DU THERMIQUE”

d’ESQUIF. La Fig. 3.36 montre pour cette période le cycleé moyen des differentes quantités
montrées sur la Fig. 3.35 pour les simulations LMD(+CG), DMH, MY et MY+TH. La
température est bien réglée pour 'ensemble des siooktLe cycle diurne du radon est
relativement bien reproduit avec les differents modédlesradon, accumulé pres de la surface
la nuit dans la couche limite nocturne, se dilue au cours dedtinée en méme temps que se
développe la couche limite convective. On voit cependantlg cycle diurne des concentrations
de surface est davantage sensible a la paramétrisatidiffesion qu’a I'utilisation ou non du
modele du thermique (qui tend a creuser un peu plus ce dyalee). A noter que des differences
plus importantes étaient rapportées par Idelkadi (200825 qu’on s’est rendu compte par la
suite que ces differences étaient dues en fait a de=rélif€es cachées dans la formulation de la
diffusion turbulente.

Le cycle diurne observé se situe quelque part entre cetenolavec les schémas de MY et
du LMD. Comme pour le radon, 'humidité est minimum predalsurface dans I'apres-midi du
fait du mélange vertical dans la couche limite convectivet effet domine largement celui du
renforcement de I'évaporation dans la journée. L'applad&saccord avec les données ERA40
semble en fait plutdt imputable aux réanalyses. En detpmparaison directe aux observations,
pour les trois jours ou nous disposons de radiosondagésstdes 3 heures (Fig. 3.37) est
nettement plus favorable. Le cycle diurne est un peu trdpdaiour le modele LMD mais tres
bien représenté pour la simulation nominale MY+TH.

La Fig. 3.38 montre le cycle diurne moyen du radon et des hi@samétéorologiques pour
cette période et pour trois simulations avec differentdsurs de I'humidité du sol. On voit que
I'air est a la fois trop sec et trop chaud si on divise par dawaleur du contenu en eau du sol.
On obtient de facon symétrique un air trop humide et tropfpour une humidité du sol deux
fois plus grande. La version nominale est bien régléefaisaen humidité et en température.

Si le cycle diurne des concentrations de surface est finaersativement peu sensible a
l'introduction du modele du thermique, il n’en va pas denmeéen altitude. On montre sur la
Fig. 3.39 les cycles diurnes moyens sur la verticale. Onbieit la montée plus rapide du radon
sur les differences relatives, entre 9 :00 et 15 :00 UTC. Bgenne aussi, les simulations avec
thermiques montrent des profils verticaux plus marqués exans de radon pres de la surface
et plus en sommet de couche limite (signature d’'un epaissient de cette couche limite). Il est
intéressant de noter que I'impact est relativement simsilpour les deux modeles de diffusion
turbulente (LMD et MY).

Il existe malheureusement apparemment peu de donnéesttemninde départager les
modeles, méme pour des differences aussi importantes. dampagnes d’observation du
radon en altitude sont relativement limitées et ont soueed effectuées dans des conditions
particulieres, notamment dans des régimes de brises desundes coOtes. Les résultats de
modélisation (des tests, non montrés, ont été eféscavec LMDZ pour certains de ces cas)
montrent que les autres sources d’incertitudes sont sotragnimportantes pour apporter des
réeponses.

On montre cependant deux indications du meilleur compatendu modele avec
thermiques. C’est d’abord (Fig. 3.40) I'évolution de lancentration de radon pour le mois d’aolt
a la station de Jungfraujoch. On peut penser que cetterstattuée sur un sommet relativement
isolé, a 3400 m d’altitude, est souvent sensible au niveayen de radon a cette altitude plutdt
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FIG. 3.39 — Cycle diurne moyen (du 7 au 10 aolt 1998) du profilicar{axe des ordonnées
en Pa) de radon (Bq m) simulé a Heidelberg avec pour la diffusion turbulenteit $a
paramétrisation LMD(+CG) (a gauche) soit la paramétiism MY (a droite). On montre les
simulations sans (en haut) et avec (en bas) thermiquesciedia difféerence relative entre les
deux (avec moins sans).
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10

gu’'a des effets locaux. On compare sur la figure obsenatbmésultats de simulations dans
la couche du modele correspondant a l'altitude de JFJ.ddrdiabord que le modele reproduit
raisonnablement I'évolution au cours du mois de I'ordrgdadeur des concentrations de radon.
Les simulations sont tres proches les unes des autres.semelcependant des differences pour
les 8, 9 et 14 aolt (et dans une moindre mesure le 7). Pouraisgdurs, les modeéles avec
thermiques (LMD+TH et MY+TH) prédisent des niveaux de maghdus élevées, en meilleur
accord avec les observations. Il faut cependant prendreesaltats plus comme une indication
gue comme une validation (faible nombre de jours concenmsprise en compte des montagnes
dans la prévision du transport vertical).

La Fig. 3.41 montre également les profils de vapeur d’eavapples pour les 8 et 9 aolt.
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FiG. 3.42 — Influence de la paramétrisation de la couche decgur@ycles diurnes du radon, de
’humidité et de la température (période du 7 au 10 ad¥88) pour la simulation nominale
(MYTH), la simulation LMD et une simulation avec le méme et mais avec un seuil
minimum sur la diffusivité verticale introduit pour égit les inversions trop fortes dans les
régions polaires I'hiver.

On retrouve des résultats similaires a ceux des simustimidimensionnelles. L'introduction

du modele du thermique permet de prédire des couchesetinpitus étendues, en meilleur
accord avec les sondages observés. On retrouve ausst lguail’'effet des thermiques est
relativement similaire pour les paramétrisations MY etlDM.a paramétrisation MY+TH se

comporte globalement tres bien.

Il est & noter que les résultats sont obtenus ici avec leeledddimensionnel guidé. Dans les
simulations unidimensionnelles montrées précédenpnileavait fallu une phase d’ajustement
pour prédire les forcages a grande échelle du modékengiels pour obtenir un bon accord
sur les profils verticaux simulés. Ici, les simulationstsevidemment beaucoup plus lourdes
d’un point de vue informatique, mais le forcage grandesélelest calculé automatiquement par
le modele zoomé et guidé. Cette approche permet doneifiaent d’effectuer des simulations
contraintes sur de longues périodes de temps.

Pour finir, notons que si le cycle diurne des concentratiarstiface semble relativement peu
sensible a la paramétrisation des thermique, ces megseweent cependant permettre de relever
guelques grosses déficiences des paramétrisations. @menpmur illustration sur la Fig. 3.42
'impact sur le cycle diurne de I'introduction d’'un seuil mdinum sur la diffusivité verticale
quand on utilise le modele du LMD. L'introduction de ce $alégrade considérablement la
simulation du cycle diurne du radon. Ce seuil est effectmetactive dans la configuration
nominale du modele de climat afin d’éviter que ne se créedé&rouplage irréaliste entre
la premiere couche d’atmosphere et la surface, notamittever dans les hautes latitudes.
L'introduction de ce seuil, grandement bénéfique pourimat des hautes latitudes, dégrade
considérablement la simulation du cycle diurne du radon.
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3.8 Conclusions

3.8.1 Resune des principaux résultats

On a donc introduit dans le modele LMDZ une nouvelle pataisgtion qui concerne une
échelle intermédiaire entre les échelles “diffuses”laecouche limite et les échelles de la
convection nuageuse. Cette paramétrisation est irspies schémas en flux de masse de la
convection nuageuse mais differe fortement de ceux-cilpdermeture employée, appuyée
ici sur une analyse géométrique des structures mésellés organisées de la couche limite
convective. Cette parameétrisation présente égalemerfortes analogies avec le schéma en
convection asymeétriques de Pleim et Chang (1992). Le fluns dascendance est cependant
spécifié tres differemment. Dans le modéle de Pleimbang (1992), ce flux est inspirée des
approches en similitude avec un profil de vitesse calcplrtir de la hauteur de la couche limite
et des flux en surface. Ce modele suppose également qoerldance est alimentée uniquement
par la premiere couche du modele. Comme le modele en coomeasymétrique, le modele du
thermique permet de rendre compte de facon relativemeysigune du transport de chaleur en
remontant le gradient dans les couches limites convectives

Avec la nouvelle paramétrisation, on arrive a reprodaissez fidelement les résultats des
simulations des grands tourbillons pour des cas de couahige liconvective claire. Chose
importante, le modele permet de bien rendre compte de k8@ du transport a I'intensité
relative des forcages thermique et mécanique de la temioel

Le modele du thermique permet de prédire un certain nondere/ariables comme la
largeur des thermiques, les fluctuations turbulentes du wende la température dans la
couche mélangée. Les thermiques négligent compléatelameomposante de turbulence de petite
échelle dans la couche limite. Cette hypothese pouetadt fevee en utilisant le modele du
thermique pour advecter I'énergie cinétique turbuletegpuis la couche de surface, en prenant
eventuellement en compte la génération de turbulenceigpaillement sur le bord du panache
ascendant. Un tel raffinement ne sera envisagé que siohtep des problemes particuliers.

Certaines améliorations ont été entreprises ou sorisag@es sur le modele. Le modele
d’origine commencait par calculer les caractéristiqdash thermique pour chaque couche
instable pour ensuite les regrouper en un thermique uni§adait, on peut en ne changeant
gue peu les résultats ne calculer gu’un thermique depuighat, en se donnant a priori le profil
vertical de I'entrainement vers le thermique (ce profil ggrtexemple étre pris comme fonction
dez et dedf/0z). On allege ainsi les calculs de fagon significative. l&ssittats de la Section 3.7
ont d’ailleurs été obtenus avec cette version modifiésaiiéma (le travail de modification a été
effectué par Catherine Rio0).

On pourrait également penser a rajouter un exces de é&tpé dans cette couche
d’alimentation, tenant compte de la dispersion des teatpégs prédite par exemple par la
fermeture en diffusion. Le calcul de cet exces de tempéggiourrait aussi inclure des aspects
liés aux hétérogénéités de surface (albédo, detshaleur). On pourrait également entrainer de
I'air par mélange turbulent dans la couche mélangée,uwteagrait tendance a faire décroitre
la flottabilité du thermique. Les comparaisons favoraldesc les simulations des grands
tourbillons suggerent soit qu’une tel calcul ne serait @ggortun soit que les résultats seraient
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peu sensibles a une telle sophistication.

Les résultats sont finalement assez frustrants en ce queouwm le transport des traceurs.
Les simulations donnent des résultats relativemenemiffts, mais le nombre de degrés de
liberté et le faible nombre de données (en particulier ldtude) sont tels qu’ils ne suffisent
pas a départager les résultats. La vapeur d’eau, mafgsmurce plus complexe, est peut-étre
finalement un meilleur traceur que le radon du fait du grandbre de données disponibles. A
noter également I'importance de la validation simultade la météorologie en surface quand
on s’intéresse au transport vertical dans la couche linli@ns I'avenir, la combinaison des
profils aérosols du SIRTA et des mesures de vapeur d’eaeatuellement de CO obtenus au
décollage et a I'atterrissage par un certain nombre dias/de lignes dans le cadre du programme
MOZAIC, pourrait permettre d’avancer sur ce point.

On peut également penser dans l'avenir a utiliser denféogaucoup plus systématique les
traceurs pour valider le comportement des paramétrisatar rapport aux simulations des
grands tourbillons. Un tel travail est actuellement enigepn collaboration entre le LMD et
le CNRM. Les collaborateurs du CNRM devraient en particukdaire tourner les cas de Ayotte
et al. (1996) avec des traceurs émis dans chaque couchgugueEnose d’analogue au travail
de Ebert et al., 1989, sur les matrices de transiliencesst@ussi une approche qu’on compte
promouvoir dans le cadre du projet AMMA d’étude de la mouassficaine.

Pour les simulations des grands tourbillons, il serailédgant particulierement intéressant
d’effectuer des analyses en composites d’évenementsishgimilaires a celles réalisées par
Williams et Hacker (1992) pour les observations avions.

3.8.2 Lesnuages

L'étape suivante du travail sur la paramétrisation comedes nuages. Les rétroactions
nuageuses sont a I'heure actuelle une des plus grandesesodincertitude des modeles
de climat. On sait aussi que ces modeles de climat soufresdre souvent de gros défauts
concernant la représentation des nuages.

Il est couramment admis par exemple que les modeles de tcbmaendance a sous-
estimer la couverture nuageuse basse et moyenne (ménwejsulede données sont souvent
insuffisant pour quantifier une telle allegation). Une iiotenparaison réecente de modeles basée
sur l'utilisation du simulateur de radiances ISCCR la quelle le modeéle LMDZ4 a participé
(Zhang et al., 2004), confirme en tous cas la grande dispedsi® modeles.

Le modele du thermique est a priori particulierement &&lapla simulation des cumulus
de couche limite. Un travail dans cette direction a déj@mmence. On a hotamment essayé de
simuler les cas de cumulus montrés sur la Fig. 3.7. Plusgaphistications du modele peuvent
étre envisagées pour ce faire. D’abord, on peut, comme lpoctonvection profonde, coupler
le schéma de nuages au modele du thermique. Comme on idenapnt expliqué dans
la présentation de la partie physique de LMDZ, la fractioageuse/, et le contenu en eau

9ISCCP est une base de données de nuages construite a gestiimages infrarouges des satellites
géostationnaires. Pour comparer les résultats de medela base de données, on simule les radiances satellites
a partir des champs météorologiques du modele.
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condenséy,., du nuage étaient precédemment prédits dans le madetir de I'eau totale dans
la maille,g, et de I'eau a saturationggt(calculée a partir de la température a grande écheilfe)
utilisant une distribution de probabilité de forme impe$’(¢) pour la distribution sous-maille
de I'eau totale. Avec ces notations, la fraction nuageuset{dbn de la maille ou I'eau totale
dépasse la saturation) est donnée par

f=[" Pl (3.92)
Isat
Le contenu en eau condensée de la maille vaut pour sa part
G = / (¢ — asat P(q)dq (3.93)
Isat

Dans la formulation originale de Le Treut et Li (1991), latdisution sous maille d’eau totale
P(q) est prescrite a parti d'une distribution carrée de largey= rg autour deg ou r est un
parametre impose.

Au cours du réglage du modele de climat, et apres I'iniotidn du modele d’Emanuel pour
la convection profonde, on a modifié ce schéma en suivdrdvail de Bony et Emanuel (2001).
D’une part, on remplace les distributions carrées par destions log-normales généralisées
bornées en zéro. Ainsi bornées, ces fonctions présembe asymeétrie vers les valeurs positives,
et cette asymeétrie est d'autant plus grande que le rapport /g (ouc est comme précédemment
la largeur de la distribution) est grand. Des grandes valdar correspondent donc a la fois a
une grande dispersion des humidités et a une forte asggsitive. C’est typiquement ce
qui est observé dans les cumulus qui présentent des hémitdes fortes mais sur une étendue
relativement faible, au milieu d’'un environnement trés.dee deuxieme grand changement
consiste a ne plus imposer la largeur de la distributionsraalia calculer en partant de I'eau
nuageuse prédite par la paramétrisation de la convedtipypiquement, on prendra pourla
valeur dej — gsatou g est I'eau totale dans le thermique et on en déduira le petrandé largeur
de la distribution nuageuse en inversant 'Eq. 3.93. Ladtrction de ce couplage pour le schéma
de convection d’Emanuel a joué un role déterminant damélioration de la représentation
des forcages radiatifs dans le modele LMDZ. Les premiststde couplage avec le modele du
thermique sont également encourageants.

La deuxieme modification possible en présence de nuageowe la fermeture. Lidée
la plus simple serait de remplacer la CAPE seche par une CiuPRide (on tient compte
du dégagement de chaleur latente dans le calcul de la fla&pbMais se pose alors
immédiatement la question de la transition vers la comvegbrofonde et de I'articulation
avec les paramétrisations utilisées pour cette corveckn effet, la fermeture du modele du
thermique est basée sur une image de la couche limite civerérés éloignée des images de la
convection profonde ou les processus de condensatiodegE®ntes précipitantes ou les fronts
de rafales créés devant les proches froides jouent endétierminant. Des tests on commencé
dans le modele de circulation pour regarder l'articulatemtre le modéle du thermique et la
paramétrisation de la convection profonde. On revientssm@spects dans la conclusion générale
du document.
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FIG. 3.43 — Evolution de la température pres de la surfaceppies pour des simulations guidées
et zoomées avec differentes versions du modele. Ledaimns sont comparées a deux jeux de
données : les températures extraites des réeanalysed4E@Ades analyses opérationnelles pour
2003 et 2004) et températures a 2 m a Trappes.

3.8.3 Utilisation du mockle zoong et guice

Pour clore ce chapitre, soulignons le potentiel qu’offrarde travail sur les paramétrisations
la version guidée et zoomée du modele. Pour illustremdi@ige ce point, on montre des
simulations réalisées par Coindreau et al. (2006) aveodiguration de grille présentée plus
haut et avec differentes versions du modele. Ces simuakteétaient réalisees pour valider et
ajuster une version régionale de LMDZ adaptée a I'éteteparamétrisations au SIRTA et a la
surveillance de I'environnement.

Les simulations sont effectuées sur une période de 6 ans £998 et 2004. Pour le vent,
I’humidité relative et la température, les constantesedeps de rappel sont fixées a 30 minutes
a I'extérieur du domaine zoomé et 10 jours a l'intériafin de laisser le maximum de degrés
de liberté au modele dans la région d'intérét et &tis dérives a I'extériedf. On montre tout
d’abord sur la Fig. 3.43 I'évolution simulée de la temgdére a 2 m a Trappes pour les années
2000 a 2004. On voit que le modele surestime de faconfgigtive le cycle saisonnier, avec
des températures trop chaudes de 5 degrés environCatise intéressante a noter, ce biais est
tout a fait similaire a celui observé dans le modele alilue standard qui surestime largement

10| faut prendre en fait une constante de temps un peu plusigraour 'humidité relative (ici 3h) a I'extérieur
du domaine zoomé pour des raisons numériques non éekeid”
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FIG. 3.44 — Cycle saisonnier moyen de la température moyendama de I'amplitude du
cycle diurne de la méme température (en fait I'ecaretges températures sur la journée) et
de I'humidité relative. Le dernier graphique montre bawtion du contenu en eau du sol sur les
5 dernieres années de simulation.
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les températures estivales sur les continents de I'f@rare nord. On retrouve ce biais chaud
estival pour toutes les simulations montrées ici, ensailt la couche limite originale du LMD
(LMD) ou le modele du thermique couplé a MY (MY+TH), enligant le schéma de Tiedtke
(T1) ou d’Emanuel (KE) pour la convection profonde, ou emcen utilisant le modele de sol en
saut d’eau (BUCKET) ou le modele ORCHIDEE. On voit cependge I'utilisation du modele
BUCKET aboutit a un cycle saisonnier moins en phase.

Ce comportement est bien visible si on regarde le cycle saisomoyen de la température
(en haut a gauche de la Fig. 3.44). Ce comportement estrfertiecorrélé a celui de 'humidité
relative. On voit en effet que la surestimation des tentpéga estivales est associée a une trop
grande sécheresse. Le comportement spécifique du metsut d’eau s’explique aussi a partir
de 'humidité. En hiver et au début du printemps, quandlentprécipitation moins évaporation
est positif, le sol est gorgé d’eau et le modele surestilvaporation (égale a I'évaporation
potentielle dans ces conditions). Les températures sord tlop froides. Quand le bilan devient
négatif, le sol se vide rapidement et on retrouve finaleraemtolt un air aussi sec et aussi chaud
gue dans les simulations avec ORCHIDEE. On voit en fait qusmigenu en eau du sol est au
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plus de I'ordre de quelques millimetres I'été (en basaitd de la figure) alors qu’on a vu dans les
tests plus haut qu'il fallait conserver des humidités dedie de 10 mm en aolt avec la formule
utilisée dans le modéle BUCKET.

Le phasage saisonnier est meilleur quand on utilise ORCHIDEependant, le modele
n'arrive pas a suffisamment évaporer I'été, malgré amtenu en eau qui est loin de s’annuler.
Le modele ORCHIDEE contient en fait deux réservoirs d’ddn réservoir superficiel et un
réservoir profond. C’est le contenu de ce dernier qui esttrécsur la figure. Il semble que la
capacité a évaporer I'eau stockée dans ce resenafionu soit tres insuffisante dans le modele.

On voit que le modele a suffisamment de liberté pour Vvéetaent évaluer les
paramétrisations du modele de climat. A noter que de®maétions complexes du modele
complet de climat sont ici mises en jeu. Par exemple, la soragon de I'humidité en hiver
avec le BUCKET aboutit a des pluies plus importantes guioreent en retour I'hnumidité du
sol. On voit aussi que le modele, méme biaisé, permettdeunger des eléments de la variabilité
inter-annuelle comme la canicule de 2003. On peut donc &geisde décortiquer certains des
mécanismes mis en jeu avec cet outil.

En attendant de disposer d’'un modele de surface plus peafur(le modele a dix couches
développé par Patricia De Rosnay devrait étre testehaioement), on compte imposer un cycle
saisonnier de I’humidité du sol pour éviter les gros b&gisonniers montrés ici. Cette étape est
essentielle sil'on veut travailler plus finement sur la dyiiggue de la couche limite et des nuages
associés, en tirant avantage de l'instrumentation stghée installée au SIRTA (mesures météo
classiques, mat, radiometres, lidars, radars).
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Chapitre 4

Inversion du transport atmosphérique

4.1 Contexte

Le troisieme volet de ce travail concerne l'inversion dansport atmosphérique. Il a été
initié suite a une demande du CEA visant a évaluer I'effite du réseau global de mesure de la
radioactivité atmosphérique déployé dans le cadrerduitéfd’Interdiction Compléete des Essais
nucléaires (TICE). La surveillance des essais reposerquaire réseaux complémentaires. Les
trois premiers mesureront les ondes sismiques, hydroagoas et infra-sonores et devraient
permettre de localiser relativement bien les explosions pges essais effectués respectivement
sous terre, dans la mer ou dans I'atmosphere. En paraietes trois technologies, un réseau
global de 80 stations, en cours de déploiement, mesureemnanence la concentration en
radio-élements dans I'atmosphére permettant de miatactériser le type d’évenement détecté.
Toutes ces stations détecterons les aérosols radmddtifsous-réseau de 40 stations détectera
egalement les isotopes du xénon dont on pense qu’il staah@és en quantité significative dans
'atmosphére méme lors d’essais souterrains ou soussar

La question qui nous était posée par le CEA était I'ezan de la capacité de détection
de ce réseau. A I'époque (été 1997), nous disposionseduemiere version de LMDZT qui
permettait d’effectuer des calcul de dispersion de potkian de radio-éléments atmosphériques.
Pour répondre a la question, une approche directe awmssisté a simuler des essais nucléaires
en injectant un traceur en chaque point d’'un maillage deheargp(en chaque point de grille du
modele de transport par exemple) et de comptabiliser issoio la concentration simulée aux
differentes stations du réseau excédait le seuil dectieh. On voit vite qu’une telle approche
conduit a des colts informatiques prohibitifs. Avec RbiB&adourny (LMD), nous nous sommes
convaincus que ce probleme pouvait étre abordé en iawtls sens du temps dans notre modele
de transport Eulérien, le calcul du transport étant éfe@lors en remontant a rebours dans le
temps le long des trajectoires atmosphériques.

L'idée d'utiliser desmockles de ecepteurgpour ce type de probleme n’est pas nouvelle. De
facon générale, I'identification des sources pour ucetiaatmosphérique (localisation spatiale et
temporelle des sources ainsi que la quantification de latij@ae traceur émise) est une question
tres importante pour beaucoup d’aspects des sciencegmgérédnnement. La caractérisation
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des puits et sources naturels et anthropiques de @minski et al.,, 1999b; Rayner et al.,
1999; Bousquet et Peylin, 2000; Gurney et al., 2002) estymmnple un sujet trés sensible dans
la perspective du contrble des émissions de gaz a effesede. La surveillance de possibles
rejets accidentels de pollution par des centrales nuekau des installations chimiques est un
autre bon exemple. Les inventaires d’émissions d’espélsieniques qui alimentent les modeles
de prévision de la pollution atmosphérique doivent agssivent étre en partie construits en
utilisant des méthodes inverses, a partir de la comparaies prévisions du modele et des
observations (voir e. g. Menut et al., 2000). Autre exemplmee, I'interprétation fine en termes
de paléoclimats des carottages effectués sur les cattatglace en Antarctique ou au Groénland,
nécessite qu’on soit capable de remonter a I'origine eau’qui a précipité sur les calottes ou
des molécules gazeuses et aérosols qui s’y sont sont at&Esim

Nous nous intéressons donc dans ce chapifiev&rsion du transport atmosyé#nique c’est
a dire aux approches permettant de remonter a I'identiificales sources a partir de mesures de
concentration dans I'atmosphere. A noter que l'inverglartransport, au-dela des nombreuses
applications mentionnées ci-dessus, est un outil ttésgasant pour analyser la dynamique et la
chimie de I'atmosphére.

Une premiére approche, frequemment utilisée pourpnéder des mesures de concentration
dans I'atmosphere, consiste a remonter a rebours datesrlps le long des trajectoires des
masses d’air. On parle alors détro-transport Lagrangierou de rétro-trajectoires Cette
technique permet d’obtenir facilement une descriptionlitapteve de I'origine de la masse
d’'air échantillonnée lors d’'une mesure de concentratidass et al., 1996; Merrill, 1994;
Ramonet et al., 1996; Chiapello et al., 1997; Veron et alg020Comme dans les modeles
lagrangiens directs, la composante turbulente du trahggot &tre prise en compte au moyen
de perturbations aléatoires des trajectoires (Flesch,et95; Vautard et al., 2001; Siebert et
Frank, 2003). Cependant, les calculs de rétro-trajeega@ont souvent limités a la composante
grande échelle.

Curieusement, alors que de nombreux modeles directs sas@sbsur une description
eulérienne du transport, le rétro-transport est géEeéarent réservé a une description
lagrangienne. On montre ici qu’on peut de fagcon génécalmme dans le monde direct, définir
le rétro-transportle long des trajectoires d’air parcourues a rebours danengs, et lui
appliguer les outils et approches utilisées habituell@mpeur le transport direct : formalismes
Lagrangien ou Eulérien, décomposition de Reynolds drdresport grande échelle et turbulent,
schémas numériques sophistiqués pour I'advection ¢tomes, conservatifs, peu diffusifs, etc.).
L'équation du rétro-transport se déduit de I'equatitmecte par des transformations simples. La
diffusion turbulente, basée sur I'idee de mélange parflletuations symétriques du champs
de vent, produit par exemple la méme diffusion pour le fpansdirect et a rebours. Pour les
paramétrisations en flux de masse de la convection, il faueeanche inverser la direction des
flux de masse dans les differents compartiments. C’estesirdées physiques que nous avons
développé une version rétro-transport du modele despart LMDZT (Hourdin et al., 1999)
dans sa version débranchée (il s’agit d’inverser le partide traceurs a météo connue).

Le rétro-transport, ainsi défini, peut étre utilisé paoles inversions quantitatives en tirant
avantage d'unesynetrie temporelle du transparten absence d’autres sources ou puits, la
concentration d’'un traceur mesurée par un détecteuriagstantt ,, faisant suite a l'injection
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d’'une certaine quantité de traceur a un point source asbamt antérieuts, peut étre calculée
également comme la concentration au niveau de la sourgestahttg d’'un rétro-traceur émis
en méme quantité au lieu de détection a I'instantCe rétro-traceur correspond (a un facteur
multiplicatif pres) a la distribution de I'air qui va &réchantillonné ultérieurement au niveau
du détecteur. A noter qu’on ne viole pas ici l'irréversitigi du transport atmosphérique. Une
plus forte dispersion ou diffusion dans le monde directrespondant a un gain d’entropie, se
traduit egalement par une origine de I'air échantillearplus diffuse et donc également par un
gain d’entropie pour le rétro-transport. Le gain d’enteopu la perte d’information est en fait
identique dans les deux cas.

Une seconde approche utilisée classiquement pour |$iwerdu transport atmosphérique
consiste a partir d’'un modele existant du transport dliraassi complexe soit-il, et a lui
appliquer les techniques classiques de I'assimilatiorotissrvations telles que des variantes de
l'interpolation optimale, ou I'assimilation variationkhe (voir par exemple Pétron et al., 2002),
les filtres ou lissages de Kalman (Haas-Laursen et al., 18%8ng et al., 1999). En patrticulier,
les techniques adjointes, qui remontent aux travaux deslebMarchuk (se reporter par exemple
a Lions, 1971; Marchuk, 1974, 1982), fournissent une w@éthsystématique et puissante pour
déterminer les sensibilités d’'un modeéle par rappodsaariables d’état ou a des parametres de
contrdle. Ces méthodes sont généralement introduiitéess bases purement mathématiques sans
référence a une quelconque signification physique.

Les techniques adjointes sont utilisées pour de nombseyg@ications tant météorologiques
gu’océanographiques, en particulier pour I'assimilatvariationnelle d’observations (Penenko
et Obraztsov, 1976; Le Dimet et Talagrand, 1986; Talagran@aairtier, 1987; Courtier et
Talagrand, 1987). Les techniques adjointes ont égalegtentilisées dans de nombreuses études
relatives a 'inversion du transport atmosphérique g6lti et Pielke, 1991; Pudykiewicz, 1998;
Kaminski et al., 1999a,b; Vukicevit et Hess, 2000; Radmrtet Persson, 1991; Houweling et al.,
1999). Si I'observable considérée est une mesure de ntratien a un instant donné et a une
station particuliere, 'équation de transport adjoieséen fait un modele "orienté récepteur” de la
mesure, restreint aux processus qui vont effectivemenienélier cette observation particuliere.
Le calcul adjoint détermine la sensibilité ou encorefdaction d’influence qui, une fois
combinée avec les sources et la concentration initialeaghetir, permet de calculer effectivement
'équivalent de la mesure.

A partir de la propriété de symétrie du transport, on mefacilement que I'équation de rétro-
transport, définie plus haut sur des considérations ghgsi, est en fait I'adjoint de I'équation du
transport direct pour un produit scalaire particuliepieduit scalaire ponéré par I'air

(00) = [ povdxdt (4.1)

ou ¢ et sont des concentrations massiques de traceurs. Dans cartiaaligr, I'adjoint d’'un
modele peut donc étre obtenu sur des considérationsnamtephysiques, sans faire appel au
techniques algébriques utilisées classiquement, etapsistent en particulier a enchainer des
intégrations par partie. De plus, pour ce produit scalpamiculier, le modele adjoint se déduit
du modele direct en changeant simplement le signe de egrt@imes ce qui évite en pratique
certaines difficultés relatives au développement etadmtenance des codes adjoints.
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Si on utilise un produit scalaire plus classique de la foijme)| = [ ¢idxdt, la symétrie
est mise a mal et les équations directes et adjointes pnérties formes differentes (cf. e. g.
Pudykiewicz, 1998; Vukicevit et Hess, 2000). Uliasz el (1991) etaient en fait déja arrivés
sur un jeu d’équations symétriques en utilisant pourtargroduit scalaire non pondéré, mais ils
utilisaient une approximation de Boussinesq pour le flusgequi rend en fait les deux produits
scalaires equivalents. Uliasz et Pielke (1991) avaigalgament déja remarqué I'essentiel a savoir
que “la fonction d’influence peut se calculer a partir dieaérajectoires particulaires quand on
utilise un modele Lagrangien. Les modeles Eulériensygmeés par des équations aux dérivées
partielles, sont formulés dans un cadre variationnelatscte cas, la fonction d’'influence peut
s’obtenir comme solution de I'équation adjointe a relsalans le temps, en utilisant le récepteur
comme source.” Aux vues des considérations ci-dessustoargé de récrire ce paragraphe sous
une forme un peu plus symétrique : la fonction d’influencat@re obtenue soit en suivant a
rebours dans le temps la masse d’air échantillonnée aaunigu détecteur (rétro-transport) soit
comme solution de I'équation adjointe, et ce indépendantrdu cadre (Eulérien ou Lagrangien)
choisi pour représenter le transport atmosphérique.

La symétrie du transport a la base de cette équivalengegependant étre perdue dans le
monde numérique, c’'est a dire que le modeéle numérigtégia a rebours dans le temps peut
etre different de I'adjoint du code numeérique direct.gamticulier, seuls les opérateurs linéaires
par rapport a la concentration du traceur ont un adjointeetvpnt donc respecter la symétrie
temporelle. Les schémas sophistiqués utilisés aujourghour I'advection des traceurs dans
la plupart des modeles introduisent des non linéarites garantir un meilleur comportement
physique (conservation, positivité, monotonie, faibifudion). Ces schémas ne sont donc pas
symeétriques. C’est le cas en particulier du schéma de éam utilisé dans LMDZ. On montre
en revanche que les codes numériques utilisés dans LMDEZqadculer le transport turbulent
ou convectif respectent bien I'équivalence entre trartggtro et adjoint.

Dans le cas ou cette symétrie n'est pas respectée, ldiques pose de savoir s'il est
préférable d'utiliser le code adjoint du code direct ointégrer a rebours dans le temps le
modele direct. Dans le cas des schémas d’advectionlidation du rétro-transport garantira
la positivité des rétro-panaches alors que le calculiatifpourra faire apparaitre des valeurs
négatives non physiques (une mesure de concentrationrapbaugmenter a la suite d’'une
emission moindre). Dans certains algorithmes d’inversia positivité de la source peut étre
une contrainte importante, auquel cas on aura tendanceitegier le rétro-transport. Pour
des algorithmes de minimisation linéaires, utilisant descentes de gradient, on peut penser
a contrario que le code adjoint, qui fournit un calcul exacigdadient, doit étre privilegié. On
montre ici, sur des cas académiques, que cette conclusiamepeu trop rapide et que, méme
dans ce cas, l'utilisation d’un gradient approché maisgigsant certaines propriétés physiques
peut permettre une minimisation moins poussée mathgoeatient mais plus robuste.

Dans ce chapitre, nous revenons en détail sur 'ensemisl@sigects introduits ci-dessus.
Nous commencons par introduire (Section 4.2) le rétaodport et la symétrie du transport
atmosphérique pour des sources et détecteurs ponctuetsnérons comment le rétro-transport
ainsi défini s’étend aux processus diffusifs. Nous expgits dans la méme section le lien avec
'équation adjointe et étendons la théorie a des sauddfuses. Nous explicitons en particulier
ce lien entre rétro-transport et équations adjointesleswas des schémas de convection en
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flux de masse (Section 4.3). La discussion, développé&sodiadans le monde analytique, est
ensuite étendue au monde numeérique en présentant tabibrd’ une illustration numeérique

du rétro-transport dans le cas de la campagne ETEX (Seét®)n On démontre la symétrie

des algorithmes utilisés dans LMDZ pour le transport tigbuet convectif. On étudie ensuite

le cas des schémas non symétriques en se focalisant scindena de Van Leer utilisé dans
LMDZ (Section 4.5). Le chapitre se termine par quelquesiittions relatives a des applications
menées autour de I'utilisation inverse du modele LMDZy@&lamment des résultats relatifs a la
surveillance des essais nucléaires.

Ce travail doit beaucoup aux discussions initiales aveceRaBadourny. La sollicitation
et le financement des études par Jean-Pierre Issartel piliigpe Heinrich (CEA/DAM) ont
permis de mener le travail au-dela du simple cadre acafi@&miCe travail a aussi bénéficié de
nombreuses et fructueuses discussions avec Bertrand . Qadsritests et illustrations ETEX ont
été réalisés par Abderrahmane Idelkadi pendant ssetHee travail sur le TICE a vu passer
plusieurs stagiaires comme Alexandre Maes et Elie Ansgtlifin Olivier Talagrand a été d’'une
aide précieuse pour mener a bien la mise en forme de lae@atjdinte et I'écriture d’un article
en deux parties sur le lien entre transport rétro et adjblourdin et Talagrand, 2005; Hourdin
et al., 2005), article sur lequel repose largement le pitéseapitre.

4.2 Retro-transport et transport adjoint

Cette question du rétro-transport nous a donc été paeee un cadre militaire. Il s’agissait
d’évaluer la capacité d'un réseau de stations mesuaamsidioactivité atmosphérique a détecter
et si possible localiser des essais nucléaires.

Nous avions donc une source, relativement ponctuelle eacespt en temps, et des
détecteurs. La capacité de détection peut étre éealvec une méthode directe de la facon
suivante : en un point de la planéte, on injecte la quadttéadio-&lément correspondant a un
essai nucléaire typique (I'objectif retenu par le TICRiEde détecter des essais de 1 kt équivalent
TNT au plus 15 jours apres le tir partout sur le globe). Ongparte ce radio-éléement sur quinze
jours en regardant si a une des stations du réseau, lartostoen en radio-éléement dépasse le
seuil de détection des stations de mesure au cours de éeibelgp. Reste a effectuer ce calcul
a partir de tous les points du globe (les points d’'un madlgtpbale par exemple) et pour un
ensemble statistiquement représentatif de situati@téandlogiques.

Il est beaucoup plus efficace de traiter ce probleme en mete-transport. Dans ce cas
particulier, la symétrie est complete comme on le montaessous. On peut en fait injecter la
quantité de radio-elément a la station puis inverseeles du temps dans le modéle. Les points
de la planetes auxquels un essai aurait été détecteldal5 jours précédents sont ceux ou la
concentration du rétro-radio-eléement dépasse lé dewdétection. Dans ce cas précis, le rapport
de colt numérique entre le calcul direct et rétro est jipoat entre le nombre de stations et le
nombre de localisations testées. Pour un réseau d'uggamaine de stations et un maillage
avec une résolution de quelques centaines de kilométissns 16 points, le rapport est de
I'ordre de 200.

On commence ici par introduire la symétrie du transportosphérique dans le cas d’'une
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source et d’'un détecteur ponctuels (comme dans le cas ldetsczffectués pour le TICE) a partir
de considérations physiques. On montre ensuite commepéwinretrouver la méme propriété
de symétrie de facon mathématique a partir de I'appeadjointe.

4.2.1 Synetrie temporelle du transport atmospherique

On introduit tout d’abord la symétrie du transport atmaspiue en s’intéressant a un traceur
parfait (qui suit les trajectoires fluides sans source rigpdistribué uniformément a un instagt
dans un volume sourcg On suppose que la détection consiste en la mesure de lardosion
moyenne de traceur dans un volumeu temps . Pour une quantité totale injectée(quantité
extensive en kg, atomes, ...), la concentration massiqyemme M (pour mesure) de traceur
dansD atp peut s’écrire

mem(S) tS) D7 tD)
m(S, ts)m(D, tD)

M=Q (4.2)

oum(V,t) est la masse d’air contenue dans le volurhau tempg et m (S, ts, D, tp) est la
masse d’air échangée en(iB,tp) et (5, ts). Lexpression (4.2) est clairement symétrique et
la mesureM peut &tre évaluée soit comme la concentration (intefsivoyenne dangD, tp)
résultant du transport direct aprés injection d’'une gjt&y de traceur enS,ts), soit comme

la concentration e(S, ts) obtenue aprés injection d’'une quantip&e rétro-traceur efD, tp)
gu’on suit en remontant a rebours dans le temps le long dextoires fluides.

On peut donner une illustration de cette réciprocité abns< cas extrémes.

La premiere illustration (partie A de la Fig. 4.1) s’app@eea une vision de type advection
des contours. Pour simplifier 'image, on va s’intéressem écoulement bidimensionnel non
divergent. Dans la limite d’un écoulement non visqueuxsaihque I'advection va se contente de
déformer (et déplacer) la surfadecontenant initialement le traceur. Supposons que la nuvel
surface obtenue au temps apres advection intersecte. Cette intersection contient tout l'air
qui venait deS et qui se trouve actuellement dahs De fagon symétrique, si on remonte
depuis(D, tp) le long des trajectoires fluides, les points de I'intergectoivent revenir dans
alors que les autres points du volumevont se disperser autour (par exemple sous forme d’un
filament).

Le second cas est celui d'une couche limite nocturne, gpaile 500 m pour fixer les
idées, dans laquelle on injecte un polluant en surface. &i,noin suppose qu’'une couche
limite convective se développe brassant completemaitdur 2 km. Si on détecte la pollution
en surface apres le brassage, elle sera 4 fois plus faitéwaqni. De la méme fagon, si on
marque l'air contenu dans les 500 premiers metres aprésalgsage et qu'on remonte les
trajectoires individuelles des particules fluides, cetigaes avant le brassage proviennent avec
une équiprobabilité des deux premiers kilometres. eéteorpolluant subit donc exactement la
méme dilution avant le brassage que le polluant direatsapgdn retrouve bien que, pour une
méme injection, polluant direct dari$ et rétro-polluant dan§ ont la méme concentration.



4.2. RETRO-TRANSPORT ET TRANSPORT ADJOINT 147
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FIG. 4.1 — lllustration de la réciprocité du transport atntosjque.
A : Le domaines, initialement occupé par le traceur au temps est transformé par le
mouvement en un filament au temps(gris sombre). L'air contenu dans le volurese répartit
alors entre de I'air provenant de (intersection deD avec le filament, en noir) et de I'air sans
traceur. Si on remonte le long des trajectoires atmosphésia partir du volum® au tempsp,
les particules dans la partie noire proviennenfSdet les autres doivent se répartir a I'extérieur
de S (filament gris clair).
B : Idéalisation de la dilution d’un polluant injecté le nmapres de la surface, dans une couche
limite nocturne peu épaisse (I'air pollué est montré es gombre), et mélangé en milieu de
journée dans la couche limite convective pour donner e@sain air moins pollué (gris clair).
La concentration observée en soirée peut étre obteriiersmjectant le polluant le matin et
en le mélangeant completement sur la verticale a midipso un calcul inverse, en injectant le
polluant pres de la surface le soir, et en le mesurant lennpaéicédent, en appliquant en milieu
de journée le méme meélange vertical que lors du calcatdir

4.2.2 Extensiora des sources et puits lieaires

Définie de cette facon, la réciprocité s'étend facigina des puits et sources linéaires.
Dans ce cas, I'échange n’est plus régit uniquement paaug t’échange d’air comme dans
le cas conservatif. Il faut tenir compte de la création oledgestruction de traceur le long des
trajectoires.

Dans le cas d'un radio-éléement avec un taux de décraissansi le méme taux de
décroissance est appliqué pour les transports direnvetse, la méme concentration

mew(S’ tSv Da tD)

M=Qeap[=A(tp —ts)] rem 5 S

(4.3)

sera obtenue lors de la mesure(én t) d’un radio-élément injecté efb, ts) ou en mesurant
en (S,ts) la concentration d’'un rétro-radio-elément injecté (@n ¢p). A une décroissance
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radioactive dans le futur est associée la méme décraissadioactive dans le passeé.

Ce résultat s’étend en fait facilement a n'importe queitgplinéaire, pour lequel le taux
de décroissance(x, t) peut varier dans I'espace et dans le temps (réaction cherégec un
composant tres peu affecté par la réaction en questamangetrisations simples du lessivage par
les pluies, ...}. Dans ce cas, la concentratigr peut s’exprimer de fagon générale comme

[25)
M= s ts)?n X L —_ [— /t R dt} p(x, tg)ds (4.4)
oul's p est 'ensemble des trajectoires qui ont leur origine dauasi temps s et leur extrémité
enD atp, d)s est un volume élémentaire dafisa I'origine de la trajectoire et A (v, t) est la
valeur de\ au tempg le long dey.2 Comme l'intégrale porte sur des trajectoires relight ) et
(D, tp), 'expression ci-dessus est inchangée si I'élément desew(x, t5)d2s dans le volume
source est remplacé pafx, tp)dS2p au niveau du détecteur. Poir= 0, l'intégrale se réduit a
mex(S, ts, D7 tD)
On peut calculesM en intégrant vers le futur I'équation d’advection

dc

ot

ou ¢ (x,t) est la concentration massique du traceus &k, ¢) est la distribution de la source,
égale & o(t — ts)/m(S,ts) a l'intérieur du volumeS, et a 0 a I'extérieur, avec la condition
supplémentaire que(x,t) = 0 a un instant; < tg, et qu’il n'y a pas d’apport de traceur au
travers des frontieres du domaifteconsidéré.

De fagon symétrique, on peut calcul& en intégrant vers le passé I'équation de rétro-
transport

+vgradc+ Ac=o (4.5)

*

ot
ou c¢* (x,t) est a nouveau une concentration massique d’un traceuerpappel&étro-traceur
par la suite. La distribution de la mesyréx, t) vautd(t — tp)/m(D,tp) & l'intérieur deD et
0 en dehors, avec la condition supplémentaire€ug, t) = 0 pour un temps; > tp, et qu'il
n'y a pas non plus d’apport de rétro-traceur le long destitoes du domaing.
La symétrie du transport atmosphérique peut alors is&efarmellement comme

—vagradc + A" = pu (4.6)

M = ppedxdt = /

QxT Qx

poctdxdt 4.7)

our = [t;,ts] est le domaine temporel considéré. A noter qu'avec leatiwot choisies, ce sont
les couplegao/Q, c/Q) pour le transport direct €., c*) pour le rétro-transport [en (kg s,
kg~—1)] qui jouent des rdles symétriques.

10n parle dans la suite uniquement de puits linéaires, phggients en pratique que les sources, mais les résultats
s’appliquent bien siir a une source linéaire associgecpefficient\ < 0.

2Cette écriture comme une intégrale sur I'espace destoajes atmosphériques est inspirée d’un travail efiect
par ailleurs sur le calcul des échanges radiatifs damadigphere dans lequel la puissance nette échangée eake d
volumes de gaz peut étre exprimée comme une intégralespace des chemin optiques (Cherkaoui et al., 1996;
Dufresne et al., 2005).
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Du fait de la linéarité du transport, les équations @giles s'étendent également a des
emissionsr et mesureg non locales, que ce soit dans le temps ou dans I'espace.

Si on récrit a présent les équations ci-dessus sousefaien relations entre sources et
concentrationsg = L(o) etc¢* = L(u), la réciprocité du transport atmosphérique se résume
alors alarelationL(o), u) = (o, L*(u)). Ceci établit, sur des bases physiques, que les équations
pour le transport direct et rétro sont adjointes I'une detfe (ou que les opérateurset L* sont
adjoints I'un de 'autre) pour le produit scalaire porel@er la masse de I'air

60y = [ povdxdi (4.8)

4.2.3 [erivation adjointe

On utilise ici I'approche adjointe pour aboutir par un awinemin aux résultats de la section
précédente. On en profite pour traiter un cas un peu phsrgé
On considére une mesure de concentration de la forme

M = ppe dxdt (4.9)
QX1

ouu(x, t) est la fraction de traceur observée au paiet au temps par unité de masse du fluide
qui transporte le traceur et par unité de temps. On coresidedépendance det par rapport a
I'émissiono (x, t), qui peut &étre maintenant n’importe quelle distributipatio-temporelle, ainsi
que par rapport a la distribution initiale de trace(x, ¢;) et & un possible apport latéral sur la
frontiere entrante)(); de (2, i. e. le long de la partie de la frontiere pour laquelle lesse est
dirigée vers l'intérieur du domaine’(n < 0 oun est le vecteur normal sortant).

La méthode adjointe fournit une approche générale pogticiter le lien entre une
observable quelconque (icM) et n'importe quel parametre d’entrée (ici la source, la
concentration initiale et I'apport de traceurs aux frergs du domaine). Voici comment se
décline la méthode.

L'Eq. 4.5 est introduite dans I'expression de la mesure 4.9 :

M = ppe dxdt

QxT

_ / pc* [% +v.grade + e — a] dxdt (4.10)
QX1

ou c* (x,t) (qui est fondamentalement un multiplicateur de Lagrangej eléterminer.
Si on transforme par intégration par partie la partie ativecle I'Eq. 4.10 :

dc

I = pc* [ +v.gradc] dxdt (4.11)
QxT 015

= /Q[pc*c];f dx%—/T[,ovc*c.n]aQ dt

— / c [8pc + div (pvc*)] dxdt (4.12)
QxT 315
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on reconnait la forme conservative de I'equation de ot pourc*, qui peut étre transformée
en forme advective en utilisant I'équation de contingib@ir I'air :

% 4 div(pv) =0 (4.13)

Apres réarrangement des termes, on obtient

M = / pco dxdt
Qxr

- /Q[pc*c]if dx—/T[,ovc*c.n]aQ dt

+ / pe de + v.gradc® — A" + p| dxdt (4.14)
QxT 8t

Si on prend pout* la solution de I'Eq. 4.6, avec la condition que= 0 a l'instantt; ainsi que
le long de la frontiére sortant¥?, (v.n > 0), on obtient finalement

M :/pc*c‘t_dx—/[pvc*c.n]m,dtJr/ pco dxdt (4.15)
Q v T ¢ QxT

qui explicite M comme fonction des conditions initialesa ¢;, du flux rentrant de traceur
a la frontierepven o, et de I'émission de tracewr. Les facteurs multiplicatifs associés
dépendent linéairement de la variable adjoiritequi s’avere étre identique au rétro-traceur
introduit precédemment Dans le cas ou I'atmosphére est initialement dépoudeteaceur et en
I'absence d’apport latéral, I'expression (4.15) de laune$4.9) se réduit au dernier terme, ce qui
complete la démonstration mathématique de la relateosytinétrie (4.7) établie précédemment
sur la base de considérations cinématiques.

A noter qu’avec la méme algebre, on montre que, pour uretiraconservatif X = 0 et
[pven],, = 0), et pour des instants compris strictement entre émissiaresure, on a

d
= /Q pectdx = 0 (4.16)

A tout instantt, la mesure
M = / pectdx (4.17)
Q

peut alors étre évaluée a partir de la distributtate traceur a I'instant et de la distribution:*
au méme instant de I'air qui sera échantillonné plus pende détecteur.

3Dans le cas plus général ol soit I'equation d’évoluisoit I'observable sont non linéaires, il faut considées
perturbations de premier ordée, o etd M au lieu dec, o et M (se reporter par exemple & Talagrand et Courtier,
1987). Dans ce cas, I'analogue de I'Eq. 4.15 fournit la $®iité de M par rapport aux parametres d’entrée. Ces
sensibilites dépendent alors encore linéairement dariable adjointe.
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4.2.4 Lien entre synetrie et conservation

Dans le cas d'un traceur conservatif £ 0), la partie homogene de I'équation de transport
(4.5)
oc

ot

est equivalente a son propre adjoint pour le produit seaf@ondéré par la masse d’air (4.8).
Cette propriété découle directement de la conservaida masse d’air ou de traceur. Talagrand
et Courtier (1987) avaient en effet remarqué que, si unatéon d’évolution linéaire

+vgradc=0 (4.18)

dc
— =1L 4.19
i (4.19)
conserve un produit scalaife } dans le temps — on entend par |a que pour toute solutien
'Eq. 4.18 la quantitg{c, ¢} est conservée dans le temps —, alors cette équationldt@rmest
identique a son équation adjointe pour le produit scaledémservé. Cette derniere s’écrit

= [*¢* (4.20)

ou L* est I'adjoint deL par rapport &, }.
La réciproque est également vraie.

La preuve découle d’'une succession de transformati@nsezitaires de la dérivée temporelle
de la quantité conservée

%{c, c} = {%,c} + {c, %} = {Le,c} + {c,Ley = {(L+ L*) ¢, ¢} (4.21)

Dans le cas ou l'équation d'évolution conserve le prodscalaire {,}, on a donc
{(L+ L*)c,c} = 0 quelque soit. Ceci impliqueL + L* = 0 et les équations 4.19 et 4.20
sont donc identiqués

Dans le cas de I'advection pure, la concentration massigueagdeurc est conservée pour
n'importe quel élement de masée: = pdx. De ce fait, la quantité, pc>’dx est conservée dans
le temps. On obtient donc I'identité des équations deettadjointe du transport pour le produit
scalaire pondéré par la masse d’air comme un cas paeicuirésultat de Talagrand et Courtier
(1987).

Dans les dérivations algébriques présentées peeasgrent, c’'est la présence de la densité de
I'air p dans la seconde intégrale de I'Eq. 4.10 qui permet de tuamtage de la conservation de
la masse (4.13) pour obtenir la symétrie exacte entregeat®ns 4.6 et 4.5.

4A noter cependant que la premiére transformation néeesse certaine régularité de la distributioat n’est
donc pas valable dans un cadre mathématique absolunegragé
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4.3 Synetrie du transport et paramétrisation des mouve-
ments non resolus

4.3.1 Sparation d’échelle

On a déja vu plus haut que, pour des raisons pratiques @ita de connaissance
observationnelle du champ de vent et de limitation de poesdes ordinateurs, on ne considere
généralement 'EQ. 4.5 que jusqu’a une certaine éelsglhtiale (dite grande échelle ou échelle
explicite), I'effet des échelles inférieures a la cotgiéchelles turbulentes, ou sous-maille
pour les modeles) sur les échelles explicites étantesgmté au travers de paramétrisations.
Le mélange turbulent, particulierement actif dans lactaulimite planétaire, va en général
disperser le traceur dans un volume d’air plus grand et f#@@oitre les concentrations. De
facon symétrique, avec davantage de brassage, le el@tesmthantillonnera un air provenant
d’'une origine plus étendue mais avec une sensibilité dreimux sources. On voit donc que
limage de diffusion turbulente doit étre associée danmbnde rétro a une diffusion vers le
passé et que cette diffusion est d’autant plus grande glifuaion directe est importante. C'est
ce qui estillustré sur le schéma B de la Fig. 4.1.

Dans la Section 2.2, on a établit la séparation d’échabler le transport atmosphérique a
partir de la notion de moyenne d’ensemble. On a ainsi obtenulfequation d’advection,

dc

| —
BT + v.grade + ;dIV (pv’c) =0 (4.22)

oup, v, c eto sont les variables de grande échelle (moyennes d’ensegpuvldérées par la masse
d’air pourv, c eto).

Le méme traitement peut étre appligué a I'équation @étrortransport en changeant
simplement le signe du vent

*

ot

— v.gradc® — Ldiv (ov'e”) = n (4.23)
P

On montre ci-dessous comment le flux turbulentv’c* peut étre obtenu pour differentes
parameétrisations classiques, a la fois sur des basegpleg®t au travers de la méthode adjointe.

4.3.2 Diffusion turbulente etémissions de surface
Approche physique

Les paramétrisations en diffusion turbulente sont bmsee I'image du brassage par des
mouvements montants et descendants symeétriques (conguédemment, et par soucis de
simplification de la présentation, nous nous limitons &daposante verticale du mélange
turbulent). Quand on inverse le transport, la turbulencesiste encore en des mouvements
montants et descendants symétriques qui ont donc le méehee diffusion sur le traceur rétro.
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Pour les modeles Lagrangiens prenant en compte la comgotabulente a l'aide de
perturbations aléatoires des trajectoires, la méme meaateatoire doit étre appliquée sur les
rétro-trajectoires (Flesch et al., 1995; Vautard et &101).

Dans le formalisme Eulérien, il faut revenir a I'image sdandant les formulations en
diffusion. Dans I'approche en longueur de mélange (Ptatdiietjens, 1934), la concentration
du traceur + ¢ pour une réalisation donnée de I'ecoulement et pour unveiment descendant,
est représentative de la concentration moyenne de l'aireadistance (longueur de mélange)
au dessus. On a don€, = ¢(z + 1) — ¢(z) pour les mouvements descendants$  0) et
¢ = c(z—1)—c(z) dans les ascendances, ce qui aboultit, dans les deuxwasra—|w’|l0c/0z.
C’est ainsi qu’on aboutit au flux turbulent

pw'c = —pKZ@ (4.24)
0z
(UK, = |d’\l est la diffusivité turbulente) et pour I'équation d’advien a
oc 10 oc

Le méme traitement peut étre appliqué au flux turbulentéde-traceur, a ceci pres que,
puisque le traceur est advecté a rebours le long destivags, on associera a une valeur positive
dew’ une concentration de rétro-traceur représentativeailesitué au-dessus, de sorte que

pw'ct = pKZai (4.26)
0z
o %) 0 %)
c* . 1 c\

A noter que le flux de traceur estvc’ dans le monde direct maispw’c*’ pour le rétro-transport,
de sorte que, dans les deux cas, on transporte bien le trdepuis les valeurs fortes vers les
valeurs faibles.

Dans de nombreuses applications, on est amené a camsidartraceurs émis ou déposés ala
surface. Dans ce cas, les sources et puits associés s@nalggnent traites comme une condition
aux limites du modele de diffusion turbulente

Oc 10 Oc
—sz% =X (4.29)
“lsurf
—sz@ =0 (4.30)
07 |0

(on suppose ici que le domaine vertical s'étend depuis tasel “surf’ jusqu’au sommet de
'atmospheére 80).
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Pour interpréter une mesure, en intégrant a reboursdaations du rétro-transport, aucune
source ne doit étre ajoutée au rétro-traceur (condervae la masse d’air). La condition aux
limites pour le rétro-traceur est donc un flux nul en surfé&gsque I'émission va rajouter du
traceur dans I'air, pres de la surface, on peut aussi seacwre que le rétro-traceur donnera
eégalement la sensibilité a I'émission de surface. lessiitats concernant la diffusion turbulente
et les conditions en surface peuvent également étre abtam travers de la méthode adjointe
comme suit.

Approche adjointe

Nous récrivons a nouveau la mesuren introduisant I'équation de transport

M = / puc dxdt (4.31)
QxT
oc 10 oc
— = . — —— [ pK,— || dxdt 4.32
axr'C [815 +v.grade p Oz <p Z8z> * (4.32)

Le terme de diffusion verticale subit une double intégmrapar partie qui le transforme en
00 0 oc oc]™
— |\ pK.— |dz = |cpK.—
/surfc B2 <p 82) - lc P 6zLurf

A 9 ac*
- [cpKzalsurf n /S s (pKZ§> dz (4.33)

En prenant pour le traceur adjoint (ou rétro) la solution de

oc* ., 10 dc*\
sz%i —0 (4.35)
“lsurf
oA (4.36)
0% |oo

avecc* = 0 au tempg, et en supposant qu’il n’y a pas d’apport de traceur par ladgé&chelle
aux frontieres du domaine, on obtient (en utilisant les£89 et 4.30) une décomposition de la
mesure sous la forme

M = /Q pcey, dx + /SXT St dxdydt (4.37)

(S est le domaine de lintégration horizontale) comme sommes dontributions de la
concentration initiale et de 'émission en surface.

Cette démonstration confirme les résultats obtenus @r gkes considérations physiques
concernant la symétrie de la diffusion turbulente. On wanissi que la distribution d’origine
de I'air (¢*) fournit les sensibilités a la fois aux conditions iniég et aux émissions en surface.
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4.3.3 Paranetrisations en flux de masse du transport convectif
Approche physique

On montre ici comment le rétro-transport peut étre ateadx paramétrisations de la
convection. On s’intéresse particulierement au schid@@nvection nuageuse de Tiedtke (1989)
et au modele du thermique mais la méme approche peut gjapplsans grande difficulté a
d’autres schémas comme celui d’Emanuel (1991).

On considere donc le cas ou la colonne convective est&@man trois compartiments (se
reporter au schéméa) de la Fig. 4.2). On reprend les notations des chapitresegezts.
L'ascendance est caractérisée par un flux de magsg exprimé en kg m? s~1. L'échange
d’air entre 'ascendance et I'environnement est presarttavers d’un taux d’entrainemetit:)
et d’'un détrainement(z) (tous deux en kg m* s™1). La descente précipitante (seulement dans
le cas de Tiedtke) est caractérisée par un fiiy, un entrainement(z) et un détrainemenl z).

On rappelle que, sous des hypotheses de stationnaétgjation de continuité pour I'air
s’écrit, dans I'ascendance

9 _ ;g (4.38)
0z
et pour les descentes )
0 ;
L9F ey (4.39)
0z
(avec la convention qug, f, ¢, ¢, d etd sont des variables positives, nulles aux limites infageu

et supérieure du domaine atmospherlque) Le flux de maseelds ascendances et subsidences
est compensé par un flux, généralement descenflaat,f — .
La concentration du traceur dans les deux colonnes comesast donnée par

ofe _ s e (4.40)
0z
9 _ i (4.41)
0z
Le flux de masse turbulent est finalement paramétrisé sdasrhe suivante
pw'd = fe— fe—(f - f)e (4.42)

La méme paramétrisation peut étre appliquée en madet@nsport en inversant la direction
du mouvement vertical dans les sous-colonnes et le sensralesferts. La transformation
est schématisée sur la partfp) de la Fig. 4.2. En intégration a rebours, l'air est par
exemple transporté vers le bas rapidement dans I'asceadat I'entrainement direct a la
base de la colonne convective joue alors le rdle d’'un t&raent. La subsidence lente dans
I'environnement est pour sa part remplacée par une asceadente.

Pour un profil de traceur* du modele de rétro-transport, les concentrations de-teaceur
dans I'ascendancé™) et la descente précipitant&) sont solutions de

LU P (4.43)
0z
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(a) Transport direct

Ascendangg Subsidance Environment
\V4
NV
(fHc
(b)Rétro-transport '
Ascendangg Environneme
S A V
(-Hc

FIG. 4.2 — Notation pour le schémas en flux de masse diggett rétro(b). Se reporter au texte
pour plus de précisions.

O _ g — e (4.44)
0z
le flux de masse turbulent étant lui-méme paramétrisénce
—pw'c’ = —f&* + f& — (—f + f)c* (4.45)

Finalement, le modele en flux de masse du rétro- transﬁqﬂ (4.43 & 4.45) se déduit du
modele direct (Egs. 4.40 a 4.42) en remplacant, (f, &, d, ¢ f, ¢ d) par ¢, e, f,d e e
f, d, €). En pratique, pour passer d'une intégration dlrecteealutegratlon a rebours il suﬁlt
de remplacer dans le code numerlqaﬂcx ¢, d)par @, ¢, d, é), f et f étant recalculés par les
Eqgs. (4.38) et (4.39), étetc (ouc* etc* pour le rétro- transport) étant des variables internes de
la paramétrisation.

Il est a noter que ce modele de rétro-transport convadie utilisé dans le modele LMDZ
(Hourdin et Issartel, 2000) bien avant d’obtenir la dénti@tgon algébrique présentée ci-dessous.
Siebert et Frank (2003) sont arrives a des conclusionflasigs concernant I'inversion du
traitement du transport par la convection nuageuse danadre tagrangien.

Convection adjointe

Pour la dérivation mathématique, et afin d’éviter leadig de calculs inutiles, on se restreint
a un modele composé d’une ascendance concentree et stilisidence compensatoire comme
pour le modele du thermiqug & ¢ = d = 0).
Le modele du transport direct pour un traceur conservéiifs alors
19f (¢ —c)

dc
En +v.grad c + PR T o (4.46)
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(4.47)
c étant solution de I'Eq. 4.40.
En suivant encore une fois la méme approche, on récrit ured comme
M = ppe dxdt (4.48)
QxT
) 10f (¢ —
— pc* oe + v.gradc + —M —o| dxdt (4.49)
QxT 8t P 02
_ / lai _ec+ dc] dxdt (4.50)
QXT 82’
On récrit I'intégrale
© WOfe—o o fofe s
I= R A d 4.51
surf 9 +c % éc+de| dz (4.51)
en utilisant 'EQ. 4.40, sous la forme
00 . -~ 8fc . 8fé . -~
I= c*léc—de — —— R d 4.52
surf lec ¢ 8z]+c [82’ ec+dc] z (4.52)
puis en utilisant 'équation de continuité pour I'ascande (4.38), comme
= Sjrfc* [ci(c - f%} b [f% +ee— c)] dz (4.53)

On obtient finalement, aprés intégration par parties @msiclérant que = 0 aux limites
inférieure et supérieure) et réarrangement des termes

C*
= de* + —éct| +¢
/ [ C 82 ec C

En prenant poué* la solution de I'Eq. 4.43, la mesure s’écrit finalement

l—cic* - ag ] dz (4.54)

z

M = pcrodxdt (4.55)
QxT
- /[pc*c]if dx—/[pvc*c.n]aQ dt (4.56)
Q ‘ T
dc* . 10f (& =)
+ /Qprc l BT + v.gradc® + p 9 —l—u] dxdt (4.57)
(4.58)

En prenant pour* la solution de

dc* . laf(E—e)
5 v.grade P P =u

(4.59)
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on parvient enfin & exprimefcomme fonction des conditions aux limites (concentratnitiale,
apport de traceur aux frontieres et émissions de surfaetles sont inclues dans le modele
direct).

Il est a remarquer que sans la demarche physique expasebaut, il aurait été facile de
dériver un modele adjoint a partir de cette méthodeésyatique, mais que I'équation obtenue
in fine aurait pu differer de la forme symétrique obtenugeat qui permet d’utiliser le méme
algorithme dans les deux modes d’intégration.

4.3.4 Matrices déchange

Pour les formulations en matrices d’échange, qui sonttiiment dérivées dans le monde
numerique, on peut appliquer directement la récipeoeit” terme de coefficient d’échange et
inverser simplement les roles de la maille d’origine etalmhille de destination du traceur.

4.4 Synetrie des mockles nuneriques

4.4.1 Mise en ceuvre dans LMDZ

Les développements présentés ci-dessus ont été meuere dans LMDZ.

Les intégrations a rebours dans le temps sont évidemeffttuées uniguement en mode
débranché. Il n’est en aucun cas question ici d'inveigen&téorologie elle-méme.

On obtient finalement le mode rétro a partir du mode dirétirdnché dont les équations
completes s’écrivent

O (Fyits + F
g +v.grad c+ Ac+ ! ( diff conv) =0 (4.60)
ot p 0z
ap . B
e +div(pv) =0 (4.61)
dc
Fyiff = —szg (4.62)
o _y 4.63
diff g o (4.63)
Fdiff|oo =0 (4.64)
Feonv = fé—fé—(f—f)e (4.65)
Of¢ _ oo de (4.66)
0z
_ore éc— de (4.67)

0z
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T0

+12h

0.5

0.2

Retro

0.1

+24h

~}—— Direct

+36h

FIG. 4.3 — Expérience ETEX-1 : cartes de la concentration eiaseide PMCH (en ng/f sur

une période de 36 heures suivant I'injection au temgpke pas de temps pour l'injection et les
sorties est de 3 heures (le panachg-a12h correspond par exemple en fait a une moyenne entre
to + 12h etty 4+ 15h). Le trait discontinu correspond au transect montréatiglre suivante.

of .
O ey (4.69)
0z

en relisant a rebours les archives météorologiques etreplacanpv, K, ¢, d, & d par—pv,
K., d, e, d,eé.

4.4.2 lllustration numérique

On montre ici une illustration et un test numeérique de la&tyia du transport atmosphérique
en utilisant a nouveau le contexte de la campagne ETEX-1.

La colonne de gauche de la Fig. 4.3 montre I'évolution terei@simulée de la concentration
de surface pour une émission de 340 kg de PMCH a Monterfileenett, + 3 h. La source
est repérée par un cercle sur les figures. 24 heures apmgsdion, le panache atteint la station
allemande D05, repérée par des carrés sur les mémesdidua concentration maximum est
obtenue a cette station ig+36h. Dans la colonne de droite, on montre les résultataed’u
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FIG. 4.4 — Coupe verticale, dans un repéere longitude-pre¢sim) le long du transect représenté
sur la figure précédente (avec les mémes unités et chaxsh

simulation a rebours, pour laquelle les 340 kg de PMCH sggttés a la station DO5 de fagon
réeguliere entre, + 39 h ett, + 36 h. La réciprocité du transport est illustrée par le faieq
la méme concentration est observée dans le carré 36shapres I'eémission pour la simulation
directe (carte en bas a gauche de la Fig. 4.3 montrant |lameyee la concentration directe
entret, + 36 etty + 39 h) et dans le cercle au moment de I'injection réelle pouirautation

a rebours (panneau en haut a droite montrant la rétroesdration moyenne enttg + 3 h et
tg). La Fig. 4.4 montre les coupes verticales corresponddatésng d’'un transect reliant la
source et la station. On voit sur la figure que le panache esict® plus rapidement dans sa
partie supérieure. C’est la combinaison du transportzbatal par un vent cisaillé et du mélange
vertical par la turbulence qui explique la dispersion repld panache et du rétro-panache dans
un plan horizontal.

La partie de gauche de la Fig. 4.5 montre la comparaison &rgrestimations directe et
rétro de I'évolution temporelle de la concentration de@Hpour la station D05 ainsi que les
observations. Ici, le PMCH est injecté de fagcon uniformeet, ett, + 12h comme dans la
réalité et on considere la moyenne des concentration8 sieures. De fagcon symétrique, on
considere la moyenne sur les 12 heures d’injection de-finaches émis toutes les 3 heures.
Avec le schéma | de Van Leer, les simulations directe ésangirs) et rétro (signesg different,
mais la difference est moindre qu’entre chacune des stinokaet les observations. Les petites
differences entre estimations directe et rétro proveenmen fait pour I'essentiel de la violation
de la symétrie du transport par les limiteurs de pentesdinits dans le schéma de Van Leer pour
garantir positivité et monotonie. Avec le schéma de Gogujarrés blancs et étoiles) en effet,
les simulations directe et rétro sont presque confonduaprécision de la figure.

Ce comportement est confirmé par le calcul des FMTs pourllesations privilegiées pour
les analyses ETEX (se reporter a la Section 2.6 pour plugtisisur I'analyse des simulations
directes). La simulation directe avec le schéma | de Vam temparé aux observations (carrés
noirs) montre un FMT moyen de #0environ alors que, pour le méme schéma, les FMTs
mesurant I'écart entre estimations directe et rétro fmschéma | de Van Leer dépassent toujours
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FIG. 4.5 — Test numérique de la symétrie du transport atmerggné sur le cas ETEX-1.
A gauche : Evolution temporelle de la concentration de PM®kkovée et simulée a la station
D05 avec les schémas de Van Leer | et de Godunov ainsi quédaliats obtenus a partir de
séries de rétro-simulations effectuées a partir déalthos.
A droite : FMTs pour les 11 stations retenues pour les étddetercomparaison de modeles.
On montre les FMTs mesurant I'écart entre simulation dé&et observation pour le schéma | de
Van Leer et pour le schéma de Godunov, ainsi que les FMTs nargisiecart entre simulation
directe et reconstitution inverse pour ces deux schémas.

75% (cercles noirs). La difference entre estimation dirette&&o est bien plus faible quand on
utilise le schéma de Godunov (ronds blancs, avec un FMT mdge98,2¢). Enfin, la symétrie
est quasiment exacte quand on inverse 'ordre d’appel dtereints modules de transport dans
le calcul rétro (signes, FMT moyenne de 99,5%) comme on I'explique plus loin.

On étudie ci-dessous systématiqguement la symétrie Idesitames utilisés dans LMDZ.
Dans le modele, I'advection, la diffusion turbulente, ¢tengection et la décroissance radioactive
sont appelées de fagcon séquentielle. L'intégratiomuhdele peut donc étre vue comme une
succession de pas de transition entre un champ de conoamiratet ¢**!, un pas de temps
étant une succession particuliere de tels pas. Noussaltonsidérer la symétrie de chaque
pas individuel en comparant I'algorithme de rétro-traspbtenu a partir de transformations
simples sur le modele direct (changement de signe et patimutdes flux de masse pour la
convection par exemple) et I'adjoint du code numérique.

4.4.3 Mockle adjoint

Il faut donc, pour discuter en détail ces aspects numésgutroduire I'adjoint d’'un code
numeérique. La définition mathématique de I'opératealjoiat est la suivante. Soieitet 7 deux
espaces de Hilbert munis de deux produits scaldireg et ( , ) -, et soitL un opérateur dé€
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dansF, I'adjoint L* de L est un opérateur d€ dans€ défini par la relation

pour tout vecteuy de& et tout vecteur) de F.

Etant donné un produit scalaire discrétisé au pagp, )" = ¢T M™p, ou M™ est une
matrice symétrique définie positive, I'adjoint du magl@lumérique direct permet de calculer
I'eévolution a rebours dans le temps du gradi®ht/ d’'une fonction objective quelconqukpar
rapport aux variables d’état du modele (cf. e. g. TalagranCourtier, 1987). Ceci se montre
simplement par comparaison des expressions du gradiemasuxet n + 1

dJ = (Ved) M dc (4.71)
= (Vensr J)T M et (4.72)

Apres introduction du modele linéaire tangdnt(le modele lui-méme pour les algorithmes
linéaires), qui décrit I'évolution directe d’'une pembationdc dec

dc™™ = Ldc" (4.73)
et en prenant les transposées, on obfient/ = L*V .+1.J, ou
L* = (M™) ' LT pmtt (4.74)

est bien 'adjoint dd. par rapport aux produits scalairgg® et A/"+!.

Pour le produit scalaire canoniqu¥, = I, on trouve le résultat classiqué* = L”.

Le produit scalaire pondéré par la masse de I'air corned@o)M/ = diag(m;) ou m; est
la masse d’air dans la mailie Si on prend comme convention d'indicage = >, L; ;¢;, on
trouve, pour les éléments des matrices directe et adjdmtelation

mp Ly, =mit Ly, (4.75)

Sile modele de transport est linéaire, pour tout pas desenentre la source et la détection,
une mesure linéaire depeut étre évaluée comme! = (V... M, )", qui, pourc*™ = V. J,
est un équivalent numérique de 'Eq. 4.17.

4.4.4 \erification de la symetrie temporelle des algorithmes

La symétrie du code numérique est donc équivalentelartité entre le mode rétro-transport
R du modéle direct (obtenu pour LMDZ par la transformatigm, ¢, d,é, d) — (—v, d,éd, é))
et 'opérateur adjoint du modele numeérique direct. Leéyrie sera donc testée au moyen de la
relation (4.74) (ou (4.75)) avet* = R.

Pour des paramétrisations linéaires qui ne modifient paghsité de I'air — c’est le cas par
exemple de la diffusion turbulente, de la convection, oual¥/ection par un champ de vent non
divergent — c’est a dire dans le cas dfi* = M"*!' = M, il est plus commode de tester une
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version légerement modifiee des relations (4.74) owb{4en ecrivant le modele sous une forme
intégrale comme

M (c"“ - C") = Ac" (4.76)
oUL =1+ M'A. Dapres (4.74)L* = I + M~ AT de sorte que le modele adjoint s’écrit
M (e =) = AT (4.77)

Pour un modele de la forme (4.76), la symétrie sera donr@ésglans le monde numérique si
la matriceB associée au mode rétro-transport est égale a la tragspte la matrice du modele
direct,B = AT,

La méme relatio3 = AT garantit en fait plus généralement la symétrie du sehém

M (¢ =) = A" + (1 —7) ] (4.78)

qui couvre les cas des schémas temporels expligite- (1), implicite (y = 0) et de Crank-
Nicholson ¢ = 1/2). Aprés avoir transformé le schéma généralisé en

=1 (- M [T M A] e (4.79)

I'application de I'Eq. 4.74 conduit en effet a
"= M4 ATM [T - (1) AU M e (4.80)
= [T4M AT [T - (1 =y M AT] et (4.81)

Or, les matrice$! + aQ] et [I + bQ]~" commutent pour n'importe quelle matriceet scalaires
a etb. On obtient ainsi

¢ = (1= (1 =) MAT] T T4y AT e (4.82)

qui est de la forme (4.79)1 étant remplacée pat”.

4.4.5 Synetrie du schema d’advection

Les courbes relatives au schéma de Godunov sur la Fig. ggesent que le schéma de
Godunov est symétrique, ce gue nous démontrons ci-dessou

Considérons dans un premier temps le cas de I'advectiatiimansionnelle avec un champ
de vent non divergent > 0, une grille réguliere de pa®: et un pas de temp¥. Si on note
a = udt/dx le nombre de Courant, I'évolution de la concentration daeur pour la maille est
donnée dans le schéma de Godunov par

7

Attt — ' =a (C?_l - C?) (4.83)

qui est de la forme (4.76) avéd = I. Quand on I'applique au rétro-tracetiravec le vent-u,
le schéma amont s’écrit

*N *n+1 w«n—+1 x«n—+1
o —c —a(cHl—cZ— ) (4.84)
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La matrice du second schéma est bien la transposée dmachiect ce qui établit I'équivalence
entre modele de rétro-transport et modeéle adjoint.

La symétrie du transport est également vérifiee pournamp de vent non divergent. Si on
noteU,,,,, le transfert de masse entre les maillest i + 1 et les instant$ et¢ + d¢ et si on
suppose — pour fixer les idées — que ce transfert est pdsisithéma amont s’écrit

m" T —m e = Uiy jacly — Ui acf (4.85)
avec
minH —m;" = i—1/2 — Ui+1/2 (4.86)
L'Eq. 4.85 est de la forme (4.73]), étant donné par
m;i" — Uitz Ui—1/2
Li,i — W etLiJ‘_l — mi""'l (487)

Pour le rétro-transport, le signe deet les indices doivent &tre inversés. Le rétro-transpsr
associé a une matride donnée par

Z,n-i—l _ Ui— min _ Ui in+1
Rm‘ - m 1/2 - +1/2 - m Lzz (488)
mi” mi" mi” ’
et U +1
Riip1 = iz it Lit1, (4.89)

m;" m;™
de sorte que, suivant (4.75),= L*.

Comme on I'a expliqué plus haut (Section 2.3), le passag#reansion 3 est effectué dans
le modele au moyen d’un calcul successif dans les 3 dimgtiguccessivement eny, z, y et
x avec un pas de temps deux fois plus petit dans les deux dinsdtiorizontales. Dans chaque
direction, I'Eq. 4.85 pour le traceur et 'Eq. 4.86 pour I'sbnt intégrées simultanément. Ceci
assure la symétrie du schéma tridimensionnel.

On voit donc une fois de plus que le schéma amont de Goduggepte beaucoup de bonnes
propriétés (positivite, monotonie, diminution de larigiion totale, linéarite, et maintenant
symeétrie) mais au prix d’une diffusion numérique impatta On a déja vu dans la Section 2.3.4
gue le schéma de Godunov peut se récrire
RN = ek = G = e (4.90)

2 2
comme la somme d’'un schéma d’advection centré du secaird et d’un terme de diffusion
numérique avec une diffusivit@(dx)?/(26t) = udx/2. En appliquant la méme transformation
au rétro-transport, on obtient

C

x*n+1 c*n+1 C*n-i-l - 20*;z+1 + C*n—i-l

c j o .
cfn_cikn—i-l:_oé i—1 i+1 T i—1 +1 (491)

K3 (3 2 2

gui est a nouveau la somme d’'un schéma d’advection centf@in terme de diffusion. Comme
pour la diffusion turbulente, la diffusion numérique estiéme dans les schémas direct et rétro.
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A noter également que le schéma d'ordre 2 linéaire obtmignorant le dernier terme des
Eqgs (4.90) et (4.91), est également symétrique.

Les schémas en volumes finis plus sophistiqués, comméésx| de Van Leer, peuvent
souvent aussi étre décrits comme la somme d’'un schénteécend’un terme de diffusion,
introduit pour éviter les oscillations numériques ou lapérsion. Cependant, ce terme de
diffusion dépend alors en général de la concentratiotralteur (elle est plus active la ou le
traceur montre de brusques variations de concentratiompant la linéarité et donc la symétrie
du schéma.

Le cas particulier du schéma de Van Leer et les implicatpons I'utilisation pour I'inversion
du transport sont discutées plus loin.

4.4.6 Diffusion turbulente

Pour la diffusion turbulente, on utilise dans le modele LKA schéma implicite en temps
et centré sur la verticale :

m; (C?H - C?) = f(z'+1/2 (C?ﬂl - C?H) - f(i—l/2 (C?H - C?—Jrll) (4.92)
(m n’est pas affecté par le mélange) pest a présent l'indice vertical et (ﬁiﬂ/? est une
estimation de, pd,.d,0,/d, a l'interface entre les couche®ti + 1. LEq. 4.92 est de la forme
(4.78), A étant donnée par

Ao = Kisip (4.93)
Aii = —Kipip—Kicip (4.94)
A;; = 0 pour |i—j|>1 (4.95)

Nous avons montré plus haut sur des bases physiques qutukia rétro était identique a la
diffusion directe. On vérifie aussi que= A”, ce qui montre que la forme adjointe et la forme
rétro-transport du schéma (4.92) sont les mémes.

4.4.7 Mockles de convection en flux de masse

Les schémas en flux de masse utilisés dans le modelegalphé&ent symétriques, mais c’est
un peu plus fastidieux a demontrer. Comme précédemmenta se restreindre au cas d’'une
ascendance compensée par une subsidence dans 'envirenine

Comme on I'a déja expliqué au Chapitre 2, les équati@ensahtinuité pour I'air et le traceur
dans I'ascendance (resp. Eqgs. 4.68 et 4.66) sont digestomme

Ei+Fi_1=D;+ Fii1) (4.96)

et
Eic! + Fi_1)2¢i1 = ¢ (Di + Fz‘+1/2) (4.97)

OUE; ~ édzot etD,; ~ dé=6t sont les entrainement et Qétrainement vers et depsielalance
pour la couche durant le pas de temps, et F;,,, ~ fdt est le transfert de masse entre les
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couches eti+1, avec les conditions supplémentaire duest nul en haut et en bas de la colonne
convective.

L'évolution temporelle de la concentration grande élehde traceur restreinte au transport
convectif, obtenue en combinant les Egs. 4.60 et 4.65 avec), A = 0, Fyiff = 0 etf =0,
qui s’écrit

o Af (¢—c)
D S 4.98
p@t 0z ( )
est discrétisée sous la forme
mz’C;H_l - miC? = Fz—1/2éz'—1 - Fz‘+1/2éz' + Fz’+1/20?+1 - i—1/2C? (4.99)
= Di¢; — Eic}' + Fiy1p2¢ — Fioac] (4.100)

Ce schéma est de la forme (4.76). Puisque le modele esiila les éléments de la matrice
A peuvent &tre obtenus en calculant! ™! — m;cl dans la couchépour un traceur injecté dans
la couchej (¢} = dx ;).

Si on calcule d’abord les concentrations dans I'ascendamoe cette injection particuliere,
on trouve, pouk < j, ¢, = 0. Pour la couche d’injection, la concentration dans |'agegice est
donnée par

¢ (Dj + Fipap) = Ejc) (4.101)
Pourk > j
Ck (Dk + Fk+1/2) = Cp—1Fp—1)2 (4.102)
et, apres itération,
R : Feorpp hji1 Fro1/2

C; =

&= — E;c? (4.103)
k=j+1 Dy, + Fk+1/2 Hk:j (Dk + Fk+1/2) !

Le traceur est finalement détrainé dans I'environnepdartnant pour un détrainement dans la
couche; avec: > j,

Hé:j.ﬂ sz—l/2

Ai,' - Diéi - , Eil)Z (4104)
’ [T}, (Dk + Fk+1/2) !
Dans la couche d’injectioh= j, un calcul similaire donne
D, E;
Ajj=—-Fi1p—E+—221— (4.105)
(DjFjs1p2)

La concentration grande échelle est également modifiesubsidence juste en dessous de la
couche d’injectionmj_lc;?fl1 = F;_,,;) d’ou l'on tire

Aj—l,j =Ftj_1/2 et Ai,j =0 pour ¢ <j—1. (4106)

Le schéma pour le rétro-transport est obtenu en invelsadlke deD et £ et en changeant le
sens vertical de la propagation des indices. Le schéma est donc également de la forme
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(4.76), la matriceA étant remplacée par la matrideé dont les éléments sont obtenus en
considérant une rétro-injection dans la coughee qui donne

=i Fisrye

Bi; = _ D;E; pour <y (4.107)
’ i::i (Ek + Fk—1/2) ’
E:D;
B;j = —Fjp—Dj+-—1—1—— (4.108)
(Bj + Fio1p2)
Bj+l,j — Fj+1/2 pour et Bi7j — 0 pOUI’ Z > j + 1 . (4109)

En utilisant 'equation de continuité (4.96), on vérifige B = A’ ce qui montre que les
transports convectifs adjoint et rétro sont identiques.

4.4.8 Puits lincaires

Les puits linéaires conservent aussi la masse d’air etgredtre discrétisés au moyen de la
matrice diagonalel = diag(m;\;) qui assure évidemment la symétrie.

4.4.9 Synetrie du modele complet

Dans le modele direct, I'advection de grande échellejffagion turbulente et le transport
convectif sont traités de facon séquentielle. Si on weatment obtenir la symétrie numérique
avec le schéma de Godunov, il faut inverser complétenierdré de cette séquence dans le
modele. On ne le fait pas en standard dans le mode rétro d2A.ddi utilise de toutes facons le
schéma | de Van Leer, non symétrique.

C’est la non inversion de cet ordre des opérateurs qui@xglia difference résiduelle entre
calcul direct et rétro dans le cas ou on utilise le schéen&ddunov (cercles blancs sur la partie
de droite de la Fig. 4.5). Comme on I'a déja dit, si on ineerstte séquence dans le calcul rétro
(signes+), le FMT moyen pour les 11 stations passe de 98,2 a 99,5%.

4.5 Le cas des algorithmes ne respectant pas la sginie

Lorsque la discrétisation ne préserve pas la symétrigralsport, on a le choix pour
les applications entre I'algorithme adjoint ou l'algorite de rétro-transport. Les possibles
implications sont illustrées et discutées dans le cadrealdculs d’advection unidimensionnelle
avec le schéma de Van Leer.

45.1 Calculs de sensibilé

Pour I'advection unidimensionnelle par un champ de vent ¢ieargeant. > 0, sur une
grille réguliere, I'évolution temporelle de la conceatton du traceur dans la mailleest donnée
par

Gt = =a (&, =) aveca =U/m (4.110)

7
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ou ¢, est la concentration moyenne dans la partie de I'air tex@sfau cours du pas de
temps entre les mailles— 1 eti. Pour le schéma | de Van Leer, on utilise une approximation
linéaire de la distribution sous-maille avec une pejatg, correspondant a des concentrations
¢ = ¢; + (0¢),/2 aux bords de la maille (se reporter a la Fig. 2.5 pour le jpgndu schéma et
les notations)c;/» vaut alors

1 :
éi+1/2 = ¢+ 5 (1 — Oé) (56)2- Sla >0 (4111)
1 .
= G g (14 a) (d¢),,4 , sinon. (4.112)

Dans le schéma | de Van Leer, la pente est d’abord calcludedlifferences finies avant
d’appliquer un limiteur de pente de sorte que le calcul destag@ peut s’écrire sous la forme de
la séquence d’opérations et de tests suivante :

si {(ciyt1—¢) x(¢;—ci—1) >0} alors (4.113)
(0c), = (Cix1 — €i—1)/2 (4.114)

si {|(6c);| > 2|c; — ¢;—1] } alors (0c), = 2(c; — ci1) (4.115)

si {|(6¢c);| > 2|cit1 — ¢ }alors (0c), = 2(ciy1 — i) (4.116)

sinon (0c), =0 (4.117)

Nous montrons ci-dessous les résultats obtenus avec méitbodes differentes pour
calculer la sensibilité d’'une mesure par rapport a larithistion initiale de traceur. Les deux
premieres méthodes consistent en l'intégration auedde I'algorithme de rétro-transport ou de
I'algorithme adjoint. Le troisieme calcul est obtenu pasgerturbations successives de |'état
initial suivies de simulations directes. Cette méthodgiiere autant d’intégrations que de points
de grille.

La méme méthode de perturbation a aussi été testédeammmdele linéaire tangent. Comme
il se doit, les résultats obtenus ainsi sont identiquesix de I'intégration adjointe et ces résultats
ne sont donc pas montrés.

Pour un modele linéaire et symétrique en temps, les@giisnations de la sensibilité doivent
étre égales. Ce point a été vérifieé avec le schéma aki@y (résultats non montrés). Pour un
algorithme non symétrique mais linéaire, I'estimati@r perturbations et I'estimation adjointe
sont identiques mais different du calcul de rétro-trams\ cause des limiteurs de pentes (4.113,
4.115 et 4.116), le schéma | de Van Leer n’est pas linéBiags ce cas, les trois estimations
sont differentes. L'estimation par rétro-transport repehd que de la distribution de mesure
alors que l'intégration adjointe dépend du calcul de base/oisinage duquel on calcule les
sensibilités. Quant au calcul direct par perturbatiodgppend a la fois de la solution de base et
de I'amplitude de la perturbation initiale. A cause des tin@arités, I'intégration de I'adjoint du
modele nécessite le stockage de la solution de base genssite relue et utilisée pour activer
les propositions conditionnelles dans les calculs (daht34.4.115 et 4.116) au cours du calcul
de sensibilité.

Les résultats sont montrés sur la Fig. 4.6. Le domaine @&$dgique avec 60 points et on
a choisi un nombre de Courant =0,2. Trois distributions initiales de traceurs sont testé
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FIG. 4.6 — Calculs de sensibilités ou fonctions d’influence.
Partie A. Distribution initiale de traceur (courbe contet distribution obtenue aprés 150 pas
d’advection (courbe discontinue) pour des distributianitdles sinusoidale (a gauche) et carrée
(a droite).
Partie B. Fonction d’influence a l'instant initial pour ungesure effectuée au pas de temps
30 (colonne de gauche) ou 150 (colonne de droite). Pour ehgraphique, la courbe épaisse
continue montre la distribution de mesure. Les autres @surbontrent la sensibilité calculée
avec l'algorithme de rétro-transport (courbe épaissseyravec I'adjoint du code direct (croix)
et par perturbations de simulations directes (carrés differents cas (de haut en bas) different
par la distribution initiale de traceur ou par le schémasaipour I'advection.



170 CHAPITRE 4. INVERSION DU TRANSPORT ATMOSPH ERIQUE

pas de traceur (état plat) ainsi gu’'une onde sinusoidalee distribution carrée, toutes deux
d’amplitude 1. Les deux graphiques du haut de la figure @akji montrent la distribution
initiale et les résultats de l'intégration directe dedas pas de temps 150 pour les distributions
sinusoidale (a gauche) et carrée (a droite). La saludi@cte de I'advection au pas 150 est une
translation dex/N=30 points de grille.

La partie B de la méme figure montre des calculs de senéibilitfonctions d’influence. La
mesure consiste en un prélevement uniforme sur un inted&6 points de grille. La distribution
de mesure correspondante (i. e. la fonctiote I'Eq. 4.9) correspond a la courbe noire épaisse
sur tous les graphiques. La sensibilité est calculéegpgrart a la concentration initiale de traceur
pour une mesure effectuée au pas de temps 30 (pour la caliengauche) et 150 (colonne de
droite). La sensibilité exacte serait obtenue en traastdt distribution de mesure de -6 et -
30 points respectivement. Pour I'estimation directe, ugrtupbation d’amplitudg = 10~° est
ajoutée successivement a chaque point de grille.

Pour le cas 1 (graphiques du haut de la partie B), qui corrgspain état initial sans traceur,
la condition (4.113) n’est jamais satisfaite. La pente estcdnulle dans le calcul adjoint, qui
équivaut alors a un calcul avec le schéma de Godunov (H4944.111 et 4.112 avééc) = 0).

La sensibilité correspondante est beaucoup plus diffuseglle obtenue avec I'algorithme rétro
ou le calcul par perturbations, ces deux derniers étaatfai$ plus proches I'un de l'autre et
plus proche de la solution exacte. Ce cas classique, oleeaie de reconstituer une source en
partant d’une concentration supposée nulle a priori, edtig ici un cas limite singulier dans
lequel la sensibilité dépend de choix arbitraires secriture du schéma. En changeant le signe
> en> dans I'Eq. 4.113, on obtiendrait par exemple des sengbititfferentes.

Le cas 2, qui correspond a une onde sinusoidale, est mathslpgique. Pour un pas de
temps donné, la condition (4.113) est satisfaite presquyt et le limiteur de pentes est actif
seulement pour un petit nombre de points de grille. Les &signations de la sensibilité sont
affectées par la diffusion numérique mais sont relatesnhproches les unes des autres (celle
calculée par rétro-transport, qui ne dépend que de laliison de mesure, est la méme que
dans le cas 1). A noter que les estimations directes parrpattons et adjointes produisent de
faibles valeurs négatives (on le voit particulierememntipla sensibilité d’'une mesure effectuée
au pas de temps 150).

Le cas 3 correspond a une distribution carrée. La seitéilwiélculée par rétro-transport
est a nouveau la méme que précédemment. Pour une mespees 80, la solution adjointe
commence a montrer des oscillations numériques alortegudeux autres restent proches l'une
de l'autre. Pour une mesure au pas 150, les integrationséel et par perturbations produisent
des oscillations bien plus grandes que le signal lui-méwee des sensibilites négatives tres
importantes. L'instabilité rencontrée ici peut etrgpkgquée de la fagcon suivante. Apres un certain
nombre de pas de temps pour la simulation directe, la digioith n’est plus vraiment carrée mais
décroit rapidement de part et d’autre du pic de tracepigtiement par un ordre de grandeur d’'un
point de grille au suivant. De ce fait, en amont du pic, dam&d#on ou le pic de la sensibilité est
advecté (dans notre cas patrticulier), la condition 4.1skt@#einte partout. Du coup, le schéma
adjoint correspond en fait a un schéma direct associgeapente(dc), = 2(c;i41 — ¢;). Ce
schéma est pathologique comme schéma de transportia |zafice que I'estimation de la pente
est systématiquement décentrée et parce que cette gerdeuble d’'une estimation classique
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par differences finies.

Afin d'illustrer ce cas plus en détail, on montre, dans laipate gauche de la Fig. 4.7, les
sensibilités directes calculées pour une mesure au gagcbime pour la partie de droite de
la Fig. 4.6) mais en utilisant difféerentes valeurs pgufrappelons que les résultats montrés
dans la Fig. 4.6 correspondent toug &= 10~%). Pour des valeurs petites ge comme on
peut s’y attendre, les résultats sont proches du calcoiradQuandy croit, les calculs directs
par perturbations tendent a se lisser et deviennent ploshps de la solution obtenue par
rétro-transport (ainsi que de la solution physiquememtecte). Olivier Talagrand a proposé
I'explication suivante pour ce phénomene intéressAntause de la présence des opérations
conditionnelles associées aux limiteurs de pentes (¥.21%4.116), chaque intégration du
modele direct traverse une série de bifurcations. Posivdkeurs de perturbations suffisamment
petites, la séquence des bifurcations n’est pas modifiée fetite perturbation n’est pas “vue”
par le limiteur) et le calcul adjoint montre que la sensibidinsi obtenue est tres grande. Quand
on fait croitre 'amplitude de cette perturbation, laséqce des bifurcations est de plus en plus
modifiée, avec des fluctuations trés fortes dans la séitsiliies fluctuations tendent a s’annuler
les unes les autres, ce qui n'est pas surprenant dans laemasles limiteurs de pentes sont
justement introduit pour garantir le bon comportement e du schéma de transport. Il est
remarquable que le rétro-transport (qui inclue bien esitimiteurs de pente) atteint le méme but
pour un colt bien moindre.

Le cas 4 correspond aussi a une distribution initialeemgrmais l'intégration est effectuée
avec le second schéma de Van Leer, déja décrit danst®®2c3.6, dans lequel la pente (4.114)
est remplacée pabc), = 2 (cit1 —¢) (¢, — ¢i—1) / (i1 — ¢i—1). Dans ce cas, les conditions
4.115 et 4.116 ne sont jamais atteintes. Ce schéma estlagnt plus diffusif que le schéma |
mais son comportement est moins pathologique car sa neariia est moins forte. On observe
encore cependant le méme effet que pour le cas précémantjbe dans une moindre mesure.
Pourg < 0,0001 et a la précision de la figure, la sensibilité adjointe ellecobtenue par
perturbation sont confondues. Paur= 1, la sensibilité directe est en revanche plus proche
du calcul par rétro-transport.

D’autres résultats (non montrés) confirment que le catirilrétro-transport fournit en
générale une bonne estimation de la sensibilité ca¢cpkr perturbation du calcul direct avec
des perturbations de relativement grande amplitude.

On voit que dans le cas ou la sensibilité de I'algorithmecti est définie de maniere non
ambigué, le calcul adjoint en fournit, comme il se doit, lmo@ne estimation. Cependant, pour
des algorithmes fortement non-linéaires, cette estonatxacte d’un point de vue numérique,
peut s’avérer non physique (oscillations, valeurs neggl. En comparaison, le calcul par rétro-
transport, robuste et préservant la positivité (aing lgumonotonie), fournit des sensibilités qui
restent réalistes et proches de la solution exacte méoredes schémas fortement non linéaires.

4.5.2 Experiences de minimisation

On compare a présent les differentes approches dans ritexte de I'assimilation
variationnelle, a priori plus favorable au calcul adjoiayec pour but de reconstruire la
distribution initiale de traceur a partir d’observatiatistribuées dans le temps.
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FIG. 4.7 — Calcul de sensibilités par perturbations directesaddistribution initiale pour les
schéma | (a gauche) et Il (a droite) de Van Leer (mémeditions que pour les deux graphiques
les plus bas de la colonne de droite de la Fig. 4.6). Les sétésisont calculées pour differentes
amplitudes de la perturbatian Les courbes pouy = 10~% ainsi que les calculs adjoint et rétro
sont aussi montrés sur la Fig. 4.6.

On effectue des tests académiques classiques de typeriexpés jumelles”, standards
pour I'évaluation des algorithmes d’assimilation. On coemce par effectuer une simulation
de référence, notég’, sur N pas de temps. Cette expérience est considéerée comrealike &
reconstruire. Des observations synthétiques sontrgés& chaque pas de tempsa partir de
cette simulation sous la forme, .y, ol = (i;) est a nouveau la distribution de mesure. Pour
toute solution” de I'équation de transport, la fonction objective (saalpi

2
Ty ) =D | 2o payit = > picy (4.118)

mesure I'écart entre cette solution et I'observation. Gnimise alors cette fonction colt par
rapport a la concentration initiat€.

La minimisation est effectuée grace au code M1QN3 déaqar Gilbert et Lemaréchal
(1989). Il s’agit d’'une procédure itérative qui nécéssia chaque pas, au moins une
approximation du gradient de la fonction objective. L'aitfume est de type quasi-Newtonien, ce
qui signifie que le gradient local est utilisé pour batitifpe petit une approximation de l'inverse
du Hessien (matrice des dérivées secondes) de la foraiective. L utilisation de cet inverse
rend la minimisation particulierement efficace, au moiasglle cas ou le gradient varie de fagon
relativement douce.

Deux séries d’expériences ont été effectuées ici,tdéisant, pour calculer le gradient, dans
le premier cas 'adjoint exact du modele direct et dans ¢@sé cas I'adjoint approché obtenu
par rétro-transport.

Dans toutes les expériences, effectuées dans le méme gailimensionnel que pour la
section précédente, la longueur de la simulation deregice est d&/ = 300 pas de temps, ce
qui correspond a une révolution complete sur le domaiadwection. La fonction de mesure
est également comme avant un prélevement uniforme swirispde grille (courbe épaisse
discontinue sur la Fig. 4.8). Avec ces choix, le minimum ddolaction objective est unique
et égal a zéro.
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FIG. 4.8 — Reésultats d’expérience d’assimilation variatielie avec des observations
synthétiques. L'état initial “réel” a reconstruire rcespond a la courbe épaisse continue du
graphiquec. La fonction objective (Eqg. 4.118) a minimiser est caéauBvec la distribution de
mesure représentée par une courbe épaisse discontiries graphiquesetd. La minimisation
est commencée a partir d’un état initial sans traceurs.

a: Evolution de la valeur de la fonction objective au fil de lanimisation.

b : Evolution de I'erreur d’estimation des états initial et de I'intervalle d’assimilation.

¢ : Concentrations initiales “réelle” et reconstituéadih de la minimisation.

d : Les mémes états que pour le graphigqumais au pas de temps = 50 de lintervalle
d’assimilation.

Les résultats sont présentés sur la Fig. 4.8. L'étairde la simulation de réference utilisé
comme réalité correspond a la distribution carree déjlisée precédemment (courbe épaisse
sur les graphiques du bas). On utilise le schéma | de Van Leeminimisation est initiée a
partir d'un état sans traceurs. La minimisation est pauvisjusqu’a ce que la décroissance de
la fonction objective entre deux états successifs de lanmsation soit plus petite qu’un seulil
prescrit. Le graphiqua) montre que, comme on peut s’y attendre, la minimisation @ic@une
valeur plus faible de la fonction objective quand on caldelgradient avec I'adjoint exact plutdt
gu’'avec l'algorithme de rétro-transport. Cependant, laimisation est plus rapide au début
avec le rétro-transport. La reconstruction de la conediotn initiale (graphique) est également
tres legerement meilleure avec I'algorithme de rétemsport (ce qui se voit aussi sur I'erreur
guadratique moyenne montrée sur le graphigud=n fait, si les deux reconstructions obtenues
en fin de minimisation different a I'instant initial, elesont en revanche quasiment identiques
au pas d’advection = 50 (graphiqued). C’est ici la diffusion numérique qui rend difficile la
reconstruction de I'état initial, et qui explique que lexidations de I'état initial (graphique)
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ne soit pas “vues” par les mesures. Le méme effet se praddinas la réalité avec la diffusion
turbulente.

D’autres résultats (non montrés) confirment les rémil@btenus ici a savoir que la
minimisation est généralement plus poussée avec l@djoais plus rapide au début avec
I'algorithme de rétro-transport. Les differences cane@t la reconstruction de I'état initial sont
souvent non significatives, mais a nouveau, cette reagi&in est souvent légerement meilleure
avec l'algorithme de rétro-transport. Ces résultatst ®mmérents avec ceux présentés sur la
Fig. 4.7. Le gradient approché mais lisse obtenu avecdidlyme de rétro-transport permet une
localisation imparfaite mais rapide du minimum de la fooietbbjective. L utilisation du gradient
exact permet une localisation plus précise de ce minimuais e gain ne semble pas utile en
pratique. De plus, dans certains cas (non montrés), céegitaekact peut osciller tellement que
la minimisation échoue.

On peut en tirer la conclusion que, au moins sur les exempladémiques présentés
ici, I'utilisation d’'un gradient certes approché, maissk et présentant un bon comportement
physique, est préférable a l'utilisation d’un gradieraict mais présentant de fortes oscillations.

4.6 lllustrations et applications

4.6.1 Evaluation des capacés de @tection du réseau TICE

Nous avons bien sOr appliqué cette approche a I'evialnale I'efficacité des reseaux TICE
(Hourdin et Issartel, 2000).

Les réseaux développés pour la vérification du TICE etgt dimensionnés a priori pour
pouvoir détecter des essais d’'une kt équivalent TNT parsor la planete. Comme on l'a
déja dit dans lintroduction de ce chapitre, la détectiet la localisation des évenements
suspects reposera sur la mesure d’ondes se propageard tepeu de I'explosion : mesures
sismiques pour des tirs souterrains, mesure d’'ondes $afnares pour les essais atmosphériques
et hydroacoustiques pour les essais sous-marins. Le gua&trieéseau — celui qui nous intéresse
ici — mesurera en 80 stations la radioactivité atmospjuerassociée aux aérosols. 40 de ces 80
stations seront en plus équipées d’instrument mesuaacdricentration en isotopes du xénon.
Alors que les isotopes radioactifs se fixant sur des aé&asslsont relachés que dans le cas
d’essais atmosphériques, le xénon, gaz noble non sadable'eau, est a priori €mis également
en quantité appréciable lors d’essais sous-marins aesains (De Geer, 1996).

Avec une demi-vie de 5,2 jours, lé*Xe est 'isotope le plus important du xénon loin des
sources. Le comité d’experts en charge de la définitionrégssaux TICE a estimé qu’un essai
nucléaire de 1 kt doit relacher enviraf!® Bq si il est aérien ou sous-marin et environ 10 fois
moins pour un essai souterrain (le xénon s'échapparg phordes failles, Carrigan et al., 1996).
A partir de ces chiffres, un seuil de détection de 1 mBtf @ été retenu comme spécification
pour les mesure de xénon. Pour parvenir a cette sensjlddg détecteurs prélevent de l'air sur
une journée entiere avec des pompes puissantes pouueffeme mesure.

Nous sommes arrivés dans la boucle des discussions avamé ghoix des 40 stations du
sous-réseau ne soit définitivement arrété. Gracegptoche inverse présentée ci-dessus, et a
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FIG. 4.9 — Calculs de la capacité de détection du reseau XeéndriCE. On montre en haut le
délai de détection (en jour) pour un essai sub-surfacekdetlune date de détection particuliere
(ici le 15 janvier 1991). La couleur bleue foncée montreg@ample la zone qui a été détectée
pour un tir effectué entre 1 et 3 jours auparavant. La i@udes régions colorées montre la partie
de la surface du globe dans laquelle un tir dans la premigéiregine de janvier aura été détecté
au moins une fois le 15 janvier. On montre en dessous lessadetprobabilité de détectioA (

%) d’essais sub-surface par le réeseau gaz nobles (en patigartir de la détection dd*Xe)
pour les mois de juillet et janvier. Les points correspodenx emplacements des 80 stations du
réseau TICE et, parmi eux, les points verts correspondenstations gaz nobles. Les cartes du
bas B) correspondent au nombre moyen de stations détectansan es
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sa mise en ceuvre dans LMDZ, nous avons pu alors produire des giobales d’efficacité de
détection du réseau pour les differents choix de saaesa@x (note interne CEA).

Nous présentons ci-dessous les résultats du calcul adieife du réseau xénon pour la
détection des essais souterrains ou sous-marins etgoanfiguration finalement retenue pour
le réseau xénon.

Dans ce cas particulier, la symétrie du calcul est totale.lidu d’effectuer les tirs aux
stations et de les détecter au niveau des détecteursjemteimians le modele l€3 = 10'° Bq
a I'ensemble des 40 détecteurs (un traceur par dét@@eur instant donné. Si on s’intéresse a
une détection ayant lieu le 14 juillet par exemple, on itgde traceur au détecteur uniformément
pendant la journée. On integre le modele a I'envers emrte compte d’une décroissance
radioactive avec une demi-vie de 5,2 jours. Un essai effguéin exemple le 5 juillet sera détecté
par cette station le 15 si le rétro-panache émis le 15 tateoa dépasse le 5 le seuil de détection
des appareils a I'endroit ou le tir est effectué. pouirteampte de la moindre source pour les
essais souterrains, le seuil est de 1 mBtf sur mer et seulement 1 mBq m 2 sur continents.

Les simulations ont été effectuées avec le modele LMBHErdnché en relisant les archives
d’une simulation guidée en résolution 96x72x19 et ercedpant chaque maille horizontale en
2x2 mailles pour obtenir une résolution de?1;91, 25° pour le calcul du transport.

Les résultats sont montrés sur la Fig. 4.9. On montre dtbor la figure du haut les “zones
de visibilité” du réseau avec des délais de plus en plaadg pour une détection le 15 janvier
1991. Les stations du sous-réseau xénon sont repéagatep points verts. On reconnait bien
dans les tropiques sur les océans les regimes d’alizesane zone de visibilité confinée dans une
bande relativement étroite a I'est des stations. L'étendes zones détectées est beaucoup plus
grande dans les moyennes latitudes. On voit qu’au bout deutd,jle réseau est loin de détecter
'ensemble de la surface du globe dans les tropiques. Ledgadlétection est relativement faible
entre les jours 10 et 14. De plus, dans les tropiques, lesszd@kctées sont alors souvent
déconnectées des zones détectées plus tot, ce qguandu’on détecte de l'air qui a recirculé
dans la troposphere moyenne ou haute. C’est particoliéméclair dans le Pacifique tropical ou
les détections au-dela de 10 jours proviennent de regiooches de I'equateur et correspondent
donc a des traceurs ayant été emportés dans les calkiléadley avant de redescendre pour étre
détecté plus haut en latitude.

On effectue ensuite des statistiques a partir d'un ensedisimulations pour des jours
de détection differents. En pratique ici, on a effecteg statistiques a partir de 15 jours de
détection, allant du 15 au 31 janvier dans un cas et du 15 quil&t dans I'autre pour estimer
les effets saisonniers. On voit clairement sur les grasdude la Fig. 4.9 que le réseau est
insuffisant dans les tropiques, a la fois a cause de lavektroitesse des zones détectées dans les
régions d’alizés et parce qu’une bonne partie des tra@stremportée dans la haute atmosphere
par la circulation de Hadley. La détection est évidemnggoibalement plus faible pour les tirs
souterrains. Les graphiques du bas montrent la redondasaaesures, c’est a dire le nombre de
fois moyen ou un essai va étre détecté. On voit que keatese montre une relative redondance
gue dans les moyennes latitudes, sur les océans.

D’autres calculs ont été effectuées, notamment desulsajpour le réseau aérosols qui
montrent que ce réseau aura une tres bonne capacitéeatiolé, au probleme pres du lessivage,
processus encore tres mal connu et ne pouvant étre egpeague de facon assez grossiere dans
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les modeles (note interne CEA).

4.6.2 Inversion des paranetres de la source

En cas de redondance des mesures, la question qui vienemnagd a I'esprit est de savoir
s'il est possible de localiser les sources. De nombreuga®elpes existent pour combiner les
rétro-panaches afin d'essayer de localiser les souraes pigcisement dans le cadre du TICE,
il s’agirait de déterminer la position, la date et I'inté@sle la source.

La question est plus importante qu'il n'y parait a premigue dans le cas du TICE. On
a vu en effet que dans ce cas, la localisation devrait éfeetake par les réseaux sismiques,
infra-sonores ou hydroacoustiques. Mais la question quse/gposer nécessairement, c’est
I'interprétation de tous les évenements douteux, gqauront justement pas été enregistrés par
les autres réseaux et pourront correspondre souventiaadsnts ou accidents nucléaires. En
fait, la sensibilité du réseau xénon est telle que le@aiot civile va étre assez systématiquement
enregistré aux stations xénon, méme en période deifmmement normal.

Nous avons laissé cette question et I'étude des métrasdexiées a nos collegues du CEA.
Nous montrons cependant pour illustration un calcul deligai@on de la source d’ETEX a
partir de rétro-panaches. On suppose ici que la date ¢éegité de la source sont connues.
On utilise les simulations a 9 des 11 stations ETEX éeslf@écédemment (NLO5, BO5, NLO1,
D44, DKO05, DK02, D05, PL04 et H02).

Pour n'importe quelle position possible de la source, ort paleuler la moyenne des FMT
(>, FMT;/9) par rapport aux observations réelles. Une fois les #gtiwaches calculés, ce
calcul est treés peu coliteux numériqguement. Le résedttatnontré sur la Fig. 4.10. L'estimation
grossiere qui consisterait a prendre comme lieu d’éonise maximum de cette fonction
objective donnerait une source située dans la manchgnék® d’environ 100 a 300 km du lieu
réel d’emission.

Les mémes cartes peuvent bien sir étre calculees pouparte quelle intensité de la
source et n'importe quel instant d’é€mission. Le maximumla&nction objective peut dans
ce cas encore étre estimé par une simple recherche du ummiabsolu. Plus généralement,
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'approche peut étre appliquée a la détermination d’saurce étendue a la fois dans le temps
et dans I'espace. L'accroissement de la dimension dumsgspeut alors nécessiter 'utilisation
d’algorithmes de minimisation plus sophistiqués adapté&es fonctions montrant des extrema
locaux.

4.6.3 Inversion de sources continues

L'approche du rétro-transport peut également &treiségl pour inverser des sources
continues. Des travaux ont été entrepris dans ce sens@t (Beylin et al., 2005) dans le cadre
du contrble des émissions de €@epuis un certain nombre d’années, des méthodes irverse
sont utilisées pour essayer de contraindre les puits etepule CQ a partir de mesures de
concentration a des stations de surface (Bousquet etnP@@00). La méthode utilisée jusque
la consistait a effectuer des simulations directes desfrart avec des sources affectées a des
grandes régions (quelques dizaines au plus pour couvigidiee). Les concentrations ainsi
simulées étaient ensuite utilisées pour contraindr@lats et sources sur une base mensuelle.

Le travail entrepris avec I'approche rétro-transporevasrégionaliser cette description des
puits et sources en utilisant la partie haute frequenceofstyque dans un premier temps) des
observations de CQODans le cas d’une source continue en surface, le rétngficat fournit un
modele paramétrique de la mesure

J, = / pCiC ndT sy + / St daedydt (4.119)
Q SXT

qui dépend des flux en surfaée et de la concentration initiale;. Si on remonte le rétro-
panache sur une période suffisamment longue (un mois parpdek ce rétro-panache devient
tres diffus. La mesure n’est alors plus sensible aux carditinitiales qu’au travers de la valeur
moyenne du C@dans une vaste zone. Cette concentration moyenne est arplasivement
facile & contraindre, soit par de la modélisation direstét dans I'algorithme d’inversion. Cette
dépendance aux conditions initiales ne devrait donc jpgspterturber la capacité a reconstruire
localement les sources a partir des mesures de concentriagylin et al. (2005) on proposé une
solution pratique a ce probleme du traitement des caditinitiales et montrent que I'inversion
des variations synoptiques des concentrations de @Pmet effectivement de commencer a
régionaliser les sources.

4.6.4 Quelgues remarques d’ordre §réral pour les applications

1. Ce qu'il faut stoker comme rétro-concentrations, cet sl@s concentrations moyennes
entre deux instants de stockages. Sous ces conditionsronve une inversion exacte pour une
source ne fluctuant pas dans le temps.

2. Si la sourcer varie dans le temps, par exemple avec un cycle diurne immoitaest
important d’échantillonner les variations temporelles@nptées. Si on n’échantillonne pas le
cycle diurne au moment du stockage, on va faire une erresgpian négligera la corrélation
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entre le cycle diurne des coefficients d’échange (fortaérrdluencé par le cycle diurne de la
couche limite) et le cycle diurne des sources (correspdnonexemple a la respiration des
plantes). On fera alors une erreur systématique pouvarduie a des biais importants dans
l'inversion (effet bien connu dans le cas des inversionssesces de COsous le vocable de
rectifier effect).

En revanche, si on n’eéchantillonne pas la mesure — par deesnpn rétro-injecte tous les
jours une concentration de G@orrespondant a la moyenne mesurée pendant cette gume
perdra de l'information mais on ne fera pas d’erreur.

3. Sion dispose de mesures sur une région relativemergirgstdu globe, I'utilisation d’'une
grille zoomée sur cette région est sans doute relativeomgimale. En effet, plus les sources
sont distantes des mesures et moins on a besoin de présisida rétro-traceur ; moins on est
sensible au détail de la répartition spatiale des sou@epeut donc tout a fait a la fois accepter
une diffusion numérique importante liee a l'utilisatio’une grille grossiere et egalement se
contenter de stoker les rétro-panaches sur une grillesigmes choses que I'on fait naturellement
avec une grille étirable.

4.7 Conclusion

Nous avons établiici, pour des traceurs linéaires, tex@quivalence entre le transport rétro,
défini a partir du suivi a rebours dans le temps des traijjesst atmosphériques, et du transport
adjoint pour le produit scalaire pondéré par la masseaie I

Bien que mathématiquement équivalentes, ces deux dmBsaorrespondent a des visions
relativement differentes. L'approche adjointe est unl ousithématique systématique, qui permet
de calculer la sensibilité des sorties d’'un modele papadm des parametres d’entrée. Le rétro-
transport est une approche physique dans la quelle on pplif@gr dans un monde rétro- des
approches physiques ou numeériques utilisées d’habpodele transport atmosphérique direct.
Le passage du monde direct au monde rétro ne requierenémajj@u’un nombre tres restreint
d’opérations.

Le fait de réaliser que le rétro-transport n'est pas eastrau monde Lagrangien
des trajectoires atmosphériques permet de bénéficietods les outils développés ces
dernieres décennies, notamment concernant le trangpbrtlent dans la couche limite et la
paramétrisation du transport convectif dans les nuages.formules en diffusion turbulente,
basées sur des images de mouvement aléatoires synestrgmnt inchangées en mode rétro. En
revanche, le role des ascendances et subsidences daittétverti dans les formulations en flux
de masses et on doit changer le rdle des origines et degtinatans les formulations en matrices
d’échanges (ce qui revient a une transposition).

Quand on passe dans le monde numérique, I'equivalencetesuisport adjoint et rétro n’est
plus nécessairement assurée.

Nous avons montré, en comparant les algorithmes adjoinétet, que la symétrie était
assurée dans LMDZ pour tous les processus de transpogsaque I'advection, et, pour cette
derniere, si on utilisait I'algorithme linéaire maig$rdiffusif de Godunov ou un schéma centré
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également linéaire, moins diffusif mais oscillant. Vicawvic et al. (2001), dans un articles sur
des calculs académiques d’assimilation pour de I'adeadbidimensionnelle, ont également
remarqué que le schéma "QUICK”, un peu plus sophistigu@sntoujours linéaire (et ne
garantissant pas la positivité) était également syiouét.

La dérivation de schémas de plus en plus précis et gasamti un bon comportement physico-
numeérique (conservation, positivité, monotonie) cahdules schémas non-linéaires. Dans ce
cas, I'adjoint du code direct fournit une sensibilité gépénd de la solution directe de base et
est numériqguement exact alors que I'utilisation en madrde I'algorithme direct fournit une
sensibilité approchée mais unique (ne dépendant pasldul direct) et présentant de bonnes
propriétés physico-numériques. La positivite duesol peut par exemple s’avérer essentielle
pour certains algorithmes de localisation de rejets actéde de polluants.

Des expériences numériques effectuées dans le cotagttes simple possible de I'advection
unidimensionnelle avec deux versions (non linéaires)ah@ma de Van Leer suggerent que le
rétro-transport, du fait de sa robustesse et de la présemde la positivite, peut étre préferable
a I'adjoint exact, méme pour des algorithmes de mininosatlassiques basés sur des descentes
de gradients. Ce résultat est relativement important atique. Il avait été montré par le passé
gue des erreurs méme faibles sur le calcul du gradient pEnivaonduire a une inhibition totale
de la minimisation. Ceci n’est peut-étre pas vrai si I'aitfone numérique repose sur des bases
physiques suffisantes.

Enfin remarquons que, si la symétrie du transport pregetitdessus n’a de sens que pour
des traceurs linéaires, le mode rétro de la partie trahgpeut étre utilisé comme adjoint
approché et couplé aux codes adjoints de processus neairts comme la chimie. Cette
approche a dailleurs déja été appliguées au LGGE eén@bile a des inversions des mesures
de concentrations en especes soufrées pour des statitarstiques (Cosme et al., 2005).



Chapitre 5

Dynamique et composition de la
stratosphere de Titan

5.1 Changement de édcor

Titan, le plus gros satellite de Saturne, possede commeiige Tine atmosphere dense
d’azote avec une pression en surface de 1 4P pour une gravité de 1,35 m?s L'azote
moléculaire (98% de la masse de I'atmosphere) et le méthn peu moins de 2% au-dessus de
la tropopause) sont photo-dissociés dans la haute atramsmntre 600 et 1000 km d’altitude,
par des électrons magnétosphériques ou des rayonsvidteds. Les radicaux ainsi formés
initient une photochimie complexe impliquant notammerst logdrocarbures et des nitriles. Une
vingtaine de molécules differentes ont été identffidece jour, soit par par la sonde américaine
Voyager soit par des observations depuis la Terre. Degiexpes de laboratoire suggerent que
des composés aussi complexes que des “ammono-équ#/alestacides aminés pourraient étre
créés naturellement dans cette atmosphére (Raulin enO2002). Celle-ci peut donc étre vue
comme une expérience grandeur nature du développemeard dhimie complexe en I'absence
de vie (chimie pré-biotique).

On pense que c’est la polymérisation de certains de cekesitru hydrocarbures qui est a
I'origine de I'épaisse couche de brume orange qui voiledemble de la planeéte (illustration sur
la Fig. 5.1). Les détails de cette polymérisation sont encore lo&ird’ connus et des travaux
expérimentaux et théoriques ont été menés sur ce gk et al., 1999; Tran et al., 2003;
Lebonnois et al., 2002; Wilson et Atreya, 2003). Lors du sude Titan par Voyager 1, les
frequences des instruments embarqués n’avaient passpeenpercer cette couche de brume.
Ceci a contribué a préserver une partie du mystere coane Titan, son systeme climatique
et sa surface. Cependant, grace aux progres de I'obgemadpuis le sol (optiqgue adaptative,
interferométrie) et a la mise en orbite du Hubble Spadesbepe, il avait été possible recemment
de cartographier la surface de Titan dans des fenétresatheinfrarouge. Des observations
récentes avaient également suggérée la présence desidans la basse atmosphere.

L'atmosphére de Titan est également trés intéressdintepoint de vue dynamique. Avec
un rayon de 2500 km, une période de rotation de 16 joursstieese(Titan est en phase bloquée
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FIG. 5.1 — Vue schématique de la composition de I'atmosphér€ithn @) et de la séparation
de Cassini et Huygens avant la descente de ce dernier damsdjphere de Titarb( montage
sur une photo prise par Cassini de Titan et de sa couche deebsource ESA).

(i)

autour de Saturne) et des vents zonaux d’ouest de 'ordr@@a 150 m s, la stratosphére de
Titan tourne environ 10 a 15 fois plus vite que la planetelsoCe phénomeéne de superrotation,
observé pour la premiére fois sur Vénus, a été d'aboédippour Titan a la fois sur la base
d’arguments théoriques (Golitsyn, 1975) puis de simafetinumériques (Hourdin et al., 1995b)
avant d’étre recemment confirmé par I'observation defrisol par difféerentes techniques.

La sonde américaine Cassini, lancée vers le systeme wenS8aen 1995, s’est mise en
orbite autour de cette planete au printemps 2004. Tout ag #® sa mission, elle va utiliser
Titan pour modifier son orbite. Ce sont des dizaines de ssiyol vont pouvoir confirmer ou
infirmer les travaux théoriques développés au cours desates décennies et a coup sdr révéler
un grand nombre de phénomeénes inattendus. Le premieolspourtant tres lointain, a déja
permis d’observer des nuages morcelés avec des échellgselques dizaines de kilometres,
pres du pole sud en été, la ou les observations depui®ire montraient un point brillant.
Début 2005, la sonde européenne Huygens s’est détdel@assini (illustration sur la Fig. S}
pour une descente de deux heures dans I'atmosphére de Catie mission, superbe réussite
technologique et scientifique, a permis pour la premideede prendre des photos sous la couche
de brumes. Elle a révélé un paysage incroyablementifnméivec des réseaux de rivieres, des
fles et des rivages (Fig. 5.2). La préparation de cettesionsa motivé, notamment en France
sous I'impulsion de Daniel Gautier (LESIA) et Francois Ra{LISA), ainsi que de Christopher
P. McKay (NASA/Ames), le développement d’études thgoeis et numériques concernant a la
fois la chimie, la microphysique et la dynamique de I'atntase de Titan.
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FIG. 5.2 — Photo prise par Huygens a 8 km du sol de Titan monteuttgire un rivage au bord
d’un grand lac de méthane. (source : ESA).

Ces efforts de modeélisation ont été au départ dévélspgeparément. A I'observatoire
de Bordeaux puis au CESR a Toulouse, des chercheurs sensamssés a la modélisation
de la photochimie gazeuse (Toublanc et al., 1995). Au SA ris,Peest une modélisation
microphysique trés originale qui a été développées: particules formant la brume sont
représentées, juste apres leur formation, comme désydas sphériques s’agrégeant suivant un
modele dit en “gouttes liquides”. Deux particules sphéeis coagulent pour donner une nouvelle
particule sphérique, plus grosse. A partir d'un certaaust les particules (appelés monomeres)
se collent les unes aux autres, aboutissant & des pastimdens denses, pouvant prendre la
forme de chaines ou de flocons. Cabane et al. (1992) ontaggée une modélisation de ce
mode d’agrégation au travers d’'une description fractale aérosols. Une dimension fractale
de 2 pour les particules de la brume permet de réconcilierhomne partie des observations
\Voyager (Cabane et al., 1993; Rannou et al., 1995) — en pheticles photons UV “voient”
les monomeres alors que les photons infrarouges “voidatdples agrégats —. Enfin, au LMD,
c’est un modele de circulation générale atmosphérguiea eté développé a partir du modele
climatique aujourd’hui baptisé LMDZ (Hourdin et al., 1995

Or il est apparu peu a peu que dynamique, chimie et microphgsttaient intimement
couplées. On savait déja depuis Voyager que les esmdoesques montrent des contrastes
latitudinaux tres marqués, avec des enrichissement fHoreur 1.5 a 20 dans les latitudes
polaires nord au moment du passage de la sonde, peu apgesnbxe de printemps nord
(Coustenis et Bézard, 1995). De méme, les variationsosaisres de l'albédo global de

/////



CHAPITRE 5. DYNAMIQUE ET COMPOSITION DE LA STRATOSPH ERE DE
184 TITAN

saisonnieres de la répartition des brumes (Sromovsky.,e1@81). Des études préliminaires
menées en rajoutant le transport méridien dans des e®a#trophysiques (Hutzell et al., 1995)
ou chimiques (Lebonnois et al., 2001) ont montré que lespart méridien par les grandes
cellules de Hadley obtenues dans les simulations dynamigteurdin et al., 1995b) était sans
doute responsable de ces contrastes en composition. Bigéleades calculs radiatifs ont montré
que ces variations de la composition pouvaient avoir un ghpan négligeable sur le bilan
radiatif dans la stratosphere de Titan (Bézard et al.5199

Devant ces constats et en prévision de I'arrivee prograende la mission Cassini-Huygens,
nous avons alors décidé (sans doute vers 1996), avec praimoublanc et Michel Cabane, de
rassembler ces differents efforts de modélisation péuetbpper un modele couplé dynamique-
chimie-microphysique du climat de Titan. Les études sudyaamique de I'atmosphere de
Titan avaient été jusque-la menées au LMD avec le neodel circulation tridimensionnel.
Pour des raisons de colt numérique et tenant compte dguailes observations existantes
semblaient indiquer de faibles variations longitudinaleda température ou de la composition,
une approche bidimensionnelle a été privilegiée. lawdil de couplage entre les differentes
composantes du systeme a véritablement débuté en 1896inxlusion de la composante
aérosols dans le modele de circulation générale du LEDgccasion du post-doc de Pascal
Rannou a la NASA (Rannou et al., 2002; Rannou et al., 200d3. dspects chimiques ont
été développés en collaboration entre le CESR et le LMBw de la thése de Sébastien
Lebonnois (Lebonnois et al., 2001, 2003b). Enfin une compesassentielle de ce travail a
consisté a développer une paramétrisation des ondegtaires. Les équations dynamiques du
modele bidimensionnel s’écrivent relativement facigrmcomme la restriction des équations
primitives de la météorologie a la composante axi-dyigé@e de I'écoulement. Mais il devient
alors nécessaire de paramétriser le transport mérjphera composante non axi-symeétrique
de I'écoulement, essentielle par exemple pour représdet phénomene de superrotation
atmosphérique. Ce travail a été réalisé en collabmragntre le LMD et I'Observatoire de
Lisbone a I'occasion de la these de David Luz (Luz et Hour@D03; Luz et al., 2003b).

A noter qu’'un travail de longue haleine comme celui-la @ ficilité par la liberté qui
nous a été donnée de travailler pendant plusieurs arsu@ece sujet sans obtenir de résultats
présentables. Il a fallu environ 6 ans, parfois laborieantre le début du Post-doc de Pascal
Rannou et la premiere publication montrant des réesultatse version couplée du modele. C'est
'ensemble de ce travail qui est synthétisé ici en se feaat sur les aspects relatifs au transport
atmosphérique.

On commence par présenter (Section 5.2) les simulatiahisgnsionnelles pour expliquer
le phénomene de superrotation et donner les grandesldm& circulation générale sur Titan.
On présente ensuite le développement du modele couplgiegmicrophysique/dynamique
(Section 5.3), les couplages dynamique-composition {@ed&.4), et une étude récente sur
I'explication des contrastes de concentration chimiquesda stratosphére (Section 5.5).
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5.2 Modelisation tridimensionnelle de la circulation stra-
tosphérique

5.2.1 Mise enevidence de la superrotation

Golitsyn (1975) a été le premier a suggérer que I'atrhesp de Titan puisse étre, comme
celle de Vénus, en réegime de superrotation.

Les contrastes latitudinaux de température reconstitu@eux altitudes — a partir des
observations des branches P et Q d’'une bande du méthare g@@dtrometre infrarouge IRIS
embarqué sur Voyager — suggéraient egalement la présee vents zonaux intenses, sans
pouvoir en déterminer la direction. L'équilibre du vehetmique — qui permet de calculer ces
vents a partir des variations du champ de températurexpriree en effet, quand on utilise
comme coordonnée verticale le logarithme de la pressiomalsées = In (p/py),t comme :

10RT 0
a 0p O

(2(2u sin ¢ + u? ta;l(b) (5.1)

Cette égalitée exprime en fait I'eéquilibre entre les geatis méridiens de pression dirigés, en
altitude, depuis les régions chaudes vers les régioides@t une force centrifuge apparente, due
au fait que l'air ne tourne pas a la méme vitesse que lagpdesolide. Un air tournant plus vite
sera davantage entrainé vers I'equateur que les pagide la surface de la planete. Sur Terre,
le terme dominant de cette force est le premier, c’est aClingolis. Sur les planéetes a rotation
plus lente, quand < af2, c’est le second terme qui 'emporte. La dépendance qtigdeade la
force par rapport & ne permet plus alors de déduire la direction du vent anpdes variations
latitudinales de température.

Une deuxieme source d’information originale est venuefaber cette information sur
l'intensité des vents. Lors de I'observation de 'occtitia d’une étoile tres brillante, et sous
réserve qu’un observateur soit placé tres pres duedmdorique de I'occultation, il est possible
d’observer un pic de lumiere, ou flash central, d0 & lasadfon des rayons lumineux dans
I'atmosphere de la planéte, sur I'ensemble du pourtowisigue. L'atmosphere joue alors un peu
le rdle d’'une loupe. Pour peu que cette atmosphere stotrdée, la tache de lumiére projetée
sur la Terre au centre de la zone d’ombre se transforme enawséique. Un observateur situé a
proximité du centre de I'observation verra, suivant satpms un ou deux maxima de lumiere.
Un nombre suffisant d’observateurs permettra de recoestiduforme de la caustique, et, par
suite, la déformation de I'atmosphere de la planetesC&ir ce principe que I'observation
par plusieurs dizaines d’observateurs professionnelsnoateurs de I'occultation de I'étoile
28-Stgr par Titan a permis de contraindre la forme de l'aphese de Titan (Hubbard, 1993).
L'aplatissement relativement important indiquait égadset des vents de 100 a 200 m'sLes
observations étaient méme suffisamment précises pédirprune augmentation du vent depuis
I'équateur vers les hautes latitudes dans I’hémispHdérizer. Mais, comme pour le calcul du
vent gradient, ces observations ne permettaient pas deasuire la direction du vent.

po est une pression de référence. Le prodilt ol H = RT/g est la hauteur d’échelle de I'atmospheére, est
proche de I'altitude comptée a partir du niveau de pressio
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| concernant ... || description | nom | valeur |
caractéristiqueg rayon a 6400 km
de la gravité g 9.8 ms?
planete longueur du jour day 86400 s
orbite longueur de 'année | yr 360 jours
(supposée constante solaire 1027 Wnt?2
circulaire) obliquité 0 24
propriétées coeff. frottement Ch 3x 1073
de surface albédo A, 0.115
emissivité €s 1
inertie thermique I [30000Jm?s1/2K-!
pression de surface moy. p%" 1000 hPa
Atmosphere masse moléculaire | jigs 28 g/ mole
R/C, K 217
Rayonnement Infrarouge TIR .08
(Transmission) Visible TVis v
Dissipation iterations Ndiss 2
horizontale constante de temps | 7.5 6 x 10*s
Dif. verticale longueur de mélange | [, 35m
énergie cinétique min.| e, 105 m?s2

TAB. 5.1 — Les 19 parametres du modele paramétrique et lelesing pour la simulation A
correspondant a un cas de pseudo Terre.

Ce sont donc les arguments théoriques comme ceux déas@ap Golitsyn (1975), puis les
résultats de simulations numériques de Titan (Hourdal.e.995b) ou de simulations obtenues
dans des conditions idéalisées (Hourdin et al., 1992;@miio et al., 1993) qui ont prédit le
caractere prograde de ces vents. Au début des annéesd@@ tps premieres simulations ont
commencé a tourner, et que se discutaient les paranw@gesée pour la sonde Huygens, il
apparaissait difficilement imaginable de disposer de aoation observationnelle du caractere
prograde des vents avant I'arrivée de la mission.

C’etait sans compter sur le développement des nouvedlebniques d’observation et
limagination des observateurs. La direction du vent a doradement été confirmée a I'aide de
differentes techniques tres sophistiquées, permeadanombiner tres grande résolution spatiale
(pour résoudre au moins en quelques points le disque de) Btapectrale. Les vents sont déduits
du décalage Doppler soit de raies d’émission de I'éthmnee nitriles (Kostiuk et al., 2001;
Moreno et Marten, 2003) soit du spectre réflechi du Soleiz(et al., 2003a).
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FIG. 5.3 - Comparaison de la circulation atmosphérique oletemac le modele a 19 parametres,
dans des conditions aussi proches que possibles de la &egauthe, valeur des parametres
données dans la Table 5.1) et pour des conditions abonitiasan régime de superrotation

(a droite, vitesse de rotation divisée par 10, absorpsiccrue du rayonnement solaire dans
'atmosphére et obliquité nulle).
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5.2.2 Mocklisation numeérique

Apres des tentatives plus ou moins abouties dans les amteet 80 (y compris au LMD,
Tourte, 1984), c’est au début des années 90 que les nsodiéleirculation générale ont permis
d’obtenir des simulations cohérentes du phénomene plersaiation atmosphérique (Hourdin
et al., 1992; Del Genio et al., 1993).

L'adaptation d’'un modele de circulation atmosphériquex aconditions d’'une autre
atmosphere de type tellurique, comme Mars ou Titan, ctsgigncipalement a débrancher
le cycle de I'eau et a modifier le code de transfert radid$ Codes de transfert doivent étre
beaucoup simplifies dans les modeles de circulation esilegplifications sont toujours tres
dépendantes des conditions particulieres rencontr®ass ce qui suit, on présente des résultats
obtenus avec deux versions du modele du LMD corresporaddatix codes radiatifs differents.
Dans le modele de circulation de Titan, on a remplacé lee qadiatif d’origine par le code
radiatif développé spécifiquement pour Titan par Tooalef1989) pour la partie solaire (UV
et IR) et McKay et al. (1989) pour I'infrarouge thermique.rn3des premieres simulations, les
variations latitudinales de la composition n’étaient pases en compte et on se basait, pour
calculer les opacités, sur un profil type de compositioeeiérature. Dans la seconde version,
appelée modele paramétrique, I'atmosphere étadlisée comme un gaz gris, dépendant de deux
profondeurs optiques, I'une pour le spectre solai{gd) et I'autre pour l'infrarouge thermique
(MR)-

Dans ces deux modeles, on représente en plus la condtiogionique dans le sol discrétisé
en 11 couches, le mélange turbulent dans la couche limite ejustement convectif sec pour
eliminer les instabilités convectives. Le code dynarsitfidimensionnel est inchangé a quelques
constantes pres comme la gravité ou les constantes thgrmamiques du gaz atmosphérique.

Les premiéeres simulations de la superrotation atmogpieont été obtenues avec la version
paramétrique du modele (Hourdin et al., 1992). Dans ueenre simulation, on essaie de
simuler une planete A aussi proche que possible de la Teow:. ce faire, I'inertie thermique
du sol est augmentée pour représenter I'effet d'un o¢gans circulation). La planéte est un
peu €éloignée du Soleil pour compenser I'absence de dffudans I'atmosphere. Les valeurs
numeériques retenues pour les 19 parametres du modetedsonées dans la Table 5.1. Le
modele est intégré pendant plusieurs années avec ue sggsonnier. On montre sur les
graphiques de gauche de la Fig. 5.3 les résultats obtemascavmodele pour I'hiver sud. On
reconnait une grande cellule de Hadley trans-équatosaéc subsidence dans I’hémisphere
d’hiver. L'isotherme zéro, les températures maximaekeguateur, ainsi que les contrastes
latitudinaux poéle/équateur sont simulés de facontikedenent réaliste malgré la simplicité du
modele. L'intensité du jet simulé est relativementigta et on observe des vents négatifs (alizés)
dans les basses latitudes.

Les figures de droite montrent les résultats obtenus paaiplanéete B tournant 10 fois plus
lentement, absorbant davantage le rayonnement solgjje 0.9 au lieu de 0.1) et avec une
obliquité nulle. On voit cette fois que la circulation ntéenne moyenne est dominée par deux
grandes cellules de Hadley s’étendant jusqu’aux poteg e I'atmosphere est pour I'essentiel
en superrotation, avec un facteur environ 10 a 200 hPaeSwgraphiques du bas, on montre le
moment cinétiqgue normalisé= a cos ¢(u + a) cos ¢) /(3/2a*€2). La moyenne planétaire de ce
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FIG. 5.4 — Moyenne zonale de la fonction de courant de la cincudahéridienne (hémisphére
nord de la figure du haut), du moment cinétique normaligénfephere sud) et de la vorticité
absolue dans la simulation de superrotation dont lestegsidont montrés sur la Fig. 5.3. Les
fleches noires représentent le transport de momentigugetians le plan méridien, en haut par
la circulation méridienne et en bas par les ondes. Les Zuagsurées sont celles dans lesquelles
les criteres d'instabilité barotrope ou inertielle satieints.

moment cinétique vaut 1 pour une atmosphere au repos. @rdpac le considérer comme un
index de superrotation. On voit la tres grande differesmtiee le moment cinétique de la planete
A, essentiellement dominé par la rotation de la surface gieinete, et celui de la planéte B, trés
homogene en latitude dans la branche haute des celluleadiey-

5.2.3 Le processus de Gierasch-Rossow

Dans les simulations décrites ci-dessus, le mécanissmonsable de la création et du
maintien de la superrotation atmosphérique est celuivgit'aproposé Gierasch (1975) pour
expliquer la superrotation de Vénus. La circulation mi@mne moyenne fait monter plus de
moment cinétique dans les basses latitudes, la ou le miporgetique dans I'atmosphere est
maximum, qu’elle n’en ramene vers la surface dans les bdatiudes, la ou il est plus faible
(ce qui est illustré sur la partie du haut de la Fig. 5.4). rautation moyenne dans une telle
atmosphére produit donc en permanence un transport de mharim&tique vers le haut de
'atmospheére. Ce mécanisme va par exemple expliquatlssement de la superrotation a partir



CHAPITRE 5. DYNAMIQUE ET COMPOSITION DE LA STRATOSPH ERE DE
190 TITAN

d’'une atmosphere au repos. Pour une telle atmosphérguquie en fait a la méme vitesse que
la planéte solide, le moment cinétique est en effet baguptus grand a I'équateur que dans les
hautes latitudes.

La situation se complique un peu quand la superrotatidalsie En effet, il y alors plus de
moment cinétique transporté vers les hautes latitudes ldebranche haute des cellules que vers
'équateur pres de la surface. Il va donc falloir trouvarmécanisme capable de transporter le
moment cinétique contre ce transport net vers les pofesgda maintenir un exces de moment
cinétique a I'équateur (cet exces est bien préserd esimulations).

En accord avec ce qui avait été suggéré par Gieraschb)1&7Rossow (1979), ce sont
des ondes planétaires qui effectuent ce transport darssnhegations. En fait, une atmosphere
en équilibre du vent gradient mais dont le moment cingigtoitrait avec la latitude serait
dynamiquement instable (instabilité inertielle). Presoun écoulement axi-symétrique en
equilibre entre un vent zonal positif et une force de paesglirigée vers les pdles. Si on
suppose que localement le moment cinétique croit aveatitude, et qu’on déplace vers le
pole une particule d’air (ou plutdt un anneau, c’est & dine particule d’air dans une vision axi-
symeétrique de la circulation) en conservant son momeréticjne (pour un anneau, le moment
des forces de pression par rapport a I'axe des pdles stoelle-ci va tourner moins vite que
'environnement. La force centrifuge qui la retient vers @sses latitudes ne contrebalancera
donc plus la force de pression et la particule partira plursvers les poles. Dans les simulations
présentées plus haut, on voyait se développer a la 'fosdbilité inertielle (Iegeére inflexion
de l'isocontour 1,4 sur la partie droite du graphique du Hdeitla Fig. 5.4) et l'instabilité
barotrope. Un critere suffisant d’'instabilité barotreséqu’il existe un changement de signe de la
dérivée latitudinale de la vorticité potentielle daaségion considérée (Kuo, 1949). Linstabilité
inertielle peut également se traduire comme la présenicectiangement de signe de la vorticité
elle-méme. La vorticité obtenue pour la planete B (giqpé du bas de la Fig. 5.4) montre
effectivement des zones de changement de signe a la faasvibeticité et de sa dérivée (régions
hachurées).

Sion se place a une pression de 500 hPa, on voit que le transpiical tend en permanence
a renforcer le vent pres du pole et a le diminuer presétgibhteur. Cette circulation méridienne
force donc en continu I'instabilité de I'écoulement moy€ette instabilité nourrit en retour des
ondes planétaires qui transportent I'exces le momeiéticjne vers I'equateur.

Les principaux mécanismes comparés de la Terre et de tetelan superrotation sont
exposeés sur la Fig. 5.5.

De facon tres similaire, Del Genio et al. (1993) ont obteme superrotation en partant
d’'un modele terrestre, en réduisant sa vitesse de rataioen augmentant artificiellement
la couverture nuageuse pour accroitre I'absorption demagment solaire. La aussi, c’est le
transport de moment cinétique par la circulation mérideecomposée de grandes cellules de
Hadley s’étendant de part et d’autre de I'équateur jusgxi’'pdles qui est responsable de la
superrotation. La aussi, les ondes planétaires assoaifa présence d’instabilité barotrope dans
I'écoulement moyen expliquent le transport vers I'éguatle moment cinétique dans la branche
haute de la cellule de Hadley.

C’est en grande partie la moindre rotation de la planetg@egumet a la circulation de Hadley
de s’étendre jusque aux pdles (Hunt, 1979; Del Genio ez&8al987). En effet, la rotation
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Superrotation : le méchanisme de Gierasch

Transport de moment cinétique :
mmssslp cellules de Hadley : transport net vers le haut
\f\f\/' ondes transitoires : transport en remontant le gradient vers 1'équateur

FIG. 5.5 — Vision schématique comparée de la circulation aphérique terrestre et de la
circulation dans une atmosphere en superrotation comifee a®enue avec le modele a 19
parametres. Les fleches fines rouges et bleues corresgantiecirculation pres de la surface,
les fleches épaisses rouges et bleues a la circulaticdezen altitude, les fleches marron a la
circulation de Hadley et les fleches violettes aux diffités composantes du transport de moment
cinétique dans le plan méridien (fleches).
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FIG. 5.6 — Description schématique de la circulation mérideemoyenne sur Titan au solstice

d’hiver nord (& gauche), a I'équinoxe (au centre) et eiyenme annuelle (a droite). Les fleches

grisées représentent les jets zonaux, avec un jet pigtiemnent marqué dans I’hémisphere nord

au solstice. Ce jet persiste en fait a I'equinoxe d’auterinc’est seulement en moyenne annuelle
gue les vents zonaux sont symeétriques comme indiqué guajdique de droite. Les ondes sont

plus développées sur le versant équatorial du jet haleEEn moyenne sur I'année, ces ondes
transportent le moment cinétique vers I'equateur dahsdache haute de la cellule de Hadley.

de la planete est responsable de la création de jets d’'miesses (la conservation du moment
cinétique d’une parcelle partant au repos de I'equateanlyit sur Terre un vent de 135 m's
a 30 degrés de latitudes). La rotation de la planeteefg@iément que la force de Coriolis (ou
plus généralement la force centrifuge mentionnée phus)hdirigée vers I'équateur arrive a
freiner efficacement le mouvement de I'air vers les poléssiCcet effet qui explique que la
circulation de Hadley est cantonnée dans les régionscalgs sur Terre. A I'extrémité des
cellules de Hadley terrestres, c’est I'instabilité bdirecde I'écoulement moyen qui génere des
ondes planétaires. A I'opposé de la planéte B, ces ondestkansporter le moment cinétique
des tropiques vers les extra-tropiques. Comparativerteenellule de Hadley équateur-pole de
la planete B apparait comme un systeme fermé ne pouxpotter son moment cinétique vers
d’autres latitudes. C’est 'accumulation de moment ¢mé dans les hautes latitudes qui va étre
a l'origine de l'instabilité barotrope de I'écoulement

L'autre difference importante entre les deux planetdsciest la méme chose dans les
simulations de Del Genio et al., 1993) est que la stabilit&we de 'atmosphere dans le cas
de la superrotation (imposée en diminuapt dans notre cas ou en rajoutant des nuages dans
le modele de Del Genio et al., 1993) permet de diminuerdbsigges turbulents verticaux et de
découpler les couches externes de I'atmosphere de kcsurf

5.2.4 Superrotation : le cas de Titan

Les premieres simulations longues obtenues avec la vet#imnesque du modele de
circulation ont également produit une superrotationrigéeavec des vents d’ouest de l'ordre
de la centaine de meétres par seconde a I'équateur, bpgrisurs a la vitesse équatoriale de la
planéte, inféerieure a 12 nts.

La difference principale entre les simulations de la sigiation mentionnées plus haut et le
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FiGc. 5.7 — Vent zonal dans les simulations tridimensionnelledadcirculation de Titan. A
gauche, on montre plus précisement une moyenne zonate wraplan méridien au solstice
d’hiver nord et a droite des profils latitudinaux du ventalla saison de I'occultation stellaire,
peu avant le solstice d’hiver sud.

cas de Titan provient du cycle saisonnier découlant de dadg obliquité de Titan (26°):
pendant presque une demi année autour du solstice, ldatiocu méridienne moyenne est
dominée par une seule cellule de Hadley, s’étendant die d@0ole, avec ascendance dans
les latitudes estivales. Cette circulation méridienréeain jet circumpolaire intense, analogue
du jet-stream sur Terre. C'est seulement pres des égesnek en moyenne annuelle que la
circulation méridienne moyenne est composée de dewleglsymétriques comme dans le cas
des simulations idéalisées. On revient plus en détaiasiescription de la circulation méridienne
moyenne par la suite. On se contente a ce niveau d’en donaeeprésentation schématique sur
la Fig. 5.6.

Sur le graphique de gauche de la Fig. 5.7, on montre une meyeanale du vent
zonal simulé au solstice d’hiver nord. On voit bien a lasfta superrotation d’ensemble de
'atmosphere, particulierement importante au-dessudxhPa, et le jet d’hiver tres marqué vers
1 hPa. Sur le graphique de droite, on montre la comparaidoales profils de vent zonal extraits
a differents niveaux d’altitude et les résultats de dwitation stellaire de 1989 (Hubbard, 1993).
La courbe reconstituée a partir de I'occultation ne amnttien fait de I'information qu’entre 0
et 60 degrés sud et les oscillations sont liees a la ndetlutilisée pour la reconstitution. C'est
a dire finalement qu’elle indique essentiellement un venit avoisinant la centaine de metres
par seconde a I'équateur et un jet d’hiver tres marg@ésimulation aux altitudes sondées par
I'occultation, vers 0.25 hPa ou 250 km, en bon accord avédxs€ovation pour le vent équatorial,
semble sous-estimer l'intensité du jet.

Comme pour les simulations idéalisées présentéeshpluis c’est la circulation méridienne
moyenne qui est responsable du transport vers le haut de maimetique. Comme dans
ces simulations aussi, ce sont les ondes planétairesansportent le moment cinétique vers
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Fic. 5.8 — Transport latitudinal du moment cinétique norn@lig = acoso(u +
aQdcos ¢)/(3/2a*Q) (vp en m s') par les differentes composantes de la circulation
atmosphérique. Ce transport est moyenné entre les pnssde 15 et 0 hPa. On montre le
transport par la circulation méridienne moyenne, par ledes transitoires et le transport
associé a la paramétrisation de I'echange avec lesdleslsous-mailles (dissipation horizontale).
L'advection totale est proche de la somme du transport pairdalation méridienne et par les
ondes transitoires (la contribution des ondes statioagsaénd vers zéro si on moyenne sur une
période suffisamment longue).

l'équateur (Fig. 5.8), en remontant le gradient de momémétque, et permettent ainsi de
maintenir un maximum de moment cinétique a I'équateur.

Comme dans les simulations idéalisees enfin, ces ondewtpiees sont créées par
l'instabilité barotrope de I'écoulement qui apparadtamment sur le versant equatorial du jet
hivernal.

A noter que des structures similaires sont observées dansute atmosphere de la Terre,
ou le jet hivernal présente, de part et d’autre, des rég@bimstabilité barotrope associées a la
présence d'ondes planétaires de grande échelle (Hartt8&83). Sur la Fig. 5.9, on montre a la
fois pour Titan et pour la Terre la structure de ce jet hive(aa haut) et la dérivée latitudinale
de la vorticité potentielle qui permet d’identifier legi@ns d’instabilité barotrope (en grisés).

5.2.5 Mise enevidence des couplages entre dynamique et composition

Les simulations présentées plus haut, si elle semblebbaraccord avec les résultats des
occultations, sous-estiment en revanche fortement legastes latitudinaux de température
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FIG. 5.9 — Jet d’ouest (en haut, m'$ et dérivée latitudinale de la vorticité potentielleléag

de surfaces isentropes (en bas) pour Titan (hiver norduahgd et pour la Terre (hiver nord, a
droite, Hartman, 1983). La région concernée par le trargpar les ondes planétaires dans les
simulations de Titan est indiquée par les fleches ondedagttles zones de changement de signe
de la dérivée de la vorticité potentielle par des grisés
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FIG. 5.10 — Moyenne zonale de la distribution des températ{ideslans un plan méridien a
I'équinoxe de printemps nord obtenue sans dynamiqueyeahga calcul radiatif-convectif avec
cycle saisonnier) et (a droite) dans le modele de cirmnatridimensionnel (d’apres Hourdin
et al., 1995b).

déduits des mesures Voyager. On montre sur la Fig. 5.1@takdition des températures dans le
plan méridien. Sur la figure de gauche, on montre des e#subtenus en coupant la dynamique
grande échelle dans le modele. Il s’agit donc d’un caladliatif convectif effectué avec un
cycle saisonnier. Curieusement, les contrastes latitucie température qu’on obtient alors
vers 1 hPa se comparent trés bien avec les mesures Voyaegerge difference d’'une dizaine
de degré entre 24 et 50N. De méme, on observe dans cette ooepcertaine asymétrie entre
le nord et le sud, et, la encore, la simulation sans dynaeniglle assez bien avec I'observation
avec une difference d’'une dizaine de degrés entre 50SNt A hPa. En revanche, dans la
simulation complete, avec dynamique, les contrastesrsettément plus faibles, et s’'inversent
méme au dessus de 1 hPa. Nous avions suggéré a I'epagueeg gradients trop faibles
puissent s’expliquer par la non prise en compte, dans leladictransfert radiatif, des variations
latitudinales de la composition atmosphérique (Hourdiale 1995b). On s’attend en fait de
toutes facons a ce que la dynamique réduise les gradaiitelinaux de température, ce qui
suggere que les contrastes obtenus sans dynamique sem&eoes trop faibles (puisqu’en bon
accord avec I'observation).

A la méme époque, des calculs radiatifs, effectués engmteen compte les variations de
composition telles qu’elles étaient déduites des masdogager, ont montré que ces variations
etaient suffisantes par exemple pour expliquer I'asyimétemisphérique au moment de la
rencontre avec Voyager (Bézard et al., 1995). Voyagert alaservé notamment un contraste
hémisphérigue dans I'albédo visible (lié a la brum&@une opacité plus importante de la brume
dans I'hémisphére nord, et un enrichissement tres ngéadgs difféerents constituants chimiques
dans les hautes latitudes de I’hémisphere nord.

A la méme époque également, deux études suggéraientaguvariations latitudinales des
concentrations étaient en grande partie controléetepaansport par la circulation méridienne
moyenne. Dans les deux études, un modele bidimensiastadl développé sur la base de



5.2. MODELISATION TRIDIMENSIONNELLE DE LA CIRCULATION

Normalized Geometric Albedo

FIG. 5.11 — Variations saisonniéres a deux longueurs d’onl@ekalbédo de Titan observées
depuis la Terre (tiretés) et simulées avec un modeletadsionnel de transport et microphysique
des brumes (Hutzell et al., 1995), en utilisant une circotaméridienne issue du modele de
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FIG. 5.13 — Profils latitudinaux de la concentration des espademiques observées par
Voyager. Les croix correspondent aux observations. Lespairt prend en compte la circulation
méridienne moyenne et une paramétrisation sommaire elangé latitudinal par les ondes
transitoires.

modeles uni-colonnes de microphysique des brumes ou deiect®n imposant un transport
par une circulation de Hadley issue directement ou idéalés partir des résultats du modele
tridimensionnel.

Dans la premiere étude, en partant du modele micropbgsig McKay et al. (1989), Hutzell
et al. (1995) ont montré que I'ordre de grandeur des vanatsaisonnieres de I'albédo global
de Titan, observé depuis la Terre, ainsi que lI'ordre de dgan des contrastes latitudinaux
au passage de Voyager, pouvaient étre expliqués parispé par la circulation méridienne
moyenne. On montre sur la Fig. 5.11 la comparaison entrealéstions saisonnieres observées
et simulées de I'albédo. L'amplitude des variations {emv5%) est sous-estimée par le modele
mais l'ordre de grandeur y est. On voit aussi un déphasageediemi saison environ. Malgré
ces differences non négligeables, on voit que la dynaenegi capable d’expliquer le type de
variations observées.

Dans une autre étude, Lebonnois et al. (2001) ont dévelspple méme principe un modele
de chimie-transport bidimensionnel en partant du code deoghimie unidimensionnel de
Toublanc et al. (1995). Le transport méridien était c@vec le schéma en volumes finis de
Van Leer (1977) en utilisant une formulation analytiquerdacirculation méridienne moyenne,
calée sur les résultats du modele de circulation de Titere diffusion latérale était également
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prise en compte afin de représenter, tres sommairemerdankgport par les ondes planétaires.

Ce travail a permis de donner pour la premiere fois une exfitin cohérente des observations
par Voyager des variations latitudinales des especedqh@s. L'idée est la suivante. Les especes
chimiques sont créées dans la haute atmospheére pargisstrciation de I'azote et du méthane
entre 600 et 1000 km. Cette source en altitude a pour copaegqujue presque toutes les especes
chimiques ont une concentration qui croit fortement avattitude. Les observations Voyager
concernent une région beaucoup plus basse (150-300 ks )atgurelle les molécules chimiques
sont avant tout amenées depuis le haut par le transporsptradque. Ce transport vertical est
essentiellement le fait des grandes cellules méridiegugsroduisent, durant une longue saison
autour d’un solstice, une subsidence sur le pole hiveroalpensée par une ascendance dans
I'autre hémispheére. La bascule entre les deux saisoratsautour de I'equinoxe. Ce transport
est responsable de la création des contrastes latitudinec des concentrations plus fortes
dans I'hémisphere d’hiver. Ce mécanisme est illuatrdaFig. 5.12. Au moment du passage de
Voyager, juste apres I'équinoxe de printemps nord, legentrations étaient encore maximum
dans les haute latitudes de I'hémisphere nord. Sur la %8, on compare les variations
latitudinales des concentrations des hydrocarbures elesibbservées par Voyager avec les
résultats du modele bidimensionnel. On voit que I'ordeggdandeur des variations latitudinales
est tres bien restitué par le modele. On revient beaupbugpen détail sur cet aspect en fin de
chapitre.

5.3 Modelisation coupke dynamique/microphysique/chimie

Pour les raisons évoquées ci-dessus, il a été deade 096 de mettre en commun les
differents efforts de modélisation afin de développemotele de climat couplant dynamique
atmosphérique, chimie et microphysique des brumes. Aecdusolt numérique prohibitif du
modele tridimensionnel, et du fait du caractere relatigat axi-symeétrique des observations
disponibles de la température et de la composition de ,Titaa approche bidimensionnelle a
eté privilegiée. La partie dynamique de ce modele estdine restriction a la composante axi-
symeétrique de I'écoulement du modele tridimensionnel.

5.3.1 Le mockle bidimensionnel

Le modele bidimensionnel est bati sur la séparatioredatmoyenne zonale des differentes
variables d’état et les perturbations non zonales d&fipg rapport a cette moyenne. Comme
pour la séparation d’échelle dans le cas de la pararaéitnis des mouvements turbulents
(Section 2.2), on introduit en fait une moyenne zonale poee par la masse de I'aif, =
[pq] / [p], ou [X] = [*_ Xd\/27 est la moyenne zonale d&. Comme pour la séparation
d’échelle aussi, 'équation de continuité

ap . B
e +div(pv) =0 (5.2)

est identique a sa moyenne zonale si on remplggar [p] etv parv. La composante non axi-
symétrique;* = ¢ — g Vveérifie [pq*] = [pq] — [p] ¢ = 0 et on obtient une équation de conservation
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pourq de la forme :

%}‘7 +div([p] v§) + div[pv*g] = 0 (5.3)

Comme pour la turbulence enfin, le terme giv*¢*| — essentiel & la fois pour I'établissement de
la superrotation et pour le transport latitudinal des espéraces — doit étre représenté au travers
d’'une paramétrisation.

Parce qu’on a identifié dans les simulations tridimenséties (Hourdin et al., 1995b) que
le transport par les ondes était essentiellement hoatgat barotrope) et parce qu’on veut
s’intéresser spécifiguement au couplage entre la dynsmiggridienne de grande échelle et
le transport latitudinal par les ondes, on va restreindneal@meétrisation au transport par les
perturbations de. Sous ces hypothéses, I'équation pgyeut se récrire

d(pq) 1 0 (cos & pug) + Olpwe) _ g 1

a k ok
o acosdd0 ——(cos ¢ [pv*q7]) (5.4)

0z [%) - acos ¢ 0¢

ou on a laissé tomber les notatigriset™ considérant maintenant quev ou ¢ sont les variables
d’état du modele bidimensionnel.

Cette équation est valable pour les traceurs chimiques dirdme ainsi que pour la
température potentielle ou le moment cinétigues ¢ (u + af) cos ¢). S, comprend les termes
de production/destruction chimiques ou microphysiques [&s especes gazeuses et les brumes,
le chauffage radiatif pour la température potentielleeanklange vertical turbulent pour toutes
les variables.

5.3.2 Transport latitudinal par les ondes dans un moéle en eau peu
profonde

Afin de développer une paramétrisation physique du ti@mgtitudinal par les perturbations
non zonales, David Luz a mené une étude détaillee duwspah latitudinal par les ondes
planétaires avec un modele global a une couche basésuwrduations de Saint Venant ou
équations de I'eau peu profonde. En pratique, le modélesé@itest une restriction a une
couche de la partie dynamique du modele de circulatioreigda tridimensionnel. Le modele
dépend d’'une seule variable thermodynamique (la hautla douche de fluide pour un fluide
incompressible).

L'idée est d'utiliser ce modele, avec des parametretigs de la stratosphére de Titan,
pour étudier le développement des ondes et les pregrit'mélange associées, en relation avec
l'instabilité de 'écoulement moyen. En pratique, ondede modele en rappelant le champ de
vent zonal vers un profil proche du profil observé (par oetigh par exemple) ou simulé (avec
le modele de circulation tridimensionnel), en faisant ertesque ce profil présente des régions
d’instabilité sur le versant équatorial des jets. Daatude de Luz et Hourdin (2003), differents
profils sont utilisés avec differentes constantes de sepopir le rappel.

On présente ici, sur la Fig. 5.14 des résultats issus duag simulations. On montre
sur la figure le vent zonalaj ainsi que le moment cinétiqué)( et la vorticité potentielle
(c) associés. Les courbes pleines correspondent aux prefitapbel. La vorticité potentielle
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FiG. 5.14 — Exemple de profil latitudinal de vent zonal utilig@ipforcer le modele des équations
de Saint-Venant. On monteg, le profil de rappel (trait plein) et le profil moyen dans le raked

en état de régime (tiretés) ; les mémes profils sont raergn termed) de moment cinétique
normalisé et) de vorticité. Enfin, on montrd) le transport de moment cinétique par les ondes
responsable de la difference entre les deux profils. Lataotesde temps de rappel est fixée a 5
jours de Titan.
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FIG. 5.15 — Ondes plané?aires. A gauche, exemple de struabtstantanée du champ de
perturbation du vent dans les simulation de Saint-Venardrodte, évolution en fonction de la
latitude et du jour de Titan du gradient latitudinal de \@té potentielle (les bandes grisées
etroites entre 30S et 30N, premiere échelle de grisededa moyenne zonale de I'énergie
cinétique des ondes (bandes larges au dela de 60 degré<lague hémisphere, échelle de
grisés la plus a droite).

associéed) montre clairement les régions d’instabilité barotremere 30 et 50 degrés dans les
deux hémisphéres. Dans le cas présenté ici, le profitldeation ne comprend pas en revanche
de région d’instabilité inertielle, avec un moment ¢igée qui décroit de part et d’autre de
'équateur. Le modele en eau peu profonde développe n@ssoqui ont pour effet de réduire
l'instabilite. Les moyenne zonales des differents chemme fois établi un état de régime,
sont montrées en pointillés. Le transport de momentticjné associé aux ondesdos ¢ [v*u*],

d) est dirigé vers I'équateur (en remontant le gradient @enent cinétique) dans les régions
d’instabilitée. Ce transport tend a réduire l'intersités jets. Dans ces simulations, la constante de
temps de rappel est fixée a 5 jours de Titan de facon adepeol’ordre de grandeur du transport
latitudinal de moment cinétique obtenu avec le modetirtrensionnel.

La Fig. 5.15 montre, pour cette simulation particuliene,exemple de carte instantanée de
la perturbation du vent par rapport a I'ecoulement moy&myvoit que, comme dans le modele
tridimensionnel, on a a faire a des nombres d’onde pdtiti(2). Quand on regarde I'évolution
sur le long terme de I'activité ondulatoire (graphique deite) on se rend compte qu'aprés un
certain temps, une dissymétrie s'installe entre les damisphéres (la Fig. 5.14 correspond a
des moyennes entre les jours 6 et 30, avant que la dissgméts’installe). Ce comportement,
constaté dans un grand nombre de simulations tests, ndespathlié a une erreur informatique
dans le modele. On a par exemple vérifie, apres une msoutl/sud de tous les champs du
modele a un instant donné, que l'activité la plus foreensaintenait bien dans I'hémisphere
opposé de celui ou elle était avant la bascule. Ce typeod®ortement avait en fait déja été
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FIG. 5.16 — Exemple de mélange par les ondes de traceurs cenigitialement dans des
bandes de latitudes et dont les concentrations sont reggpekrs ces concentrations initiales
avec une constante de rappel de 5 jours de Titan. On montretnogs bandes particulieres, les
distributions initiales (en haut) et des distributiongaméanées une fois un état de régime établi.

observé dans des simulations effectuées pour étudieorides dans I'atmosphere de Vénus
(Rossow, 1983). Une certaine asymeétrie entre les deuxeft&galement rapportée pour les
observations de vent vénusiens par suivi de nuages daNspdd Rossow et al. (1990), alors

méme que le forcage saisonnier est presque inexistarWé&uus. Les auteurs concluaient a
'époque de cette étude sur la possibilité d’'un compodst asymétrique de la dynamique des
atmospheres de planetes en rotation lente. Ce point rsgpetre étudié davantage mais le
modele et les simulations sont toujours la.

On a ensuite regardé I'impact de ces ondes sur le trangiibudinal des especes traces. La
encore, on a utilisé differents profils et constantes dgtede rappel pour évaluer le transport
latitudinal par les ondes. On montre par exemple, sur |la3=ig, des simulations dans lesquelles
on injecte un traceur dans une bande de latitude et on remrepermanence le champ de traceur
vers cette concentration initiale avec une constante dpde® 5 jours de Titan. Les graphiques
du haut montrent la distribution initiale et les graphigde$as une distribution instantanée apres
gu’un état de régime s’est établi. Alors que I'énergi@etique des perturbations est maximale
dans les hautes latitudes (Fig. 5.15), le traceur émig &0tet75°N n’est presque pas affecté par
le transport, autrement que par une déformation de la bdedeaceur. Le mélange latitudinal
est en fait important uniguement dans la région d'insii&ientre 20 etl5° de latitude. Dans
cette région, on retrouve une figure classique, dite en eathat, décrite pour la premiere fois
par Kelvin (1880).

Le modele prédit donc un mélange tres intense sur leamésquatorial du jet hivernal, et
une relative isolation du vortex polaire. Ce comportemeptigue en fait en partie la brusque
rupture de pente observée dans les données Voyager awdsahovortex polaire nord, mal prise
en compte dans les premiéeres simulations de la compostiianique (Fig. 5.13) dans lesquelles
le mélange latitudinal était calculé avec une diffusiorbulente ne dépendant pas de la latitude.
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FIG. 5.17 — A gauche : Transport de traceurs idéalisés pamédssplanétaires dans le modele
des équations de Saint-Venant en présence d’ins&bitotrope. Le traceur est rappelé vers le
profil en trait plein avec une constante de temps de 5 ou 68 pheiTitan. Les profils pointilles
et tiretés montrent les profils de traceurs en état demé&gA droite : coefficient de mélange
déduit des calculs avec traceurs idéalisés et forme/tgaé retenue pour la paramétrisation du
transport latitudinal par les ondes.

Ce travail a ensuite été utilisé pour dériver une paisation plus physique de ces ondes
transitoires pour le modele climatique latitude-altgud

5.3.3 Parangtrisation en longueur de nelange du transport latitudinal des
especes traces

Pour paramétriser le transport latitudinal de traceurdgsmondes, on utilise une approche
en longueur de mélange, pour laguelle le flux latitudinairdeeur s’écrit

K 0
[pv*q"] = — ;8—2 (5.5)

ou K(¢,t) = l|v*| est le coefficient de diffusior, est la longueur de I'excursion latitudinale
typique des particules d’air ¢t*| est I'amplitude des fluctuations de

Les simulations en eau peu profonde sont utilisées diresté pour estimer le coefficient de
diffusion a partir du rapport entre le flux latitudinal egeadient de traceur. Un exemple d’un tel
calcul est montré sur la Fig. 5.17 pour un traceur relaxé ue profil sinusoidal. Comme pour
les traceurs émis dans des bandes de latitudes, on refjaeve mélange est maximum dans la
région de l'instabilité (a gauche) ce qui se traduit paucaefficient de diffusion maximum dans
cette région (courbe pleine, a droite). Des tests ont reaqie la forme de ce coefficient était
peu sensible au choix du profil de relaxation pour le traceur.
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Pour la paramétrisation, on choisit de représenter cpgicine fonction de Cauchy

_ (I'/2)?

MO = A s+ T p oo
ou A est 'amplitude]" la largeur a mi-hauteur e, la position en latitude du centre du pic. On
montre un exemple d’ajustement d'une teIIe fonction surépbique de droite de la Fig. 5.17.
L'amplitude maximumk .. ~ 3 x 10° m?s_ ! est cohérente avec I'estimation te*| pour
[ =a(dp/2), avecip ~ 30° et|v*| ~ 0.5 m s~ dans la région de mélange.

Le dernier pas consiste a relier les parametek et ¢, a I'ecoulement moyen (fermeture).
Pour I'amplitude, ceci peut &tre fait au moyen d’un parammesurant le degré de I'instabilité.
Des tests systématiques, effectués avec differentestanates de relaxation pour le champ de
vent — permettant d’obtenir des instabilités plus ou méantes — ont montré que l'intégrale du
gradient de vorticité potentielle dans sa partie négativ

Sp = /¢28[¢]d¢ (5.7)
= [Z](¢2) [Z](¢1)- (5-8)

(aveco [ Z ] /09 < 0 entreg, etp,) est trés bien corrélée avec le coefficient_a relation entre
intensité de l'instabilitéSy et A est ajustée a partir des simulations en eau peu proforale. L
formule

log,g A = a — 10'"bS5 (5.9)

aveca = 1.781 etb = 0.5928 est adoptée dans les simulations qui suivent. Pour ladakgde
centre des pics, on retiehit~ (¢ — ¢1)/2 ety ~ ¢s.

5.3.4 Parangtrisation du transport latitudinal du moment cin étique

Le transport latitudinal de moment cinétique par les orglefectuant essentiellement en
remontant le gradient dans la région d’instabilité, #st’' pas possible de le représenter comme
une paramétrisation en diffusion du moment cinétiguerdsanche, ce transport aboutit a un
mélange de vorticité qui tend a ramener le profil moyea adutralité vis-a-vis de linstabilité
barotrope (voir aussi Allison et al., 1994; Del Genio et 8293). A partir de ces remarques, on
choisit une paramétrisation du transport de moment igjnétbasée sur une approximation du
mélange de la vorticité. Si on I'applique a la vorticitdative (le résultat est le méme pour la
vorticité absolue)

1 0
n= 05000 (cos ¢ u) (5.10)
une approche en longueur de mélange aboutit a
on 1 0 an
A aTeosd 00 (coséK 8¢> (5.11)

ou0/0t est I'accélération due aux ondes.



CHAPITRE 5. DYNAMIQUE ET COMPOSITION DE LA STRATOSPH ERE DE
206 TITAN

160

:
»—x Relaxation
—— Simulation ERE
o A\
---- Paramétriasjion \

FIG. 5.18 — Test des pa-
p % ramétrisations du trans-
‘ port latitudinal par les
ondes par comparaison
aux résultats des simula-
tions en eau peu profonde.
On montre pour le vent
zonal (en haut), la vor-
60 % ticité potentielle (au mi-
‘ lieu) et un traceur (en

, ] bas), le profil de rappel,
7 \ ] le profil obtenu avec le
modele en eau peu pro-
fonde et le profil obtenu
comme équilibre entre le
60 20 0 20 60 % terme de relaxation et le
terme de transport latitu-
dinal paramétrisé.

-90 -60

Potential vorticity
o

o o o
IS o )
T T

N
%

Tracer mixing ratio
N

o
N

|
©
o

On peut obtenir 'Eg. 5.11 en prenant, pour décrire I'effies ondes sur le vent zonal,

I'opérateur

O _ g0

ot 0¢
(ce qu’on voit facilement en prenant la dérivée temperdi I'Eg. 5.10). Une idée séduisante
serait d’appliquer cette formulation directement, erisdiht un coefficient de mélandée variant
avec la latitude et 'altitude en fonction du degré d'isli¢é de I'écoulement moyen. En dépit
d’efforts importants pour aboutir a une paramétrisatierce type, nous avons di opter pour une
solution moins éleégante mais plus robuste, utilisantresgriction au modele axi-symétrique de
I'opérateur en Laplacien itéré utilisé classiquendaris le modele de circulation tridimensionnel
pour paramétriser I'interaction entre échelles exfdgiet échelles horizontales non résolues :

(5.12)

<8V—H> — (_1)"diss+1i(5y)2”dissA"dissvH, (5.13)
Ot ) diss Tdiss
Dans le cas d’une itération simplediss = 1), 'Eq. 5.12 aveck” = dy?/7gisset 'EQ. 5.13 sont

équivalentes pour la vorticité relative. Pour la votécabsolue — fondamentalement la quantité
gu’on veut mélanger pour obtenir un profil uniforme de \@té absolue — I'équivalence est
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seulement approchée, a un terme de l'ordreCdd€e/a prés. Dans la paramétrisation retenue
finalement pour les simulations bidimensionnelles, eespne phase de tatonnement, on retient
Ngiss = 2.

La paramétrisation ne dépend plus alors que de la coesmm“ltempggi);g gu’on relie au
degré d'instabilité de I'ecoulement dans la couche dud@m® considéré (cette constante ne
dépend plus ici que de I'altitude) avec une formule de lanfor

dyn

logo T = ¢ + 10"dSY (5.14)

Du fait du moindre degré de réalisme de la forme retenue faoparamétrisation, I'ajustement
des parametres et d conduit a des valeurs qui dépendent des conditions dagsd#ies sont
réalisées les simulations en eau peu profonde (se reporteuz et al., 2003b, pour plus de
détails). Pour les simulations bidimensionnelles ldagtaltitude présentées plus loin, on retient
c=13.59 etd = 1.562.

Sur la Fig. 5.18, on présente un test numérique des nasvetiramétrisations. On effectue
la validation pour un modele unidimensionnel, en latitwdersion axi-symeétrique du modele
global en eau peu profondeDans ce modele, 'ensemble des équations se résume raweste
de relaxation (sur le vent ou les traceurs) et aux termesadsyiort par les ondes représentés par
les paramétrisations. La Fig. 5.18 montre, pour le ventk@n haut), la vorticité potentielle
(au milieu) et la concentration d’un traceur sinusoidallfas) les profils de relaxation (croix),
les résultats du modele en eau peu profonde en état daa&gourbes pleines) et les résultats
du modele unidimensionnel avec paramétrisation (pt#sji On remarque d’abord, pour les
simulations en eau peu profonde, la dissymétrie entre éex thémisphere, le jet nord étant
nettement plus affecté par le transport que son homologatah La paramétrisation prédit
relativement bien la réduction de l'instabilité dansélhisphere nord mais la surestime dans
I’hémisphere sud. La diffusion du champ de traceur damgdeon d’instabilité est relativement
bien représentée dans les deux hémisphéere. A notemdeaste plus que I'ajustement des
coefficients de mélange présenté plus haut puisque egiosents sont calculés ici en fonction
de linstabilité déduite de I'équilibre entre relaxati du champ de vent et mélange latitudinal
parameétrisée.

5.3.5 Mocklisation de la brume

Le modele microphysique de la brume (Cabane et al., 1968 mfroduit dans le modele de
climat en se basant sur une discrétisation de la distdbugn taille des particules. On utilise
10 classes de rayons (contre 45 dans le modele unidimemdioforigine). La plus petite
taille correspond aux macro-molécules fraichemenéeséar polymérisation avec un rayon
r1 = 1.64 x 10~ m. La production de ces patrticules est pour l'instant insgosbmme une
fonction de I'altitude uniquement. Dans les simulatiorissentées ci-dessous, cette production a
lieu dans une couche épaisse de 40 km, vers 450 km d’altiiederayons pour les autres classes

2Cette comparaison entre simulations en eau peu profond@@élisation unidimensionnelle en latitude est
I'équivalent des validations des paramétrisations deodiache limite par rapports a des simulations des grands
tourbillons présentées dans la Section 3.5.
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FIG. 5.19 — Comparaison des profils latitudinaux de composibleservés par Voyager avec
ceux obtenus avec le modele couplé dynamique/microgbgsthimie. On montre des résultats
obtenus a la fois avec la chimie compléte (courbes pleetes/ec une chimie linéarisée (tiretés).
Les rond noirs correspondent aux observations Voyagelyséed par Coustenis et Bézard
(1995). Les niveaux de pression retenus pour extraire lesartrations simulées correspondent
pour chaque composé au maximum de la fonction poids dediwhton a I'équateur. Les
observations pour H@I dans les latitudes basses correspondent a une borngesupé

sont donnés par, ., = 16'/%r,. Le rayon des monomeres est = 66 nm et le rapport entre les
volumes des particules dans deux classes adjacentes éstldes particules plus grosses quie
sont représentées comme des agrégats fractals de diam@nke code radiatif a été modifie pour
tenir compte de cette nouvelle description des aérosalt§s comme des particules sphériques
dans le code original de McKay et al., 1989) et de leur vammtatitudinale (se reporter a
Rannou et al., 2004, pour les détails).

5.3.6 Mocklisation de la chimie

La composition chimique est calculée en utilisant un cddmiue tres proche de celui décrit
par Lebonnois et al. (2001), a ceci pres qu'’il est cetts-tviintéegré directement au modele de
circulation. La composition chimique prédite par le miedest qualitativement comparable a
celle obtenue par Lebonnois et al. (2001) et est globalesrehon accord avec les observations,
comme on peut le voir sur la Fig. 5.19. Les contrastes latiauk entre 30N et 60N sont
mieux représentés que dans I'étude précédente. Catamsel’étude de Lebonnois et al. (2001)
eégalement, les niveaux moyens des concentrations sorgér@ral moins bien prédits que les
variations latitudinales.

On utilise également dans le modeéle couplé une chiméatisée. Dans ce cas, la production
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et la perte chimique sont calculées au moyen d’un terme mgetavers un profil de référence
avec une constante de temps imposée, les deux étant dswgafculs préalables effectués avec
la version unidimensionnelle du modele de chimie. L'aaget de cette chimie linéarisée est
double : 1) on évite la lourdeur du code chimique completeea4 especes et 250 réactions — et
2) on peut ajuster le profil de rappel de fagon a avoir unlmgilaccord avec I'observation pour
les concentrations stratosphériques. Ceci est impaogtzartd on veut inclure I'effet radiatif des
variations latitudinales de la composition dans le modgleamique. La chimie linéarisée n’est
utilisée que pour les espéeces radiativement activesya@irsG;Hg, C,H, et HCN. Pour ces trois
especes, les résultats “ajustés” sont comparés sig.|& 29 aux résultats de la chimie complete
ainsi gu’aux observations Voyager.

Quand on utilise la chimie compléte, une condition a latiénsupérieure doit étre imposée
pour toutes les espéces. On a déja dit plus haut que laiehjm a lieu au-dela du toit du
modele de circulation a un role crucial pour la plupart egseces, produites dans la mésosphere
ou dans la haute stratosphere et advectées ensuite vetsatasphere moyenne. Pour les
simulations présentées ici, c’est un flux du constituantest prédit au sommet du modele.
Les flux pour les differentes espéces sont calculés disauti le modele unidimensionnel en
conditions équatoriales (voir Lebonnois et al., 2002,300Faute d’information suffisante ou
de modélisation appropriée, ce flux est pour le momenttaohst ne dépend ni de la latitude ni
de la saison. Une seconde option consistant a fixer la ctnatiem dans la couche supérieure du
modele a été testée. Elle donne des résultats comparaloeux présentés ci-dessous.

Pour la chimie linéarisée, la condition au sommet est&eadifferemment : la concentration
est contrainte a rester proche du profil de rappel en impatams les trois couches les plus
hautes du modele des constantes de temps arbitrairemameé€@l jour de Titan dans la plus
haute, 10 dans la suivante et 100 jours dans la troisiene)s ous les cas, et comme on le
verra par la suite, cette condition a la limite supériecwaditionne la valeur moyenne de la
concentration dans la stratosphere sans modifier lallision relative dans le plan méridien.
C’est cette concentration a la limite supérieure qui &isé&e pour ajuster les concentrations du
modele avec chimie linéarisée.

La condensation des especes chimiques est calculéarantrde I'atmosphere tout excédant
par rapport a la concentration a saturation. Cette cdretémn a saturation est calculée une fois
pour toute, en début de simulation, en se basant sur un piefieference de I'atmosphere
(Lellouch et al., 1989). Cette approche permet d’évitey eigeurs potentielles consécutives a
des erreurs sur la température simulée et de simplifieaRese des couplages entre dynamique
et composition.

5.3.7 Girille et sgecifications diverses

Dans les simulations présentées ci-dessous, la dsatiénh est basée sur 48 bandes de
latitudes d’égale largeur réparties entre les deuxg8teb5 niveaux sur la verticale, dont les
3 derniers servent de couche absorbante pour réduire $ébpmgeflexion des ondes au sommet
du modele. Le niveau 52 se situe approximativement a 480 Uanrésolution verticale est
d’environ 3 km dans la troposphére, 5 km a la tropopauseD€it5lkm dans la stratospheére,
ce qui correspond & la moitié ou au tiers de la hauteurh@lée. Les équations primitives sont
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intégrées avec un pas de temps de 3 minutes et le tranasdiatif est calculé 10 fois par jour.
Des informations complémentaires sont données par Lakz €2003b) et Rannou et al. (2004).

Toutes les simulations présentées ici ont été déeard partir d’états initiaux hérités de
simulations précédentes. Le modele est a chaque fi@grinpendant plusieurs années (de Titan
soit plusieurs siecles) jusqu’a ce que les résultassgoeproductibles d’'une année sur l'autre. |l
se trouve en fait que les constantes de temps mises en jeladdraosphere sont beaucoup plus
courtes que ce que peuvent laisser penser les constantespe ¢himiques par exemple. Les
résultats montrés dans la partie sur I'enrichissemelaiggocorrespondent par exemple a I'année
6 de la simulation, ce qui s’avere amplement suffisant.

5.4 Couplages entre dynamique et composition

Les premiers résultats obtenus avec le modele coupléndigue/microphysique des brumes
ont permis a la fois d’expliquer I'existence des deux casctie brumes observées par Voyager
(brume principale et brume détachée) et de mettre eredualune accumulation de brume dans
les hautes latitudes, conduisant a une intensificatioortapte de la dynamique atmosphérique.

5.4.1 Origine de la brume detachée

On impose que les aérosols soient produits dans le medé&s) km d’altitude, dans une
zone d’'une quarantaine de km d’épaisseur. Les petitsalsidormés par polymérisation des
especes chimiques, sont souffles vers le pole d’hivertrair®s dans la branche haute d’'une
cellule de Hadley globale — avant de pouvoir sédimentereAiveau, le vent méridien est
typiguement de 2 m 3. Le temps nécessaire pour se déplacer d’un rayon de Fjtmoit
a/v ~ 10° s, est 3 fois plus court que le temps qu’il faut aux particplesr chuter d’'une hauteur
d’échelle (/w ~ 3 x 10° s pour une vitesse de sédimentation n’excédant pas 10 Thmn s
Ces échelles de temps sont a comparer également aux tampséristigues associés a la
croissance des aérosols : typiquemefitsipour atteindre la taille d’'un monomere (Rannou et al.,
1993). Les particules, entrainées vers le pole le longalectoires relativement horizontales,
sédimentent et coagulent dans les régions polairesgicairédistribués plus bas sur 'ensemble
de la planéte, notamment apres le renversement de laecaliaridienne. Au moment de
cette bascule, la couche détachée disparait momentmé&our se reconstruire ensuite avec
une subsidence sur l'autre pdle. Entre la zone de formadtocette zone inférieure mieux
mélangée, le modele prédit une concentration moinése akrosols (Fig. 5.20. Ceci vient
donner pour la premiere fois une explication de I'orgatisade la brume en deux couches
(couche principale et couche détachée). Cette struetudeux couches, mise en évidence une
premiere fois par les missions Voyager (Fig. A2@ été confirmée lors des premiers survols
par Cassini (Fig. 5.28/C). L'accumulation d’aérosols dans la nuit polaire strpteéique
explique également I'assombrissement de la couche deebdans cette région ainsi que le
contraste hemisphérique, tous deux visibles sur lesyshdityager ou Cassini. Le modele permet
également de bien reproduire les variations latitudmale I'albédo de Titan au moment du
passage de Voyager (Fig. 5.21).
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FIG. 5.20 — La couche détachée de brume.
A : Photo Voyager montrant la brume détachée et 'accunmuriate brume au podle nord (en haut
a droite).
B et C : Vue globale et détail d’'une photo prise par Cassini le 2éloet 2004 avec un filtre
dans I'UV proche a une distance d’'un million de kilometres Soleil illumine principalement
I’lhémisphere sud a cette époque de 'année. On degiteininateur jour-nuit dans la partie haut
de I'image. La brume au pole nord est illuminée par le $pkrice qu’elle est suffisamment haute
mais la surface de la planete est dans la nuit a cet en@woitr¢e : NASA/JPL/Space Science
Institute).
D : Distribution dans le plan méridien de I'extinction de laubre simulée. La coupe montre
I'extinction normalisée § x w x P(25°)) de la brume en fonction de la latitude et de la
pression pour une longitude solaikg = 353° (un peu moins d’'une saison avant I'observation
effective par Voyager)s est I'extinction de la brumey I'albédo de diffusion simple moyen
et P(25°) la fonction de phase moyenne calculée pour un angl25delLes niveaux de gris
correspondent au log de I'extinction normalisée. Cetngjté montre physiquement I'efficacité
de diffusion pour chaque couche d’atmosphére avec un ateglghasep) = 155°. La brume
détachée apparait comme une couche secondaire a 4@iptgmbant la couche principale (en
dessous de 300 km). La brume s’accumule de facon préfélterau pole d’hiver et le maximum
perdure encore en été (bien que tres affaibli). La famctie courant de la circulation méridienne
moyenne dans la saison qui précefle £ 274 — 353°) est superposée sur la brume.
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FIG. 5.21 — Intensité réflechie du rayonnement solaire stanTdans le vert (0,52—-0,60m)
observée le long d’un méridien proche a la fois du poitit-salaire et de I'aplomb du satellite
et simulée a 0.55:m. Les carrés avec et sans points correspondent aux domuee les
hémispheres sud et nord (Sromovsky et al., 1981). Plgté&t I'intensité (), on trace le
produit I en fonction deuy/’, ou u est le cosinus de l'angle zénithal d’observationuét
est le cosinus de I'angle zénithal du Soleil. Laxe des sd®s du haut montre les latitudes
associees aux differentes valeurs;gé. Dans ce systeme de coordonnées, un albédo suivant
une loi de Minnaert/ (u)u = Io(up')* apparait comme une droite. L'exposant caractérise
'assombrissement centrg & 1) bord (u = 0) du disque.

Une diffusion lambertienne/ (1) = Iop) correspond & = 1 et un disque sans effet centre-bord
(genre Soleil ou Lunel (i) = Iy) ak = 1/2. Pour le visible (ou seuls les aérosols contribuent),
Titan a unk de l'ordre de 0.6-1.0. Dans les bandes du méthane (quancttleame domine
vraiment) on est proche de= 1/2 (pas d’effet centre bord). Mais dans l'infrarouge (quand on
voit la surface) et dans les bandes du méthane (ou I'efféaldsorption peut aussi dépendre de
'angle d’incidence) ces lois ne suffisent plus... on a ungortement plus compliqué (Rannou,
communication personnelle).

Les observations montrent un hémisphere sud 25% plschéflsant que le nord. Le modele
reproduit bien ce contraste nord-sud a I'époque de Vaydge = 9°) avec une bonne
représentation de 'assombrissement aux limbes.
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5.4.2 Retroaction de la composition sur la dynamique

L'accumulation des brumes dans les régions polaires a yadtradiatif tres important
(Rannou et al., 2004). Les brumes affectent le transferatifd la fois dans le spectre solaire
et dans l'infra-rouge thermique. Pour le spectre solage brumes peuvent a la fois réchauffer
'atmospheére par absorption du rayonnement solaire oeftaidir plus bas par écrantement du
méme rayonnement solaire. Dans linfrarouge thermigaesttatosphere se refroidit d’abord
par rayonnement vers I'espace et une augmentation de tiépaara tendance a refroidir
davantage I'atmosphere tant gu’elle est relativemensparente et au contraire a la réchauffer
plus bas, quand les profondeurs optiques dépassentd.unéffet d’accumulation des brumes
dans les régions polaires étant maximum en hiver, ce serbid les effets infrarouge qui
dominent. Au-dessus de 60 km, cette accumulation se traduitin tres fort refroidissement
des régions polaires dans I'hémisphere d’hiver (grqpéa de la Fig. 5.22). Laccumulation des
especes chimiques dans le vortex polaire a un effet anvmais plus haut dans I'atmosphere
(Lebonnois et al., 2003b). En dessous de 200 km, c’est I’d#adiminution du refroidissement
vers I'espace a cause de I'extinction accrue qui domine.

Méme en moyenne sur 'année (Fig. 5.23), le renforcemestadntrastes podle-équateur est
tres marqué. A nouveau, c’est l'effet de la brume qui egtlies important dans la moyenne
stratosphéere. Cas de figure assez exceptionnel, le ®reatatif correspondant aux variations
en latitude de la brume est finalement du méme ordre de guagde le for¢age lié aux variations
latitudinales et saisonnieres de I'ensoleillement (Ranet al., 2004). La prise en compte de ce
couplage, en renforcant les gradients pole-équatetardpérature, renforce également le jet des
moyennes latitudes conduisant a un bien meilleur accard l@g observations aussi bien pour les
températures observées par Voyager (Flasar et al., TR&Lpour les vents reconstitués a partir
de I'occultation stellaire (Hubbard, 1993), comme on ld 8ar la Fig. 5.24. On montre plus loin
que le renforcement de la circulation méridienne associ&renforcement du forcage thermique
de la circulation contribue aussi a améliorer la repnéstéon des variations latitudinales des
especes chimiques.

5.4.3 Lasymétrie Nord/Sud

On remarque aussi que la simulation couplée prédit unaétsie nord/sud des températures
similaire a I'obsevation par Voyager juste apres I'emxie de printemps nord (graphique de
gauche de la Fig. 5.24). L'observation de cette asyméte até en son temps jugée surprenante
puisque les calculs radiatifs prédisent dans la stragrgpmoyenne des constantes de temps
beaucoup plus courtes que la saison. Une premiere expficatété avancée : la nécessaire
redistribution en latitude de moment cinétique au momenttthngement de saison introduirait
une inertie dynamique capable d’expliquer 'assyméthisavvée (Flasar et Conrath, 1990). Une
telle inertie n’est observée ni dans le modele tridimemsel ni dans le modele bidimensionnel
en I'absence de couplage avec la composition. A partir deutsaladiatifs prenant en compte
les variations observées de la composition au moment dagéoyil a €té ensuite suggéré que
'asymétrie puisse provenir d’un refroidissement raflgdpérieur dans 'hémisphére nord, qui
sortait de I'hiver et était encore chargé en brumes et erposés chimiques Bézard et al. (1995).
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FIG. 5.22 — Températures a I'équinoxe de printemps norcgsdsades observations Voyager)
obtenues avec la version couplée du modele et impact dplagel avec les brumes, avec la
chimie et avec les deux par rapport a une version déceuplé
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FIG. 5.23 — Moyenne annuelle de la température obtenue averdeom couplée du modele et

impact du couplage avec les brumes, avec la chimie et avetelespar rapport a une version
découplée.
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FIG. 5.24 — Température stratosphérique (a 1 hPa) et veal £80.25 hPa) observés et simulés
avec et sans couplage avec la chimie et les brumes. Les tatuEs sont observées au passage
de Voyager peu apres I'équinoxe de printemps norg9, Flasar et al., 1981) et les vents,
par occultation stellaire, apres le solstice d’été nrg=128, Hubbard, 1993). Pour le vent
observé, la forme symmeétrique et les oscillations sompioisées par le mode de reconstruction.
L'observation n’est en fait sensible qu’a la zone grisée.

Les résultats du modele couplé plaident clairementesuiade la seconde hypothése. Au moins,
le couplage avec la composition peut clairement a lui sgtbduire une inertie dans le systeme
climatique plus longue que les constantes de temps ragkatil/faut cependant noter que le

modele actuel continue a prédire des températures urplus basses que 'observation dans
’hémisphere d’été. Des effets additionels, dynareguradiatifs ou autres ne sont donc pas
completement a exclure.

5.5 Une composition chimique contdlee par les vents et la
condensation

Comme on l'a dit plus haut, quasiment tous les composésighan observés par Voyager
montrent, peu apres I'équinoxe de printemps nord, urckim$ement tres fort dans les latitudes
polaires nord. Si on définit cet enrichissement comme Ipogentre la concentration moyenne
a 50-70N et celle a 0-30N, cet enrichissement varie entretl20 suivant les especes.

Dans un article de revue dans lequel il considérait la caitipo d’'un point de vue
météorologique, Flasar (1998) avait envisagé déja lgusubsidence, dans la stratosphere,
d’espéeces créées plus haut puisse expliquer cet ess@mient. Avec un vent méridien estimé
a 4 m s! et une constante de temps dynamique de 4 années terréstvajtiestimé que
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FIG. 5.25 — Courbe de vapeur sa-
turante pour les difféerents consti-
. tuants observés dans la stra-
tosphere de Titan (Samuelson
et al., 1981). Les courbes sont
- calculéees en supposant un rap-
port de mélange constant corres-
4 pondant aux observations Voya-
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cet effet de transport pouvait éventuellement expliqueenrichissement d’'un facteur 2 pour
HCN. Il concluait que des facteurs additionnels, comme deslations plus localisées, étaient
nécessaires pour expliguer les fortes valeurs obsepaeset enrichissement. Il discutait aussi
a I'époque le fait que le vortex polaire devienne dynaraimgent et chimiquement isolé du

reste de I'atmosphere. Dans une comparaison relativespéctilative au trou d'ozone terrestre,
il suggérait que cette isolation puisse prendre fin avecielppement d’ondes planétaires,
mélangeant constituants, chaleur et vorticité au tsaderla frontiere du vortex.

Comme on I'a déja dit, le couplage du modele photochimide Toublanc et al. (1995)
avec un code bidimensionnel de transport (basé sur uneptést de la circulation méridienne
issue des résultats du modele dynamique tridimensiat@eHourdin et al., 1995b) a permis
d’attribuer clairement cet enrichissement polaire obsewymoment de Voyager a la subsidence,
pendant I'hiver précédant I'observation, dans la branpblaire d’une grande cellule de Hadley
trans-hémisphérique (Lebonnois et al., 2001). Sansdacidditionnel, le modele expliquait
méme les tres fortes valeurs de I'enrichissement olessrpar exemple pour HCN (Fig. 5.13).

Les variations latitudinales des concentrations obteaues le modele couplé bidimension-
nel (Fig. 5.19) sont encore plus proches de I'observatianaglles (Fig. 5.13) obtenues dans
la premiere étude de Lebonnois et al. (2001). Comme on letma@lus bas, cette meilleure
représentation provient & la fois de la plus forte cirialaméridienne, due en grande partie au
couplage avec la brume, et de la paramétrisation inteeadti mélange latitudinal par les ondes,
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qui, comme on I'a montré plus haut, prédit un mélangedartle flanc du jet mais une isolation
du vortex polaire.

Siles contrastes sont essentiellement créés par |gperEmosphérique, reste a comprendre
pourquoi certaines especes montrent des enrichisseplantfort que d'autres. Lebonnois et al.
(2001) avaient suggéré que des differences dans laelpmigsent étre a I'origine des differences
d’enrichissement. Une espece avec un contraste plus eanfue les sources en haut et les
puits en bas pourrait effectivement avoir un gradient gal{plus marqué et, en conséquence, un
enrichissement plus important dans les régions de sulrsde

En fait, on montre ci-dessous que, pour la plupart des espé& chimie ne joue qu’un role
secondaire. Les variations latitudinales observées Igofdit de la combinaison du transport
atmosphérique avec la condensation. Avec les concarigatibservées par Voyager, la plupart
des espéces chimiques condensent en effet a I'approclzetdmopause, entre 100 et 10 hPa
(Fig. 5.25).

On montre ci-dessous qu’on peut retrouver les contrastitsdmaux observés (ou simulés
avec la chimie complete) en utilisant des traceurs idéaliqu’on enleve completement en
dessous d’un niveau de pression pour singer I'effet de ldeasation. On montre par la méme
occasion que le mélange latitudinal par les ondes cantelgradient vertical des composés
chimiques.

L'explication de I'enrichissement polaire dans les hala¢isudes de I'hémisphére nord est
donc la suivante (illustrations sur la Fig. 5.26). Pendaesgue une demie année autour du
solstice, la circulation méridienne moyenne (graphiguéieches) est dominée, comme on l'a
vu, par une cellule de Hadley pdle-a-pdle, avec une r@aascendante dans I’hémisphere d’'été
(sud) et une subsidence dans les hautes latitudes de $phbare d’hiver (nord). L'advection
vers le bas des especes chimiques, depuis la zone de porddans la haute stratosphere, est
responsable de I'enrichissement polaire (égalemenesgiraphiquea pour HCN, grisés). Cette
circulation de Hadley crée €galement un jet circumpelaitense dans les moyennes latitudes de
I’hémisphére nord (graphiguz grisés). Comme on I'a dit plus haut, ce jet est instablessar
cOté équatorial ce qui conduit au développement d’emanétaires. Ces ondes, paramétrisées
dans le modele (Luz et al., 2003b), sont responsablegdesion de ce vortex polaire. On montre
également sur le graphiqieede la Fig. 5.26 (contours), les valeurs de la diffusivitédale i<,
issues de la paramétrisation.

5.5.1 Composition du vortex polaire

Les mécanismes contrdlant la composition du vortex poksont resumés sur le schéede
la Fig. 5.27.

On peut en fait quantifier 'importance relative des difiéts processus de transport. Pour les
simulations avec la chimie linéarisée, I'évolution decbncentration massiqued’'un composé
chimique est simplement donnée par

Jdc Jdc dc cp—c 1 0 Jdc
En + vw + wo = Tchem.+ ) cos & 9 <COS (pry&b) (5.15)
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FIG. 5.26 — Transport méridien de HCN pendant I'hiercoupe méridienne de la concentration
de HCN (ppmv, niveaux de gris) avec les lignes de courant diedalation méridienne (fleches
noires).b : vent zonal (m s!, grisés) et coefficient de diffusion latéral (contour@; Am? s=1)
paramétré en fonction de I'instabilité barotrope paprésenter le transport latitudinal par les
ondes. Avec ces unités, les mémes contours peuventrpiater également comme des iso-
valeurs de la vitesse méridienne typique des ondes erl 8i en prend une longueur de mélange
latitudinale de 1000 km. Toutes les quantités correspairaldes moyennes temporelles entre le
solstice d’hiver nord et I'équinoxe de printemps nord.

ou ¢ est la latitudey I'altitude, p est la masse volumique de l'air,est le rayon de Titan; et

w sont les composantes méridienne et verticale de la ctionlenéridienne moyennéy, est la
diffusivité latérale introduite plus hauty est un profil vertical déterminé a partir de simulations
photochimiques unidimensionnelles g4,;y, est une constante de temps déduite des mémes
simulations (Lebonnois et al., 2001).

Les especes chimiques qui descendent dans le vortexgdkguis leur zone de production
voient leur concentration diminuer sous I'effet combied’dpport d’air clair des basses latitudes
par la circulation méridienne moyenne et du mélangerdhtavec le méme air clair sous
I'action des ondes planétaires. Si on nagg la concentration typique dans les basses latitudes,
I'“eérosion” de la concentration par la diffusion latérale (dernier terme de I'Eq. 5.15) {pé&tne
grossierement estimée comme

By

2 (Ceq — C) (5.16)

ou [ ~ 1000 km est une longueur caractéristique associée auatigass latitudinales
de la composition atmosphérique. De la méme facon, Imded’advection par la vitesse
méridienne moyenne (qu’on supposera positive dans unipreéemps dans I'hémisphére nord)
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FIG. 5.27 —a : Vision schématique des mécanismes responsables deastestobservés dans
la composition stratosphériqule.: Constantes de temps (en jours de Titan) pour I'advection
verticale dans le vortex polaire-¢./w, avech = 150 km, moyenne entre 70 et 90N), pour la
circulation méridiennel(v, avec/ =1000 km, moyenne entre 50 et 80N) et pour le mélange

latitudinal par les ondes/q/ K,

moyenne entre 50 et 80N) au bord du vortex. La courbe

grise correspond a I'advection méridienne vers I'equatavec—v au lieu dev). Les lignes
verticales correspondent a 1 jour et 1 an de TitanHauteurs d’échelle associées (km) pour
I'advection méridienne-wl/v, le mélange latitudinat-wi?/ K, ainsi que pour la combinaison
des deuxt = —w/(v/l + K,/1?). d : Profils verticaux de la fraction molaire de HCN (échelle
logarithmique) a differentes latitudes (chimie lineée). La droite oblique correspond a une
hauteur d’échelle constante de 100 km.
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(—v/a)0c/0¢, peut étre approché par
(%

7 (ceq—c)- (5.17)

Si on cherche une solution stationnaire pour la conceatration trouve finalement
oc co—¢C K v
wa— ~ 2 + (ceq— c) (Z_Qy + 7) (5.18)
Z  Tchem.

Pour un grand nombre d’especes chimiques, I'enrichiseeptdaire est tel qu’on peut supposer
de plus que, < cetceq< c. Dans ce cas, et pour un vent méridien 0, le gradient vertical
dec dans le vortex polaire est donné par

1K
W e < +oY 9) (5.19)
0z Tchem. P* [

ce qui correspond a une hauteur d’échelle pour la coratgonrde I'espece :

dlne\ ™! 1 K !
H:< “C> 2w< +_2y+9> (5.20)
dz Tchem. ! l

Pour des especes a longue durée de vie (comparée autam@ssde temps dynamiques), la
forme du profil vertical de concentration est donc comtq@dr la compétition entre I'advection
verticale (une advection plus rapide depuis la zone de ptamuaura tendance a diminuer les
contrastes verticaux) et un rappel vers les concentraféibkes des basses latitudes, soit par la
circulation méridienne, soit par le mélange latitudipat les ondes (qui ont tendance a renforcer
les contrastes verticaux).

L'importance relative de I'advection méridienne et dulamge par les ondes peut étre
quantifiée soit au travers des constantes de temgpsng = (/v pour la circulation méridienne
moyenne etgndes = *//, pour les ondes) soit en termes des hauteurs d’échelleiéssoc
(—wrecmm et —wTondeg.

Sur le graphiqué de la Fig. 5.27, on montre, pour I'hiver nord, les constamtesemps
pour I'advection verticale et méridienne, ainsi que pauriélange latitudinal par les ondes.
L'advection méridienne domine dans la partie haute de llaleede Hadley (au-dessus de 400
km) ainsi que dans la basse stratosphere (entre 100 et 1p0ikha vent méridien est négatif.
Cette région correspond a la branche de retour de la eallelHadley. Les valeurs typiques
des constantes de temps varient d’environ une année de dif20 km jusqu’a moins d’un
jour de Titan au-dessus de 1 km. Comme on le montre plus bascarestantes de temps
sont, pour beaucoup d’especes, nettement plus courtdsgjoenstantes chimiques. La hauteur
d’échelle dynamique (graphiqagest de I'ordre de 100 km dans la moyenne stratospheriejrég
dans laquelle elle résulte principalement d’'une contipétientre le transport vers le bas par la
circulation méridienne moyenne et le mélange latéralgmondes.

Sur le graphiquel, on montre, pour la méme saison et pour difféerentes gantiméatitude,
les profils verticaux de HCN obtenus avec la chimie linésrisLa droite sur ce graphique
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FiIGc. 5.28 — Profils latitudinaux de
concentration chimique calculés avec
_____ 1 4 options (chimie complete, linéarisée
' ' ou nulle et traceurs idéalisés), com-
parés avec les observations Voyager.
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correspond a une hauteur d’échelle constante de 100 ktte €ehelle est proche des profils
simulés de HCN au-dessus de 250 km entre 45 et 60N, c’esedadk frontieres du vortex
polaire, dans la région de mélange. Entre 100 et 150 krrgui¢elr d’échelle est beaucoup plus
grande du fait d’'un mélange moindre. A noter que le profib@®¢ montre en fait un maximum
local de concentration dans ces altitudes, du fait de I'epgiiair plus riche depuis le coeur du
vortex.

Cette forme du profil vertical, avec trois pentes distinetiesne région bien mélangée dans
la stratosphere moyenne, entre 150 et 400 km, est en tresdmmord avec des observations
récentes des composés azotés sur Titan (Marten et @R).A0es simulations des mémes profils
verticaux effectuées avec des modeles photochimiquainuensionnels ont pour leur part
tendance a systématiquement surestimer les contrastigsaux a ces altitudes (cf. la Figure 1
dans Hidayat et al., 2002). L'advection verticale par lad@tion de Hadley est en fait beaucoup
plus efficace pour transporter les especes chimiquesgaidodistance que le mélange turbulent.
On peut s’en convaincre en comparant les constantes de tdiffyssives , 22/ K, (ou h est
I'échelle caractéristique des contrastes verticauxoteposition etis’, la diffusivité verticale), et
advectiveh/w. Entre 250 et 150 km, la constante de temps associée &ttdm verticale passe
de 10 a 100 jours de Titan. Il faudrait pour singer I'effettdansport vertical par la cellule de
Hadley, utiliser des diffusivités de I'ordre de 100-5000sn' (en considérant quie ~200 km).

5.5.2 Amplitude de I'enrichissement polaire

Les espéeces chimiques qui descendent dans le vortex eald@ignent généralement leur
concentration de saturation en approchant de la tropopaesgui explique la décroissance
rapide observée sur les profils verticaux de HCN par exe(gpéphiqued de la Fig. 5.27).

Pour la plupart des especes, la concentration a satai@iioiveau de la tropopause glaciale
de Titan (" ~ 70 K) est inférieure de plusieurs ordres de grandeur aux curat@®ons observées
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CyHy CyHs CoHg CH3CCH GHg CyuHs HCN HGC3N
Niveau de condensation

Vortex hiver, km 64 - 57 64 54 77 86 63
Vortex hiver, hPa 35 - 50 35 60 20 15 36
Traceurs idéal., hPa 40 - 80 40 100 20 20 40

Niveau du maximum de la fonction poids des inversions desé&es Voyager IRIS
km 152 190 160 85 125 100 107 103
hPa 2.5 1 2 13 5 10 8 9
Enrichissement polaire
Observations 2.1 8.3 1.4 6.4 1.9 16.8 7.6 19.6
Chimie complete 2.7 3 1.9 9.9 1.6 5.9 7.8 6.2
Chimie linéarisée 2.3 - 1.3 - - - 7.5 -
Chimie nulle 2.6 2.6 1.9 9.6 1 10.1 9.2 5.2
Traceurs idéalisés 2.4 - 2 5.6 2.6 9.3 9.3 4.2

Constantes de temps chimiques (en années de Titan)
0.5-1 hPa (190-200 km) 0.5-100 0.03-4>40 2-100 >10 0.001-1 2-200 0.05-10
2-5hPa (125-160 km) >2.5 0.2-5 >200 2-200 >80 0.01-3 2-300 0.2-50

TAB. 5.2 — Niveau de condensation, enrichissement polairén{déomme le rapport des

concentrations polaires a 50-70N et 0-30N) et constarggsmps chimiques pour differentes
especes.

Nom de la simulation) chimie condensation condition a la limite sup
Chimie complete | réaliste réaliste flux prescrit
Chimie nulle pas réaliste flux prescrit
Chimie linéaire rappel réaliste rappel
Traceurs idéalisés| pas | élimination en dessous d’un niveau rappel

TAB. 5.3 — Caractéristiques des differentes versions du teadhimique.

dans le vortex, dans la stratosphere moyenne. Lair quresstclé par les régions polaires
remonte donc aux latitudes plus basses avec des concemsratiimiques extremement faibles.
Cet air est alors petit a petit contaminé par l'air poltigs régions polaires, soit au travers de
I'advection méridienne soit par le mélange latitudinaf fes ondes. Les contrastes latitudinaux
observés par Voyager pour des altitudes allant de 80 ai23bkt donc essentiellement contrblés
par cette capacité du mélange latitudinal a contamfia@rdlair qui monte de la tropospheére.
Comme on le voit sur la Fig. 5.27, c’est plutdt I'advectiogndienne qui va dominer en dessous
de 150 km (courbe grise du graphicuje

Pour tester cette idée simple, nous présentons des siomgalans lesquelles les especes
chimiques sont remplacées par des traceurs idealis@ss [2s 3 couches les plus hautes du
modele, les traceurs sont rappelés (avec les mémesaobestde temps que pour la chimie
linéarisée) vers une valeur unité. Le traceur subitdmgport par la circulation méridienne et
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les ondes mais pas la chimie. Le traceur idéalisé est eoffitpl&tement éliminé en dessous d’'un
niveau de pression donné, proche de la tropopause. Lésalifs traceurs idéalisés ne different
les uns des autres que par le niveau de pression choisi [goglirt@ner. 8 traceurs idéalisés sont
considérés ici, eliminés respectivement a : 100, 8046, 30, 20, 15 et 10 hPa.

Les traceurs idéalisés ne peuvent étre comparés aaresphimiques simulées ou observées
gu'en termes de variations latitudinales relatives. Desplcomme ces traceurs idéalisés
disparaissent d’'un coup a un niveau de pression donnéyéaun d’€limination retenu pour
comparer a une espece chimique donnée (dont la contientdiminue plus graduellement
guand elle commence a condenser) doit étre pris plus has ldegmosphere, typiquement a
l'altitude ou la concentration de I'espece chimique &rdéd’'un ordre de grandeur. Ceci se
produit en général a une pression environ deux fois rsegpé@ & celle ou la condensation est
initiee. Le niveau réel de condensation est estimé ipagir de la simulation avec chimie
complete, comme la pression de la couche du modele la plute llans laquelle la condensation
survient (a noter que ce niveau dépend donc de la contientrsimulée par le modele dans
le vortex). Ce niveau de condensation ainsi que le niveamuepour la comparaison avec les
traceurs idéalisés sont donnés pour un certain nombspdte dans la Table 5.2.

Cette table donne également les valeurs de I'enrichissepadaire, défini comme le rapport
des concentrations a 50-70N et 0-30N. On note d’abord quergaraison entre données et
simulations avec la chimie complete fait apparaitre um &ccord pour la plupart des especes, a
I'exception de GH, — dont I'enrichissement apparait en fait plus pres de pjle ne le suggere
I'observation —, GH, et HGN — qui sont sans doute affectés par des processus chimiques
non pris en compte dans le modele comme la production de dsyar polymérisation —.
Pour la plupart des especes, kG, C,Hg, C3Hg, HCN, HGN), les enrichissements obtenus
avec la chimie complete et avec les traceurs idéalidtsreit de moins de 30. Cet accord
d’ensemble montre bien que le niveau auquel les especesélsaumées contrdle pour une large
part I'enrichissement polaire. Le rdle de second pla® jsaif par la chimie (dans le monde réel)
soit par la spécification des conditions a la limite sigée (dans le monde numérique), est
détaillé ci-dessous.

Afin d’estimer spécifiguement le role de la chimie pour ahrecdes espéeces, on peut calculer
une constante de temps chimiqu#nc/dt)~", ol les tendances sont calculées pour tous les
termes chimiques qui détruisent I'espece considédrég.valeurs des constantes ainsi estimées
sont données dans la Table 5.2. Une seconde fagon d’egid@sément et spécifiquement le
role de la chimie consiste a intégrer le modele chimiqas en annulant les constantes de
réactions. On parlera ci-dessous de chimie nulle (se reqpita Table 5.3). Les valeurs obtenues
pour I'enrichissement polaire avec la chimie nulle ne geadéssent pas de plus de 20% de celles
obtenues avec chimie complete, excepté paous(&t GHs. Le désaccord entre chimie nulle et
complete pour (H, est cohérent avec les constantes de temps relativemernéesambtenues
par la premiere méthode. PougH, le désaccord observé malgré des constantes de teesps tr’
longues est a relier aux valeurs tres faibles du flux quiopdse pour la chimie complete au
sommet du modele. C’est sans doute une sous-estimatioa tlexcqui explique a la fois ce
comportement de {Hy et la sous-estimation globale des concentrations de cgpiece par le
modele.

Pour les autres espéeces, I'accord entre chimie nulleatura idéalisés est relativement bon,
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au regard du traitement tres different de la conditiora dirhite supérieure du modele et de

la condensation (se reporter au descriptif des diffeeestmulations dans la Table 5.3). Cet

elément plaide pour une relative robustesse des résyltasentés ci-dessus. En particulier, la
facon dont on spécifie la condition au sommet, qui conditeéla concentration moyenne dans
la stratospheére, ne semble pas affecter les variatiotisdatales de composition.

Enfin, on voit clairement que c’est en premier lieu le niveaucdndensation qui controle
I'amplitude de I'enrichissement polaire. Une condensafitus haut produira un enrichissement
plus fort. On note aussi que pour un méme niveau de condensahe observation plus bas,
donc plus proche de ce niveau de condensation, résulte enrighissement observé plus fort
(comparer les résultats obtenus poyHg et CH;CCH).

La combinaison du transport atmosphérique et de la coatienscontrble non seulement
'amplitude de I'enrichissement polaire mais aussi la ferdu profil latitudinal. Pour illustrer
ce point, on montre sur la Fig. 5.28, pour les trois espéectigea radiativement et pour les
guatre traitements possibles de la chimie, les profilsuldititaux normalisés par la valeur de
la concentration a I'équateur. L'accord entre ces déffiés profils, pour des modeles allant de
la chimie compléte aux traceurs idéalisés, confirme ileldadle joué par la chimie pour ces
especes.

5.5.3 Contraintes sur les vents

Si les contrastes latitudinaux de la composition dépendanpremier lieu du transport
atmosphérique et de laltitude du piege froid dans la dassatosphére, qu’est-ce que
I'observation de la composition peut nous apprendre enrsta la circulation ? Ou encore, dans
guelle mesure I'accord entre composition observée etlégmest-il sensible a la représentation
de la circulation atmosphérique ?

Afin de répondre a ces questions, nous présentons cdaesse série d’expériences de
sensibilité, dans lesquelles on fait varier artificiel@ml’'une des composantes de la circulation.
Un facteur multiplicatif (0,3 ou 3) est appliqué, soit sitanément suv etw soit sur la diffusivité
K,. Ce facteur n’est pris en compte que pour le transport descesgchimiques HCN, 4B, et
CyHg, représentées au moyen de la chimie linéarisée.

On analyse également 'effet sur la composition de la piseompte du couplage avec la
brume ou avec la chimie a partir des simulations dont onja mé@ntré plus haut des résultats
(Figs. 5.22 et 5.23). En pratique, le couplage avec la brisheoeipé en appliquant une diffusion
latitudinal tres forte sur les traceurs correspondangsires simulations, la production totale
de brume doit étre tres fortement réduite pour obtenin&ne albédo géométrique de Titan que
dans la simulation couplée (Rannou et al., 2004). En dfiebrume étant préferentiellement
accumulée aux poles dans les simulations coupléessattgons polaires pesant faiblement
dans le calcul de l'albédo planétaire, il faut plus de besnmdans une simulation couplée
pour obtenir un albédo du méme ordre de grandeur. Pourrsal@aouplage entre chimie et
dynamique est coupé en calculant les opacités atmasplesr non pas avec la composition
chimique prédite par le modele mais a partir de profilgivaux de réference. On utilise les
résultats de Lellouch et al. (1989) pour le méthane et @ois et al. (1989) pour I'éthane et
I'acétylene. Dans cette simulation non couplée a lendhiles espéces chimiques sont cependant
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FIG. 529 - Résultats

d’expériences de sensibilité.
a) enrichissement polaire en

C;H, et HCN. b) contrastes

latitudinaux de température

Equateur - Pdle (difference entre
les latitudes 50-70N et 0-30N)

et Nord - Sud (difference 50S

- 50N). c¢) vents zonaux (Jet

et équateur). Comparaison des
résultats obtenus avec le modéle
complet (coupl€), sans couplage
avec la brume (sans brumes),
sans couplage avec la chimie
(sans chimie), sans aucun des
deux couplages (non couplé),
avec une dissipation par les
ondes augmentée (3xKy) ou
diminuée (0.3xKy) ainsi gqu’un

champ dadvection modifié

spécifiquement pour le transport
des especes chimiques (circula-
tion méridienne moyenne (v,w)
multipliee par 0.3 ou 3). Les

barres d’erreur correspondent aux
données Voyager.
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FiG. 5.30 — Effet du couplage avec la brume sur la simulation dédtibution dans un plan
méridien (on montre le rapport des concentrations obtemvec les simulations couplée et
découplée) de HCNajj et GH, (b) et impact associé sur la circulation méridienne moyenne
(lignes de courant) et les valeurs de la diffusivité latéral€, (d, 10°° m? s™!) au passage de
\Voyager.

transportées normalement ce qui permet de comparer laasitign a celle obtenue avec les
autres simulations. Pour éviter d’avoir a analyser aggoactions complexes, les simulations
avec dynamique modifiée artificiellement sont effectigzess couplage avec la chimie.

Sur le graphique du haut de la Fig. 5.29, on compare aux cdutsang Voyager (les barres
d’erreur sur la figure) I'enrichissement polaire epHg et HCN obtenu pour les differentes
configurations. Pour la version couplée, le contrasterobsest tres bien reproduit pour les deux
especes. L'enrichissement est beaucoup plus fort (reégpeent faible) si le mélange latitudinal
est diminué (respectivement augmenté) ou si 'advectiogenne est renforcée (respectivement
diminuée). L'observation de la composition apporte done oontrainte relativement forte sur
I'intensité comparée de I'advection et du mélangeudiinal par les ondes. Ceci fournit donc une
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validation supplémentaire de cette circulation dans ld@ede climat de Titan.

Le couplage avec la chimie tend en fait a dégrader légent 'accord avec les observations
mais en restant dans les barres d’erreur.

Sans le couplage avec la brume, I'accord avec les obsemgatist tres nettement dégrade,
avec un contraste trop faible pour HCN et trop fort powir¢ Ce comportement différencié peut
paraitre contradictoire avec I'explication dynamiquepgarsée pour l'origine de ces contrastes.
En fait, ces differents comportements proviennent de fléréince d’altitude d’observation de
ces deux especes. On présente en effet, sur la Fig. 5.8@pdpes méridiennes du rapport des
concentrations obtenues pour les simulations couplédsoetuplées pour HCNy) et G,H, (b),

a la saison du passage de Voyager. La sensibilité esttanemisimilaire pour les deux especes,
avec une décroissance des concentrations d’environ 30% ldavortex polaire vers 160 km
d’altitude, et une augmentation de 50% vers 100 km. Cetteilsiéite peut étre interprétée
comme suit.

Leffet principal du couplage avec la brume est un renforeetde la subsidence dans
les latitudes polaires, en hiver, di au renforcement domagment thermique vers I'espace
consécutif a 'accumulation de la brume aux poles (Ranabal., 2004). Ce renforcement
de la circulation méridienne moyenne est illustré ici Rugraphiquec. Ce renforcement est
responsable de 'augmentation des concentrations dareske lstratosphere polaire. Plus haut
en altitude, l'intensification du jet, consécutif au refement de la circulation méridienne
moyenne, produit une intensification des ondes, traduits amodele par une intensification
du coefficient/, (graphiqued). Ce renforcement est particulierement marqué vers @k
explique bien la réduction des concentrations polaires datte gamme d’altitudes.

CyH,, qui est observé vers 160 km d’altitude, a donc un enriehignt moindre dans le
modele couplé alors que c’est I'opposé pour HCN, oleseers 100 km.

On montre également sur le second graphique de la Fig. 82&ntrastes de températures
inter-hnémisphériques (en gris) et les contrastes t@tiaux au sein de I'hémisphere d’hiver
(en noir). Les quatre simulations avec advection modifies especes chimiques montrent
des résultats tous identiques a la simulation avec chuheouplée. Le couplage avec la
brume renforce les contrastes latitudinaux et permet dimbtun bien meilleur accord avec les
observations que si ce couplage n’est pas pris en comp&nddare, le couplage avec la chimie
détériore plutdt un peu I'accord, tout en restant praigent dans les barres d’erreur (estimées
a la louche). Pour le vent zonal a 0,25 hPa (graphique dy laalsrume renforce l'intensité du
jet par rapport au vent a I'equateur. La chimie tend agmadr un peu le vent ce qui donne plutdt
cette fois un meilleur accord avec les observations parl@timn stellaire (Hubbard, 1993).

On voit donc que le couplage avec la brume améliore de fagmificative I'accord avec
toutes les données dont nous disposons, concernantia tirkctement l'intensité du vent zonal,
et les contrastes latitudinaux de concentration ou de éeatp’e. L'accord entre simulation
et observation est moins sensible au couplage avec la chiggsentiel des modifications se
produisant plus haut dans I'atmosphere.
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FIG. 5.31 — Evolution saisonniere de HCN (ppmv)ax$0-70N et b) 0-30N et enrichissement
polaire correspondant); composantes du transport atmosphérique : vent vedara le vortex

polaire @) et, a la frontiere de ce méme vortex, vent méridiengt coefficient de mélange
latitudinal ). SH désigne le solstice d’hiver nord, EP I'équinoxe detemps, SS le solstice

d’été et EA I'equinoxe d’automne.

5.5.4 Variations saisonneres

Nous nous sommes focalisés jusque la sur les conditionemmes hivernales, afin de
décortiquer la physique du transport et expliquer leautipons simulées pour les constituants,
ainsi que sur I'equinoxe de printemps nord en ce qui corckrcomparaison aux observations
\Voyager.

Sur la Fig. 5.31, nous montrons comment la distribution dé&NHE la circulation associée
varient au cours des saisons dans la stratosphere moyenree80 et 240 km d’altitude.

Peu apres I'équinoxe d’automne, la concentration dangoféex polaire (graphique)
s’accroit rapidement sous l'effet du transport vers le. Baga méme époque, le jet hivernal
n’'est pas encore en place et le contraste avec les latitidedasses (graphiqu@ croit tres
rapidement pour atteindre un premier maximum. L'enria@mssnt polaire commence alors a
décroitre sous l'effet combiné du mélange latitudipat les ondes et de I'advection depuis
le vortex. A I'approche de I'equinoxe de printemps norédiection méridienne change de
signe au-dessus de 150 km. Lair enrichi du vortex polaiteats's rapidement entrainé vers
I’lhémisphéere opposeé, ce qui explique la diminutiondae la concentration a 50-70N au dessus
de 180 km (graphigue) ainsi que le maximum observé de facon transitoire dasdésses
latitudes (0-30N, graphiqu® a cette saison dans la partie haute du domaine. Les coatiens
élevées dans le vortex persistent nettement plus lomgetans la partie basse, a la fois parce
gue les constantes de temps du transport sont plus longpascetque le transport méridien et
vertical ne change pas de sens dans les hautes latitudes.

Aux alentours de I'equinoxe d’autre part, la branche adaate de la cellule de Hadley
passe d'un pdle a l'autre en transitant par les régiansaoriales ou elle apporte de l'air
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FIG. 5.32 — Structure méridienne de HCN (ppmv, niveaux de grig)irculation méridienne
associée pour six saisons entre I'equinoxe d’automneh@enisphére nord et I'equinoxe de
printemps suivant. Les saisons sont repérées par latlalgisolairel, avec L,=180 pour
I'équinoxe d’automnel, = 270 pour le solstice d’hiver ek, = 0 pour I'équinoxe de printemps
de I'hémisphére nord. Le taux de condensation de HCN estn@apar les carrés grisés, avec le
méme code de gris que les concentrations de HCN mais avecpio@10° molécules m? s,
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11 Dec. 2001

FIG. 5.33 — Images de Titan dans le proche infrarouge montrahdages pres du podle sud,
prises avec le télescope du Keck en décembre 2001 eef@002. On voit a peu pres le méme
coté de Titan sur les trois vues. Les contrastes au miliedislque de Titan sont lies a des
contrastes d’'albédo a la surface de Titan. D’apres Bretal. (2002).

lavé de ses espéces chimiques par la condensation. caivele cet air clair explique qu’on
observe une décroissance des concentrations dans les bat#tsides (0-30N, graphiqu® en
dessous de 150 km ainsi que le maximum observé pour I'éassiement (graphique). A cette
saison, on peut noter egalement que l'intensité du ngeldatitudinal est minimum dans la
basse stratosphere. Mais, comme on 'a déja indiqueétange latitudinal n’a pas un role
prépondérant dans cette gamme d’altitude ce qui se \ic&nicomparant les graphiqudset
e. La constante de temps de 5 ans, qu’on peut déduire de tais&ance du premier maximum
de I'enrichissement polaire (graphiqaecorrespond bien au temps qu'’il faut pour se déplacer
de 1000 km a une vitesse de 5 mmt svitesse typique des vents méridiens rencontrés dans la
branche basse de la cellule de Hadley, vers 120 km (grapk)que

Cette évolution saisonniere est illustree égalements gorme de 6 coupes successives de
la structure méridienne, entre les équinoxes d’automraegrintemps de I’hémisphere nord
(Fig. 5.31). Au moment des équinoxes (premier et derniaplgques de la figure) on voit
clairement I'advection vers le haut d’air clair par la braecascendante de deux cellules de
Hadley plus ou moins symétriques. A I'équinoxe d’autonigeaphiquea), de I'air riche de la
haute stratosphere commence a descendre dans les laiiteles nord. La cellule globale de
pole a poble s’établit alors (graphiques d), avec une ascendance au sud. Entre 80 et 200 km,
une cellule secondaire apparait dans I’hémisphert d@elle-ci perdure jusqu’a I'équinoxe
suivant. Cette cellule secondaire contribue claireman@tenir un enrichissement important
dans I'hémisphere d’été, dans la basse stratosphere.

A noter que cette cellule secondaire est beaucoup plus @@dans les simulations (comme
ici) ou on prend en compte le couplage avec la brume.

A cause de cette cellule secondaire, I'air continue de aeleedans les régions polaires
méme en été, ce qui produit de la condensation dans laésshkatitudes. La condensation est
montrée au moyen de carrés grisés sur la Fig. 5.31 et oerngbslans les simulations une
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condensation analogue pourHy et GH, (résultats non montrés). Cette cellule secondaire
couplée a la condensation est en fait le principal puits pes espéces chimiques dans la basse
stratosphere en été. Ceci pourrait expliquer qu’on nfesees structures nuageuses pres du
pole d’été a la fois depuis la Terre (Griffith et al., 192800; Brown et al., 2002; Roe et al.,
2002) comme sur la Fig. 5.33 et plus recemment lors du presuierol de Titan par Cassini.
Nos résultats montrent en tous cas que le fait que ces ngsagad observés I'été n'est pas en
contradiction avec I'hypothése de nuages d’'origine gs@tiérique associés a de la condensation
dans de l'air subsidant.

5.5.5 Que va observer Cassini?

La plupart des données dont nous disposons sur la conmpositil’état dynamique de la
stratosphere moyenne de Titan provient des observatioyesgér.

On imagine donc le bond qui va étre effectué dans notreaiesance de cette atmosphere
avec les analyses des résultats de la descente de la sogdendiet les dizaines de survols
de Cassini. La moisson a d’ailleurs déja commencé. Ontragrar exemple sur la Fig. 5.34
une photo de la surface de Titan pris dans le proche infrao0g savait depuis une dizaine
d’année, avec la découverte de fenétres spectraledelpnsche infrarouge, que le sol de Titan
était contrasté. Les premieres photos montrent queuhsition entre régions sombres et claires
est abrupte, un peu comme un trait de cote. Les nuages dspdiqui, observés depuis la Terre,
apparaissaient comme un point brillant, sont en fait méscéfigures 5.34 et 5.35).

Les informations sur la dynamique de la stratosphére mmyedevraient provenir
principalement du spectrometre infrarouge (CIRS), maismnmence a penser que des suivis de
nuages pourraient également étre possibles avec I'inea@d8S). Les vents devaient également
étre estimés avec une précision meilleure que 1'msur la trajectoire de descente d’Huygens
en dessous de 160 km d’altitude a partir de la mesure duatgeBoppler du signal radio utilisé
pour la transmission des données entre Huygens et Casspérience DWE, Bird et al., 2002).
Les mesures de décalage Doppler étaient malheureuspndents sur celui des deux canaux de
transmission entre Huygens et Cassini qui n’a pas étegaatbord de Cassini. Il existe encore un
espoir de reconstituer cette mesure a partir des enrexistrts de ce signal effectués en direct par
des radiotélescopes terrestres. L'imagerie de descbis&] et les mesures thermodynamiques
(HASI) viendront compléter ces informations (Allison &t 2004; Fulchignoni et al., 2002).

Nous proposons ici quelques prédictions de ce que devikaerger Cassini, en nous
concentrant sur I'évolution saisonniere de grandeuisogti déja été observées, mais a une
saison particuliere. Sur la Fig. 5.36, nous montrons diégolution au cours des saisons de
I'enrichissement polaire en HCN et,8; aux altitudes ou cet enrichissement était observé
avec Voyager (graphiqua. On voit clairement les deux pics décrits préecédemrpent HCN.
Pour GH,, en revanche, le second maximum n’est pas visible, pas paedes niveaux de
condensation different mais plutdt a cause des altgutigerentes auxquelles ces especes sont
observées. On remarque aussi que I'enrichissement @derkCN, au début de 'automne, se
produit avec un retard de une a trois années terrestrecsiropare a ¢H,. Ce déphasage est lui
aussi directement lié a la difference d’altitude d’atvs¢ion (50 km plus basse pour HCN). La
vitesse de subsidence qu’on peut estimer a partir de deedage, de I'ordre de 0.5-1.5 mm's
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FIG. 5.34 — Photo de Titan prise par Cassini dans le proche mfgg. On distingue : au centre
du disque des contrastes en surface avec des transitiogs@ear, tout autour une brume; au
pole sud des nuages morcelés plus brillants.

Crédit Image : NASA/JPL/Space Science Institute
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FIG. 5.35 — Séquence d’'images illustrant I'évolution d’uractp de nuages observés pres du
pole sud (d’été) de Titan pendant une période de preSdueures. Les images, acquises le 2
juillet 2004 par Cassini a une distance de 346000 a 3396000n pense plutdt que ces nuages
brillants sont composés de méthane.

Crédit Image : NASA/JPL/Space Science Institute

est bien en accord avec les valeursidgonnées dans la Fig. 5.31. On voitici que les observations
de la composition permettent de remonter presque directesmoevent.

Sur le graphiquéd de la Fig. 5.36, on montre I'évolution saisonniere dessses zonales
dans la stratosphére (250 km), a la fois au niveau du je7(N) et de I'équateur. On ne sait
pas encore si Cassini parviendra a observer ces vents anrpay exemple du suivi de nuages.
En revanche, ces vents sont typiqguement ceux observésldsreccultations d’étoiles ou par
effet Doppler depuis la Terre (Kostiuk et al., 2001). L'aumn du jet stratosphérique présente
certaines similitudes avec celle de HCN, avec deux maximanetlongue saison hivernale,
contrastant avec une courte saison d'été ou la vitessalea@st plus faible dans les hautes
latitudes qu’a I'équateur.

L'évolution temporelle des contrastes de températute liPa (190 km) est encore plus
complexe. Les latitudes polaires sont généralement fphides que I'équateur, sauf pendant
une saison tres courte autour du solstice d’été.

Les courbes montrées sur la Fig. 5.36 sont relativesgriigphére nord, mais, a lI'excentricité
pres de l'orbite de Saturne, la situation est symétriquar fhémisphére sud. La situation au
moment de l'arrivée de Cassini correspond donc a I'ar2@ pour I'hémisphére nord et 2020
pour ’hémisphere sud. A partir de ces figures, Cassinjussément arrivee a une saison ou le
vent zonal est tres faible dans I’hémisphere sud, aveddates latitudes au sud plus chaudes
gue I'équateur.

Comme on le voit sur le graphiqudede la Fig. 5.31, on devrait étre également dans une
période de relativement forte activité ondulatoire.t€etctivité ondulatoire pourrait permettre
de détecter des contrastes longitudinaux de brumes oundertration environ 1% plus faibles
gue les contrastes latitudinaux moyens. De tels contrpst@saient étre vus par CIRS.

De nombreuses autres choses vont étre observées paniGaskiuygens. Une base de
données, construite par Pascal Rannou a partir deaésdlt modele, a été mise a disposition de
la communauté scientifiquie de sorte qu'il sera possible de regarder a posteriori Egzgides

Shttp ://www.Imd.jussieu.fr/titanDbase
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prédictions du modele étaient justes ou erronées.

5.6 Quelques remarques pour finir

Le modele de climat que nous avons développé pour Titdil das ans, le plus complet a
I’heure actuelle, est en méme temps plein d’incertitud&gproximations et de manques. Les
pieces du puzzle ont été ajoutées les unes apres llesapermettant de résoudre de nouvelles
enigmes, mais le caractere encore relativement frustreetdtaines parties doit étre gardé a
I'esprit quand on analyse les résultats.

D’abord le modele est axi-symétrique. Le traitement @unsport par les ondes, s'’il n'est
pas totalement arbitraire puisque paramétrisé en fomate l'instabilité de I'écoulement, est
strement loin cependant de représenter la réalité migssodans toute sa complexité. Notons par
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exemple que l'instabilité barocline pourrait jouer uterdans les hautes latitudes alors qu’elle
n'est pas du tout prise en compte par la paramétrisationmPme, a la fois a cause de la
nature bidimensionnelle du modele et de I'absence d’méiions sur de potentiels contrastes
en longitude au sol (albédo, relief, inertie thermique, nous n'avons pas de forcage en
longitude. Les ondes de gravité sous-maille, pararaétdans les modeles terrestre et martien,
ne sont pas prises en compte ici, une fois de plus pour unsdecsimplicité et en absence
d’'information suffisante sur les possibles sources. Onamwrségalement dans le modele de
Titan 'approximation de couche mince, ce qui devient samseal plus que suspect a 400 km
d’altitude sur Titan. Cette approximation pourrait aflechotamment l'intensité globale de
la superrotation. L'approximation de couche mince néglen particulier les variations de
la distance a lI'axe des pbles dans le calcul du momentigir® Si on se dit que c'est le
moment cinétiqgue qui est bien prédit par le modele, ebgue traduit en termes de vent
zonal en tenant compte de cet effet, on obtient une surestimae 10% du vent zonal, vers
300 km. Au sommet du modele, on devrait également abaretolmypothese d’équilibre
thermodynamique local (typiquement au-dessus de queldu@smes de Pa, Yelle, 1991).
Pour ce qui est de la composition, les concentrations siesutfans la stratosphéere dépendent
de facon cruciale de la condition a la limite supérieg@,r laquelle nous nous appuyons sur
des calculs unidimensionnels du modele photochimique sffats saisonniers ni latitudinaux.
La production de brume est découplée de la chimie dans elaoCertains travaux sont en
cours actuellement pour essayer de prendre en compte céagewgupplémentaire au moyen
d’'une parameétrisation de la polymérisation. Les chareggmde phase du méthane ne sont pas
pris en compte alors qu'il a €té montré qu’ils peuventdorent influencer la circulation dans la
tropospheére (Tokano et al., 2001). Les marées gravitagitbes de Saturne devraient également
étre prises en compte (Tokano et Neubauer, 2002). Pourrfmiis devions faire une hypothese
guant a l'inertie thermique de la surface. Cette inertezitique est fixée ici a une valeur faible,
typique des continents terrestres. Cependant, des testsuae inertie beaucoup plus grande,
plus proche d’'un océan, ne changent pas les résultatyjsgeu pres de la surface.

En dépit de ces nombreuses limitations, le modele fourn& description relativement
réaliste (aux vues des données actuellement dispohilehérente de la composition et de
la dynamique de la stratosphere.

La superrotation, d’abord prédite par la théorie et lesléhes, a été confirmée ensuite par
I'observation. Tous les résultats disponibles indiguerite 200 et 250 km, des vents de I'ordre
de 100-200 ms!, en bon accord avec le modeéle.

La superrotation est clairement expliquée dans le mopiaide transport vers le haut de
moment cinétique par la circulation méridienne moyer®ette méme circulation méridienne
est responsable de la création d’un jet d’ouest intenges s hautes latitudes hivernales. De
I'instabilité de ce jet, découlent des ondes planésaipg transportent le moment cinétique vers
'équateur, permettant ainsi de boucler le bilan de moneérétique, suivant le processus de
Gierasch-Rossow.

La circulation méridienne, couplée a la microphysigpermet également d’expliquer la
présence d’'une couche de brume isolée, dans la zone datformou les particules sont
soufflees vers les pdles ou elles s’accumulent et sédaneavant d’étre redistribuées plus bas
sur 'ensemble de la planéte. Le refroidissement infrgepuans la nuit polaire, contribue autant
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que les variations d’ensoleillement au forcage de la tt@mn méridienne dans la stratosphere de
Titan. La prise en compte de cette composante est essewsiielh veut reproduire les gradients
latitudinaux de température observés par Voyager.

L'enrichissement polaire simulé dans la stratosphengemoe, causé par la subsidence d’air
provenant des régions sources de la photochimie, danauta kratosphere, est également en
tres bon accord avec les observations. Pour la plupartsp@ses, ce contraste n'a que peu a voir
avec la chimie elle-méme. Il est d0 au contraste entreicenachi dans la subsidence polaire
et I'air clair montant de la basse troposphere, ou la phges especes condensent. Lamplitude
de ce contraste est controlé par la compétition entdw€ation verticale qui crée le contraste, et
le mélange latitudinal soit par la circulation méridiermoyenne, soit par les ondes planétaires,
paramétrisées dans le modele.

Le bon accord en ce qui concerne la composition, est une diesitions les plus directes du
fait que les mécanismes dynamiques impliqués dans &ioréde la superrotation (circulation
méridienne moyenne et ondes planétaires), sont bierosute sur Titan. En particulier,
I'enrichissement polaire reste a I'’heure actuelle la @inte observationnelle la plus directe
sur I'existence des cellules de Hadley.

En observant la composition, nous voyons donc que Cassmaiti@ous donner beaucoup
de contraintes sur la dynamique en jeu dans la stratospkeéeFgan.

Cette situation présente certaines similitudes avecafedeS concernant les contrastes
d’humidité dans la troposphere terrestre. Pour I'hutgida source est en surface et la valeur a
saturation diminue a mesure qu’on monte vers la tropop&rsabsence de mélange, 'humidité
spécifique d’'une particule d’air est déterminée simm@etpar I’humidité a saturation la plus
faible rencontrée le long de son histoire passée (plusaunsie point le plus froid le long de la
rétro-trajectoire). La aussi, I'observation d’'une @sp condensant (la vapeur d’eau) a été utilisee
pour contraindre la dynamique atmosphérique. (e. g. &hembert et Roca, 1998).

On ne sait pas encore si Cassini reussira a suivre des sipage déterminer des vents. ||
est clair en revanche que I'observation de la compositi@ofmera d’informations directes ou
indirectes sur la dynamique atmosphérique, et nous paamkt valider plus finement ce modele
gue nous continuerons a développer.

On voit aussi qu’une mission plus longue que les 4 ans nomipaumettrait d’apprendre
beaucoup de choses sur cette machine complexe qu’est latdlien Titan, notamment par
exemple si on peut observer la bascule des saisons, just l@auinoxe de printemps.
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Chapitre 6

Conclusions et perspectives

Chaque chapitre étant doté de sa petite conclusion pkgtie, il s’agit avant tout ici
d’essayer de tirer des enseignements et des lignes de gencerdes differentes études d’'une
part et d’autre part de mentionner quelques-uns des sujep®grraient &tre développés a partir
de la.

6.1 Quelques enseignements

6.1.1 Decomposition et parangtrisation du transport

Une grande partie des résultats et développementsiiéssgans ce document s’appuie sur
'équation d’advection des traceurs et sa mise en ceuviedizsxmodeles numériques.

Dans ces modeles numériques, seule une partie de |&oenmt atmosphérique est
représentée explicitement. C'est le cas de la “grandelEx des modeles de climat, de la
circulation méridienne moyenne dans le modele bidinmms| latitude-altitude de Titan ou
des structures méso-échelles de la couche limite cameepbur les simulations des grands
tourbillons. Les autres composantes, a savoir le trahgjdnulent ou convectif dans les modeles
de climat, le transport latitudinal par les ondes dans le éteodxi-symétrique de Titan ou le
mélange sous-maille dans les simulations des grandsiiongbdoivent étre paramétrisés.

Pour la modélisation numérique du transport par la compisrésolue de I'écoulement,
jai souligné qu’il était important d’utiliser des sam@as numériques dont les comportements
physiques respectent certaines propriétés importasdesne la conservation de la quantité
totale de traceur, une faible diffusivité, la positividé plus fondamentalement la non création
d’extrema locaux et la non amplification des extrema existabes propriétés sont importantes
a la fois pour le bon comportement numérique des schépms, le couplage avec d’autres
composantes du systeme (il est par exemple difficile deutslde transfert radiatif au travers
d'un constituant de concentration négative) et pour dliptétation que I'on peut faire des
résultats des simulations numériques.

Dans le cadre de la modélisation du climat, ou I'on essaieainprendre les phénomenes en
jeu et de prédire leur réalisation sur d’autres planetedans le cadre d’'un possible changement
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du climat, il estimportant que les paramétrisations tgygees pour représenter les mouvements
non résolus reposent sur des images physiques, comméusialif par des petits mouvements
aléatoires ou le transport par une cellule ou par un spdtseendances pour les modeles en
flux de masse. Les paramétrisations développées d@venite tre validéees et éventuellement
ajustées a partir d’'observations.

Une approche traditionnelle pour les modeles de circutatijénérale atmosphérique
consistait a modifier une paramétrisation et a testargact sur des simulations climatiques
longues, en termes statistiques. La limitation princigldecette approche tient dans le fait que
le climat simulé par le modele releve d'un jeu subtilererdifferentes paramétrisations. Dans
un modele climatique “bien réglé”, I'introduction d’amouvelle paramétrisation commence
souvent par dégrader les résultats en rompant cette hégnide plus, en cas de désaccord entre
modele et observation, il est souvent difficile d’attribleeresponsabilité du désaccord a telle ou
telle partie du modele.

Il est donc important de trouver un moyen de valider les djfasamétrisations de
facon isolée. Une approche, largement développée ats ates dix dernieres années dans la
communauté dans le cadre de grands projets comme EUROQSstea realiser des simulations
de “cas tests” avec des modeles numeériques résolvaticiexment les écoulements qu’on
cherche a paramétriser. On peut alors, pour tester lan@risation, utiliser le forcage exact
utilisé pour le modele explicite. Cette approche a sotigénutilisée a partir de campagnes de
terrain pour lesquelles on effectuait une simulations so¥é&chelle aussi proche que possible des
données observées ce qui rajoutait au systeme des iobesrabservationnelles. On peut aussi
effectuer des simulations explicites de cas plus “acagées” ce qui permet de faire varier a
loisir les valeurs des parametres de forcage. On a i#usticette approche dans deux cas. C’est
d’abord le modele du thermique qui a été validé par rapaaine batterie de simulations des
grands tourbillons effectuées pour toute une gamme dedescthermiques et mécaniques de
la turbulence. La bonne réponse aux variations des paresnéu forcage est sirement un des
arguments positifs les plus importants en faveur de cetieeile paramétrisation. C’est d’autre
part la paramétrisation des ondes planétaires sur Taanlpsquelles David Luz a effectué une
batterie de simulations de référence avec un modeleaigations en eau peu profonde, forcé par
un rappel vers un profil de vent.

On met en avant ici une approche intermédiaire et compiaire des deux autres :
I'utilisation d’'un modele régionalisé et guidé en camdison avec des mesures continues. Cette
approche légere permet de valider le comportement duefeatbmplet de fagon relativement
fine et en isolant des cas pour lesquels telle ou telle padreaigon va étre davantage impliquée.
Cet outil est de plus en plus utilisé pour le développenetita validation des paramétrisations
du modele LMDZ, notamment autour du site d’'observation’lRSL, le SIRTA. La mise en
ceuvre des simulations est automatiglizanalyse peut en revanche s’avérer plus subtile car les
differences entre modele et observations peuvent agauvenir de toutes les paramétrisations
du modele de climat ainsi que d’erreurs dans les analysdaudira donc, suivant les cas,

1Une chaine opérationnelle utilisant la grille zooméesentée dans la Section 3.6 tourne en fait depuis 6 mois.
Pour ces simulations, on rapatrie automatiquement toundéisis les dernieres analyses et prévisions du centre de
prévision américain (NCEP) et on effectue des simulatigmdées pour les jours J, J+1 et J+2.
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développer des outils pour sélectionner des cas petsipenr le probleme étudié.

Le fait de deécomposer le transport entre differentes amaptes est bien slr une facilité
pratique pour la simulation numérique. C’est aussi unerfate découper le probleme physique
en sous composantes interagissant entre elles ce qui pganeéder a une compréhension des
processus contrdlant par exemple la distribution destitoaats atmosphériques. L'analyse des
simulations de Titan concernant la composition chimiquéadstratosphere a été grandement
facilitee par la decomposition de la modélisation ertneulation méridienne et transport
latitudinal par les ondes. Ce découpage a facilité la tification de I'importance relative de
ces differentes composantes dans le contrdle notamredigrdichissement polaire.

6.1.2 Des traceurs du transport atmospérigue

L'introduction des traceurs dans les modeles de cirauiagist souvent motivee par I'étude
de la composition de I'atmosphere, et, en particulier dasgnodeles de circulation générale
atmosphérique, par I'etude des couplages entre cettpasition et le climat.

En retour, on apprend beaucoup sur I'écoulement a pagtifahalyse de ces traceurs
qui peuvent étre utilises pour affiner notre comprétmmsies processus atmosphériques et
valider les algorithmes de transport ou la représentat®ia circulation atmosphérique. C’est
particulierement clair dans I'étude sur Titan ou les tcastes latitudinaux de composition
apparaissent finalement comme les meilleurs indicateufexistence des grandes cellules de
Hadley equateur pole. Dans le méme ordre d’idées tie-teansport est aussi un outil qui peut
s’avérer extremement utile pour I'analyse des procegbysiques de I'atmosphere.

Pour la validation des paramétrisations du transportutarti ou convectif, on tombe
malheureusement sur certains écueils. Comme on I'a vesddnnées sont souvent insuffisantes
pour arbitrer entre deux paramétrisations, méme quanddaecentrations sont tres sensibles a
la paramétrisation du transport, comme dans les cas gwosin’ la Fig. 2.19 pour la convection
profonde ou la Fig. 3.39 pour la couche limite. Méme avec esures suffisantes, reste le
probleme du jeu entre differentes parameétrisationsta@gs entre elles ainsi que les incertitudes
sur les sources et les processus physico-chimiques spissfde chaque espece. Méme dans
le cas a priori particulierement simple du radon, certimgcertitudes sur la répartition
géographique des sources (on pense gu’elles peuvent darietiers environ régionalement)
ou leur sensibilité au contenu en eau du sol sont une limitalne condition minimum pour
une exploitation réelle des mesures de concentration Isegtte de disposer simultanément de
mesures météeorologiques.

Il faudrait sans doute aussi systématiser I'inclusion rdeeurs avec des protocoles bien
établis dans les simulations des grands tourbillonsséts pour valider les paramétrisations des
modeles de climat. C’est ce qu’avait commencé a fairet®yet al. (1996) dans leurs simulations
de convection de couche limite. C’est une approche que rmmptons également promouvoir
avec Jean-Yves Grandpeix et des collegues toulousairssldaadre du volet modélisation du
programme AMMA d’étude de la mousson africaine.
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6.2 Etapres

6.2.1 Couplage couche limite, convection, nuages

Les modeles de circulation générale atmosphériquetEntdéveloppés dans les années 70,
principalement pour les besoins de la prévision métegique. Depuis lors, ils se sont enrichis
petit & petit pour devenir au cours des années 90 des @stisntiels de I'étude du systeme
climatique. Les "modeles intégrés du climat” , incluacgan, biosphere et parfois chimie, sont
utilisés en particulier pour étudier les évolutionsuigts du climat sous I'effet des perturbations
induites par I'activité de 'hnomme. Le modele de circidatdu LMD, LMDZ, est par exemple
la composante atmosphérique du modele intégré dell’lRiisé actuellement pour réaliser des
simulations de la période 1850-2100 pour le prochain retahoGIEC.

Le fait que ces modeles soient utilisés pour prédire dedifications du climat implique
gue les paramétrisations soient le plus possible basgeme approche physique plutét que sur
des lois empiriques ajustées sur des observations aguélh outre, I'inclusion de nouvelles
composantes fait peser un poids important sur le degréadismmie du modéle atmosphérique. Le
couplage avec I'océan nécessite par exemple d’avoiltesdiune bonne représentation de I'état
de I'atmosphere, une représentation correcte des fluatitsddonc des nuages) et turbulents en
surface. Le couplage avec la chimie nécessite qu’on spéhila de représenter correctement le
transport vertical dans les colonnes convectives par eberefe ... Dans la plupart des cas, les
paramétrisations des processus turbulents, convettifsageux sont les points cruciaux.

En méme temps, la mise en ceuvre systématique d’instrgndentéleédétection passive et
active (Radar et Lidar), sur des sites d’observation conen8IRTA ou dans l'espace, vient
fournir une description de plus en plus fine des processuandigjues et microphysiques de la
couche limite atmosphérique et des nuages.

Ce double contexte a donné un nouvel élan au développgedesnparamétrisations au
LMD. Pour la représentation de la convection nuageusst deine part le schéma en flux de
masse de Kerry Emanuel qui a été adopté pour la convegtafonde. Cette paramétrisation a
connu differentes améliorations significatives au LMBrncernant par exemple la description du
mélange entre colonne convective et environnement (@eErct al., 2004). Plus recemment,
Jean-Yves Grandpeix et Jean-Philippe Lafore (CNRM) ontlippé une paramétrisation des
poches froides créées sous les descentes précipitanatgsuses, et qui jouent un rdle moteur
dans l'organisation et la propagation des orages. En pégathous avons développé, pour la
couche limite, le modele du thermique présenté dans &pidie 3.

L'enjeu pour les prochaines années est de développer uvena bloc de paramétrisations
couche-limite/convection/nuages pour le modele de dlashoalMD. Avec ce nouveau modele,
on espeére s’attaquer en particulier a I'épineuse gomesk la représentation du cycle diurne dans
les modeles de climat. De nombreux systemes nuageurrietg en effet des cycle diurnes
marqués, souvent mal représentés dans les modelesnt.dC’est le cas par exemple de la
dissipation des brumes matinales — sous I'effet du brasgajeal de I'air humide de la couche
limite nocturne par les panaches thermiques de la coucti loonvective — ou de I'apparition
de cumulus de couche limite I'apres-midi aprés une neatinien ensoleillée.

Avec Jean-Yves Grandpeix, nous pensons également pownais attaquer a la
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cycle diurne de la convection précipitante continentale
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FIG. 6.1 — Simulation d'un cas de fort cycle diurne de la conwecthbservé au site ARM,
dans les grandes plaines de I'Oklaoma (d’apres Guichaadl,2004). Les courbes montrent
I'évolution simulée de la précipitation, en haut aves deodeles méso-échelle et en dessous
avec des modeles de climat unicolonnes. Les schémas diustrent le développement typique
des nuages convectifs dans les deux types de modeleseSdtrancoise Guichard.

représentation du cycle diurne de la convection préaipé sur les continents. Alors que les
orages ont leur maximum généralement en soirée ou eut digbnuit sur les continents, les
modeles tendent systématiquement a les prédire erephas le cycle diurne, en tout début
d’apres-midi. C'est ce qui est illustré sur la Fig. 6.1slaourbes sur cette figures représentent
la précipitation obtenue lors de simulations d’'un cas ddecgiurne de la convection autour
du site d’observation ARM dans les grandes plaines amadsaDans les simulations a méso-
echelle (les modeles utilisent ici des résolutionsrkiériques et réesolvent donc uniquement les
nuages convectifs mais pas les structures de la couche)iemtaccord avec les observations,
le maximum du cycle diurne a lieu dans la soirée. Les vessigricolonnes des modeles de
circulation générale, forcés avec les méme champsegienbdeles méso-échelles, produisent
un cycle diurne en phase avec I'ensoleillement. Les sch&tadas présentent I'évolution des
nuages associés au cours de la journée. On espere, amedéde du thermique, pouvoir simuler
la phase de petits cumulus en début de journée et pouairprie déclenchement de la convec-
tion profonde plus tard dans la journée. La prise en comgtéadto-entretien de la convection
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FIG. 6.2 — Poussiere soulevée par un front de rafales sousgmeede grains au Mali. source :
Francgoise Guichard et Laurent Kergoat.

par les poches froides devrait permettre de retardeet'aela convection en fin de journée.

Le site instrumenté de I'lPSL (SIRTA) pour les moyennegudes et la campagne AMMA
d’étude Multi-échelle de la mousson en Afrique de I'Ouyastir les tropiques devraient fournir
des cadres particulierement pertinents pour ce travaliésaycle diurne des nuages continentaux.

La paramétrisation nuageuse, pour étre adoptée danedelende climat, devra également
étre capable de traiter des nuages trés differents, @iem strato-cumulus des régions de
subsidence sur les bords Est des océans tropicaux. Laiwarentre strato-cumulus et cumulus
d’alizés pourrait nécessiter de sophistiquer d’avamiegschéma, en introduisant par exemple
un compartiment supplémentaire de descente dans le enddéhermique pour rendre compte
de la possible importance dans I'organisation nuageussutesdences associées a l'instabilité
d’entrainement en sommet de nuages.

Le nouveau jeu de paramétrisation, incluant un calcul gsta de I'énergie turbulente de
petite échelle, une représentation explicite des sirast méso-échelles de la couche limite
ainsi qu’une représentation des fronts de rafales sous/Eémes convectifs devrait également
permettre de proposer des paramétrisations plus physigua fois des flux thermodynamiques
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FIG. 6.3 — Photo d’'une tempéte régionale de poussiere sus.Mar

et des tensions de vents sur les océans (cf e. g. Redelsgtrgk, 2000) et du soulevement
des poussieres sur les déserts terrestres ou martiarendore, AMMA devrait étre un cadre
privilegié d’étude. On montre pour illustration sur l@yF6.2 une photo tres spectaculaire d’un
matelas de poussiere soulevé par un front de rafales s@lgne de grains (photo prise au Mali
par Francgoise Guichard et Laurent Kergoat) et, sur la F&j.u6e tempéte de poussiere régionale
sur Mars.
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6.2.2 Plaretes et climats

Beaucoup d’études vont encore étre menées dans le figct@amodele climatique de Titan;
certaines pour répondre a des questions en suspend ¢odtusion du Chapitre 5) et d’autres
pour répondre a des questions que ne manqueront pas dwesolds résultats de la mission
Cassini-Huygens. En parallele, un modele est en coursedel@ppement pour Vénus, en lien
avec la mission Venus-Express qui devrait partir proctragrd.

La problématique que nous comptons aborder sur Vénuswebep en commun avec celle
développée sur Titan ces dernieres années. D’aboeddes motivations sera de documenter et
d’étudier dans le détail la superrotation atmosphéri@enus-Express étant en orbite autour de
la planete, on peut espérer obtenir plus d’informationlawstructure thermique et dynamique
de cette atmosphere que sur Titan (ou I'on espere disposed méme de quelques dizaines de
survols par Cassini et des résultats de la descente de Hslyge

Avec ses 90 bars de CO2, son effet de serre exceptionnelyagesd’acide sulfurique, son
atmospheére en superrotation (I'atmosphere, au niveaonumet des nuages vers 70 km, tourne
50 a 60 fois plus vite que la surface), Vénus est un objdiquéierement captivant pour qui
s’intéresse a la dynamique et a la physique des atmosph&pres une période d’exploration
intensive dans les années 70 notamment, Vénus est un peé@eocdans I'oubli, cédant le pas a
Mars et laissant un grand nombre de questions en suspend.

Or, a la fin des années 80, apres les dernieres missietdi€at a son atmosphere, les
chercheurs se sont apercus qu’on pouvait sonder du od@téatmosphere profonde de Vénus,
sous le voile de nuages, a travers des fenétres de tramsgatdans le proche infrarouge (une
histoire qui rappelle la aussi Titan). Le survol par lessiaas Galileo et Cassini a permis pour
la premiere fois de cartographier a haute résolutiorti@gacette émission du c6té nuit avec
les spectro-imageurs NIMS et VIMS. Cette émission est drtrfss variable spatialement, les
régions sombres étant associées a des régions plgsuses.

Rien que pendant ces survols, les observations successivpermis de déduire des vents
a partir du suivi des structures nuageuses. Ces obsersa@nblent également indiquer une
variation latitudinale de la quantité de monoxyde de caebeers 30 km d’altitude.

Venus-Express, en mettant en orbite un spectrometre (@R®) spectro imageur (VIRTIS)
capables de cartographier I'émission dans ces fengiessrales, offre donc une occasion unique
de contraindre la dynamique atmosphérique et d’appont@aeticulier des €léments clefs pour
notre compréhension du phénomene de superrotatiorsptmddque.

Comme pour Titan, aucun élément tangible ne permet eh@#éirmer que le mécanisme
de Gierasch, responsable de la superrotation dans le ey@débien a I'ceuvre dans I'atmosphere
de Vénus. L'atmosphere de Vénus est-elle dominée pgratales cellules de Hadley ? Les ondes
planétaires transportent-elles le moment cinétique Vequateur ? Quelle est I'importance des
mélanges verticaux turbulents ou convectifs ? Autant dsstijpns auxquelles la mission Venus-
Express devrait permettre de nous apporter des eléememgpdnse tout a fait nouveaux.

Surtout, la plupart des observations disponibles jusgueshcernait la couche externe des
nuages, tres particuliere parce que c’est celle qui ddtssentiel du rayonnement solaire.
Grace a Venus-Express, nous aurons donc acces a desegasterminantes pour la circulation,
en dessous de cette couche “superficielle”. Le suivi desasidg coté nuit devrait permettre de
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contraindre le vent zonal moyen et sa variabilité, la dattan méridienne, et, on espére aussiles
ondes transitoires. Les observations de la compositian3@km (CO, OCS, H20, D/H, SO2),
si elles font apparaitre des variations latitudinalesatesstituants, devraient également pouvoir
étre interprétées, comme pour Titan, en termes de aitionl méridienne moyenne, sous réserve
gue soient développés des modeles de chimie transgma@es.

J'espére aussi pouvoir revenir dans les années qui ui¢rswe une version du modele
développée lors de ma these et rapidement évoquéeleamapitre sur Titan : le modele a
19 parametres. Ce modele était d’ailleurs au coeur de muetmle recherche pour le CNRS,
avant que je me laisse avaler par la modélisation terrestestransport des especes traces. Si je
n'ai pas réalisé ce programme, c’est avant tout histagréethps et d’arbitrage. Mais il est vrai
aussi que l'utilisation sur des planétes sans eau de arigations de la couche limite aussi peu
physiques que celles dont nous disposions a I'époqueusiplanéete sans eau, les ajustement
convectifs et autres termes de contre-gradients jouelei@ pne posait probleme. Le modele du
thermique vient donc compléter ce modele en un modeléreni et physique d’une atmosphere
planétaire sans changement de phase.

Je suis convaincu qu’un tel modele peut s’avérer extréems utile, y compris dans le cadre
de I'etude du changement climatique sur Terre. |l est ingydren effet, en parallele de la
modélisation lourde (dite intégrée) du climat terrestsur laguelle nous continuerons a travailler
al'lPSL —de développer des approches simplifiees qumpéent de décortiquer les mécanismes
en jeu et d’avancer dans notre compréhension du systématicjue. La modélisation idéalisée
a 19 parametres ainsi peut-étre que la modélisatioimieidsionnelle du climat (comme on l'a
menée sur Titan et comme certains la développent actoefitau CNRM ou a 'université de
Chicago) sont des voix que je compte également explores clgtite perspective.
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Annexe A

Lexique (jargon et acronymes)

Analyses météorologiques : champs météoriques pi®duar les centres de prévision
météorologique. Ces champs sont en général obtenusegeant un modele de prévision
avec des observations (assimilation). L'analyse est angtilisee comme état initial d’'une
simulation de prévision.

ASE : Agence Spatiale Européenne.

ARM : Atmospheric Radiation Measurement Program, avec motant un grand site
d’observation dans les grandes plaines de I'Oklaoma.

CAPE : Convective Available Potential Energy (énergie eptielle disponible pour la
convection).

CEA : Commissariat a 'Energie Atomique.

CESR : Centre d’Etude Spatiale des Rayonnements, Obsievistioli-Pyrénées, Toulouse.
CNES : Centre National de d’Etudes Spatiales.

CNRM : Centre National de Recherches Météorologiquesebt&rance, Toulouse.
CNRS : Centre National de la Recherche Scientifique.

ECMWEF : European Centre for Medium-Range Weather Foredastie Centre Européen pour
les Prévisions Météorologiques a Moyen Terme.

ERA40 : le dernier jeu de réanalyses du ECMWF portant sueliode 1957-2001 (le 40
faisant référence au nombre d’années).

ESQUIF : le programme d’Etude et Simulation de la QUalité’de en lle de France s’est
déroulé sur deux ans et avait pour but de documenter leggsas et chimiques conduisant
a des pics de pollutions dans cette région.

EUROCS : EUROpean Cloud Systems, un programme du 5e PCRD.

GIEC : le Groupe d’Experts Intergouvernemental sur I'Evolutior@limat est une organisation
qui a été mise en place en 1988, a la demande du G7 (grospé mheys les plus riches :
USA, Japon, Allemagne, France, Grande Bretagne, Cana®e),ltpar I'Organisation
Météorologique Mondiale et par le Programme pour I'Eoritement des Nations Unies.
Son appellation anglaise est IPCC : IntergovernmentallRan€limate Change.
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INCA : Module de INteractif pour la Chimie et les Aérosobveloppé par Didier Hauglustaine
(LSCE) pour étre couplé a LMDZ.

IPSL : I'Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL) est unedeation de 6 laboratoires de recherche
de la région parisienne concernés par les sciences datainae I'environnement.

LESIA : Laboratoire d’Etudes Spatiales et d’InstrumemtatAstrophysique. Observatoire de
Paris-Meudon.

LGGE : Laboratoire de Glaciologie et de Géophysique deiEemnement (aucun des G ne se
rapporte a Grenoble qui héberge pourtant le laboratoire)

LISA : Laboratoire Inter-universitaire des Systemes Aspioeriques, situé a l'université de
Créteil.

LMD : Laboratoire de Météorologie Dynamique, unité neixde recherche du CNRS qui fait
partie de la fédération IPSL.

LMDZ : un modele numérique globale de la circulation gé&ié atmosphérique. Le nom a été
choisi un jour de rigolade en accolant un “Z” pour zoom au namaboratoire qui lui
donnait naissance. Robert Sadourny était tres enab@&poque d'utiliser la derniere lettre
de l'alphabet avant d’avoir développé une dynamiquedédsique.

LODYC : Laboratoire d’Océanographie Dynamique et de Clotagie, membre de la
fedération IPSL.

LOA : Laboratoire d’Optique Atmosphérique, Universite dille.

LSCE : Laboratoire des Sciences du Climat et de I'Environs@mLaboratoire du CEA,
localisé a I'Orme des Merisiers et qui fait partie de ldégation IPSL.

MUSCL : pour Monotone Upstream Centered Schemes for Coatesv_aws soit en francais
un schéma monotone, amont et centré pour des lois de satiser Une autre appellation
des schémas de Van Leer (1977).

MINMOD : un cas particulier de limiteur de pente pour le miedée Van Leer (celui ou on
prend le minimum du module des pentes voisines).

NASA : National Aeronautics and Space Administration. lEage Spatiale états-unienne.

MOZAIC : Programme de mesure systématique de donnéesonoddgiques et de certains
constituants chimiques par des avions de lignes.

NASA/Ames : Un centre de recherche de la NASA situé a quesdalizaines de kilometres au
sud de San-Fransisco.

NASA/GISS : Goddard Institute for Space Studies. Un lalmratde la NASA situé a New-
York (Columbia University).

NCAR : Le National Center for Atmospheric Research, siéuoulder, USA.
ORCHIDEE : Le modele des surfaces continentales de I'lPSL.

ORCALIM : Le modele d’océan global du LODYC, ORCA, couplé modele de glace de mer
LIM développé a I'Université Catholique de Louvain (Bigue).
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Paramétrisation, paramétrer, paramétriser ... : dafargon de la modélisation du climat, on
appelle paramétrisation la modélisation numérique egssus physiques qu’on n'est
pas capable de représenter directement a partir d@msdondamentales de la physique.
On est par exemple obligé de paramétriser ou paramégardages parce qu’ils ont une
dimension et qu’il mettent en jeu des processus d’échedke inférieure a la maille des
modeles de climat.

PNP : Programme National de Planétologie de I'Instituiidtet! des Sciences de I'Univers.

Réanalyses : on applique les méthodes permettant de ipFoalu jour le jour les analyses
météorologiques mais en reprenant un historique de elmpt en appliquant des outils
homogenes de modélisation et d’assimilation. Bien dgsedoient entachées d’erreurs, ses
réanalyses sont de plus en plus souvent utilisees comsetdervations de la circulation
atmosphérique.

SA : Service d’Aéronomie, laboratoire de recherche dedpan parisienne faisant partie de la
fedération IPSL.

TICE : Traité d’Interdiction Compléete des Essais nuckea
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