Chapitre I

Le modele de circulation général LMDZ

LMDZ est un modele dit de circulation générale (GCM pour l'acronyme anglais General
Circulation Model utilisé dans ce document). C’est la composante atmosphérique du modele
climatique de I'IPSL. Il a été historiquement développé au LMD (Laboratoire de Météorologie
Dynamique) pour la simulation des atmospheres terrestres et planétaires (Vénus, Mars, Titan
etc) dans les années 1980 - 1990 (Forget et al., 2024; Hourdin, 2024). Il est toujours activement
développé au LMD, et a gardé cette spécificité d’étre conjointement développé pour simuler
les atmospheres terrestre, planétaire et méme exoplanétaires. Le centre de modélisation du
climat de I'IPSL coordonne le développement du modele climatique global pour la simulation
du climat terrestre, dans lequel LMDZ est couplé avec le modele de circulation général océanique
NEMO (Madec, 2008; Rousset et al., 2015), avec le modele de surface continental ORCHIDEE
(Cheruy et al., 2020; Krinner et al., 2005) et avec les modeles de chimie atmosphérique INCA
pour la troposphere (Hauglustaine et al., 2004) et REPROBUS pour la stratosphere (Jourdain
et al., 2008). Chaque exercice d’intercomparaison des modeles de climat est 'occasion de fixer
une version robuste, validée et publiée du modele climatique global ainsi que de chacune de
ses composantes. La version du modele de référence utilisée dans cette these, et décrite dans ce
chapitre, est celle du sixieme exercice d’intercomparaison des modeles de climat (dit CMIP6 pour
Coupled Model Intercomparison Project), appelé IPSL-CM6A pour le modele climatique global
(Boucher et al., 2020; Mignot et al., 2021) et LMDZ6A pour le modele atmosphérique (Hourdin
et al., 2020). En pratique, cette configuration a été fixée en 2017. Pour certaines expériences,
des versions plus récentes de LMDZ sont utilisées, incluant des nouvelles paramétrisation et/ou
une grille verticale plus fine.

Ce chapitre introduit les éléments de modélisation nécessaires a la compréhension des ex-
périences exposées dans les parties suivantes de la these. Il expose dans un premier temps les
principe de modélisation du modele de circulation générale LMDZ, puis quelques éléments de
la configuration de LMDZ6A et détaille enfin ses principales paramétrisations : turbulence de
petite échelle, modele du thermique, convection profonde et transfert radiatif. Le modele de
surface continentale ORCHIDEE est également brievement introduit a la fin de ce chapitre. Les
paramétrisations sont présentées de maniere a mettre en avant les parametres libres utilisés par
la suite dans les expériences d’ajustement du modele.

I.1 Principes de modélisation des GCMs atmosphériques

Celles et ceux qui seraient intéressé.e.s par une introduction pédagogique et historiques
peuvent se reporter a Guillemot and Hourdin (2021).

Les GCMs atmosphériques ont pour but de simuler I’évolution de 1’état de ’atmosphere
sur ensemble du globe pendant une durée déterminée (une journée, une année, cent ans etc).
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Pour ce faire, ils integrent numériquement, dans le temps et dans l’espace, un certain nombre
d’équations régissant 1’écoulement de Dair, ses échanges de chaleurs (sa thermodynamique) et
de rayonnement (le transfert radiatif).

Les variables nécessaires a la description de I’évolution de I’état de I’atmosphere dans le
modele sont appelées variables d’état et sont généralement : les trois composantes du vent (U
pour le vent zonal, V pour le vent méridien et W pour le vent vertical '), la température de
lair notée T' et 'humidité spécifique de 'air notée ¢, (masse de vapeur d’eau par masse d’air
sec), ainsi que les différentes phases de 1’eau condensée. A ces variables peuvent s’ajouter un
certain nombre de variables internes du modele, destinées a des calculs intermédiaires ou a des
diagnostics d’intérét.

Intégrer numériquement les équations d’évolution de 1’état de Patmosphere signifie : (1)
découper spatialement 'atmosphére en un ensemble de portions, appelées maille du modele,
(2) découper le temps en petite portions appelées pas de temps (une minute par exemple) (3)
calculer & 'aide d’équations les variables d’états du modele dans chaque maille de I’atmosphere
et a chaque pas de temps, en commencant par le début, et ce pour toute la durée de la simulation.
Pour une simulation d’'un an avec un pas de temps de 15 min, le modele calcule 4x24x365 =
35040 états de I’atmosphere successivement en chaque point du maillage spatial.

La Figure .1 illustre le découpage de 'atmosphere en maille, avec la température de chaque
maille représentée en couleur et le vents horizontaux représentés par des fleches.

FIGURE I.1 — Illustration d’un état atmosphérique simulé par LMDZ avec une grille grossiére (image
réalisée par Laurent Fairhead et Frédéric Hourdin en 1995). On voit le découpage de 'atmosphere en
mailles, avec une discrétisation en intervalles réguliers de longitude et latitude. L’épaisseur de I'atmo-
sphere est tres exagérée sur cette représentation. Les couleurs représentent la température dans chaque
maille et les fleches les vents horizontaux

Modéliser I’atmosphere inclut toutes les étapes aboutissant a la simulation numérique de
Iétat de 'atmosphere. Alain Lahellec et Jean-Yves Granpeix, chercheurs au LMD, proposent
de présenter de fagon conceptuelle la modélisation comme une hiérarchie de 5 mondes ou niveaux
(Guillemot and Hourdin, 2021) :

— le monde des phénomeénes ou des processus. Il correspond a ce que ’on est capable d’ob-
server des phénomenes atmosphériques tel que les tempétes, la formation des nuages, les
moussons etc.

— le monde des théories, ou ce que I'on a observé est transformé en explication cohérente (par
exemple, la formation des cumulus est provoqué par ’ascendance de masse d’air chaudes

1. Le vent vertical n’est pas a proprement parler une variable pronostique dans les modeles hydrostatiques,
mais c’est alors la pression de surface qu’il faut ajouter comme variable d’état.
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et humides venant de la surface) et en principe physique (conservation de l’énergie, de la
masse, etc).

— le monde des équations, ou les théories sont traduites en équations mathématiques, comme
par exemple les équations de Navier-Stokes pour la mécanique des fluides ou les équations
du transfert radiatif pour le rayonnement

— le monde numérique (a4 nouveau dans la sphere des mathématiques), qui traite de la
discrétisation des équation en temps et en espace

— le monde informatique, qui inclut I’écriture en code informatique des équations discrétisées
dans un langage informatique (fortran pour LMDZ), 'adaptation des algorithmes aux
types de machines (depuis les ordinateur portables jusque aux centres de calculs pour
LMDZ) et puces électroniques utilisées pour faire les calculs (actuellement des CPU pour
Central Processing Unit et prochainement des GPU pour Graphics Processing Unit), la
gestion des flux d’entrées-sorties, les post-traitements, etc.

Toutes ces étapes mobilisées dans le développement du modele font ’object de recherche,
I’objectif final étant d’expliquer ce qui se passe dans le monde des phénomeénes.

I.1.1 Les équations primitives de la météorologie

Les équations primitives de la météorologie sont les équations décrivant les mouvements d’un
fluide géophysique a la surface d’une planete en rotation, et sont la base des équations des GCMs
océaniques et atmosphériques, tant pour la Terre que pour d’autres planetes. Ces équations sont
dérivées des équations de Navier-Stokes, décrivant les mouvements des fluides par conservation
du moment, auxquels sont associées les lois de conservations de la masse, de la chaleur et de
n’importe quel traceur atmosphérique (especes transportées par 1’air comme la vapeur d’eau par
exemple). Pour aboutir aux équations primitives & partir des équations de Navier-Stokes, un
certain nombre d’hypotheses spécifiques aux caractéristiques de ’atmosphere sont appliquées
et simplifient les équations de Navier-Stokes : 1) on applique tout d’abord Iapproximation
dite de couche mince, tenant parti du fait que I’épaisseur du fluide est tres petite (99% de la
masse de 'atmosphere est contenue dans les 100 premiers kilometres) devant le rayon de la
planete (6400 km pour la Terre); 2) Pair est de plus considéré comme un fluide parfait, dont
la viscosité est négligée et dont 1’écoulement est supposé adiabatique ; enfin, 3) 'approximation
hydrostatique qui est utilisé dans LMDZ, ce qui n’est pas le cas de tous les GCMs. Cette
approximation stipule que, sur la verticale, les forces de pressions sont a 1’équilibre avec les forces
de pesanteur. Cette approximation est vérifiée quand on moyenne les quantités concernées sur
des dimensions horizontales supérieures a une dizaine voire vingtaine de kilometres. L’aire des
mailles du modele ne doit donc pas étre inférieur & environ 20x20 km? afin de rester dans la
gamme de validité de cette hypotheses.

Les équations primitives découlent fondamentalement d’équation de conservation pour :

DV  1—
la quantité de mouvement : —— + —grad(P) — ¢ + G AT =0 (L.1)
p

Dt
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la masse de l'air : De + pdiv(7) =0 (I.2)
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la température potentielle : D= gp (Po> (1.3)
: X Dq
des concentrations d’especes traces : — = 9, (L.4)
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D
Dans ces equations, Di désigne la dérivée temporelle lagrangienne, c’est-a-dire le long de la

trajectoire de l'air. ¥ est le vecteur vent (de composante U, V', W), p la masse volumique de

I’air, P la pression, g 'accélération de la pesanteur, ﬁ le vecteur de rotation de la Terre (un

tour par jour). La température potentielle f est une variable conservée dans les mouvements

adiabatiques en absence de changement de phase de I'eau. Elle se définit comme la température
p

Ry
de I’air ramenée & une pression de référence Py = 10°Pa, § = T P . Le terme ) rend
0

compte des différentes sources de chaleur dues par exemple a la condensation de la vapeur d’eau,
ou a I’absorption ou I’émission de rayonnement. C},=1004 J K1 kg~! est la chaleur spécifique de
lair et R,= 287 J.K 'kg™! la constante des gaz parfait pour l'air. Enfin ¢ représente un traceur
quelconque, S, étant le terme source du traceur. Certaines de ces especes traces peuvent étre
purement passives. D’autres, comme notamment les différentes phases de ’eau, rétroagissent
sur la thermodynamique et le transfert radiatif.

L’approximation de couche mince intervient dans les termes géométriques de la dérivée
lagrangienne ou encore dans le fait de négliger I’agrandissement des longueurs horizontales dans
les calculs de gradient quand on s’éloigne de la surface. L’approximation hydrostatique revient a
remplacer la composante verticale de la premiere équation (écrite sous forme vectoriel en toute
généralité) par 'équation hydrostatique OP/0z = —pg.

I.1.2 Séparation d’échelles de I’écoulement atmosphérique

Les équations primitives sont discrétisées en temps et en espace afin de pouvoir étre intégrées
numériquement par le modele. Les non linéarités des équations primitives atmosphériques im-
pliquent que les phénomenes d’échelle inférieur a la discrétisation spatiale et temporelle influent
sur ’écoulement de I’air a plus grande échelle et donc sur I’évolution des variables d’état a grande
échelle. L’influence des petites échelles sur les plus grandes échelles est explicitement formalisé
par la décomposition de Reynolds, ingénieur et physicien irlandais de la fin du XIX¢ siecle.

1.1.2.1 Décomposition de Reynolds

Dans la décomposition de Reynolds, les grandeurs physiques décrivant 1’écoulement d’un
fluide sont décomposées en une partie moyenne et une fluctuation. Dans ce cadre, ’écoulement
de lair est considéré comme aléatoire. L’opérateur moyenne est alors défini comme la moyenne
des réalisations de I’écoulement, appelée moyenne d’ensemble. Soit ¢(Z, t) une grandeur physique
fonction de la position Z et du temps t et ¢;(Z,t) la grandeur physique associé a la i° réalisation
de I’écoulement. La moyenne d’ensemble, dite aussi moyenne de Reynolds, notée (;3(33’, t) est telle

que ¢(Z,t) = . Erfoo % Yoy ¢i(@,t). Pour un fluide compressible tel que l'air, cette moyenne

doit étre pondérée par la masse volumique, soit ¢ = pg/s. Les fluctuations de ¢, notée ¢', sont
définies par rapport a cette moyenne, soit ¢’ = ¢ — ¢. On note que la moyenne d’ensemble de
la fluctuation ¢’ est nulle par définition.

La décomposition de Reynolds sert en mécanique des fluides a séparer différentes échelles
spatio-temporelles caractéristiques de ’écoulement d’un fluide et est approprié aux situations
ou I’écoulement présente une claire séparation d’échelle. Cette échelle de séparation spatio-
temporelle est liée a la moyenne de Reynolds via I’hypothese d’ergodicité, qui stipule que
la moyenne d’ensemble d’une grandeur ¢ est égale & sa moyenne spatiale sur une échelle
caractéristique L et a sa moyenne temporelle sur une échelle caractéristique T correspon-
dante En se ramenant pour simpliﬁer a un probléme a une dimension spatiale, on a ainsi

z+L/2 _ t+T/2
f L/2 t)de = f T/2 )dt.
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Prenons par exemple un ciel de cumulus, typique des apres-midi de beau temps de nos
latitudes. La moyenne de I’écoulement vu par un observateur placé en un point = de ’espace
pendant une heure est considérée par cette hypothese comme égale a la moyenne a un instant
donné dans un rayon de 20 km autour de l'observateur. L’observateur verra en effet défiler un
certain nombre de nuages entrecoupés de ciel clair au point x, correspondant en moyenne a une
photo instantanné du ciel environnant le point x. La décomposition de Reynolds sert alors a
séparer la partie grande échelle de 1’écoulement, c’est-a-dire d’échelle supérieure a L et a T', de
la partie petite échelle de I’écoulement, c’est-a-dire d’échelle inférieure a L et a 1. La partie
grande échelle de ’écoulement est alors décrite par les grandeurs physiques moyennées avec la
moyenne de Reynolds, et les fluctuations décrivent la partie petite échelle de I’écoulement.

Avant d’appliquer la décomposition de Reynolds aux équations primitives atmosphériques,
on écrit les équations primitives sous forme flux. La forme lagrangienne, utilisée dans les équa-
tions 1.1, 1.2, 1.3, 1.4, n’est pas adapatée pour les GCM qui possedent un maillage spatial fixe.
La dérivée lagrangienne est transformée en dérivée partielle temporelle a & fixé avec :

D¢ _ 9¢

D = o1 + 0 grad(¢) (15)

C’est la forme advective des équations, ou . grad(¢) est 'advection de ¢ par 7. En multipliant
les équations par la masse volumique de 'air et en utilisant I’équation de conservation de la
masse sous sa forme advective on montre que :

D<z5 Op9

P = o Tdivle v ) (1.6)

avec pU le flux de ¢. C'est la forme flux des équations.
Prenons I’équation de conservation d'un traceur sous sa forme lagrangienne, Equation 1.4.
On peux écrire cette équation sous sa forme flux comme suit.

% +div(p?q) = pS, (L.7)
On applique 'opérateur de moyenne statistique a ’Equation 1.7. Cet opérateur commute avec
les dérivées partielles de temps et d’espace. On peut alors écrire :

L+ div(pTq) = pS, (L8)
Par définition de I'espérance des processus stochastique g et S, on a : pg = pg et pAS; = pSy,
donc :

057
v +div(p v q) = pS, (1.9)

Et par décomposition de Reynolds des variables q et 7 ona:
Tqg=(V+V){q+q) = Vqg+ vV'¢ car ¢ =0 et v/ =0 par définition. L’Equation 1.9 peut
alors s’écrire :

0pq . S

a5 T div(pv'q) = —div(p0'q') + pS, (1.10)
p v’ q' est le flux turbulent de g. Il est non nul lorsque les fluctuations de o sont corrélées

aux fluctuations de ¢, ce qui est le cas pour les mouvements de turbulences de petites échelles

ou de convection atmosphérique par exemple. On note que cette équation a la méme forme que

I’Equation 1.7, avec un terme de divergence du flux turbulent en plus, que ’on peut associer a
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un terme source. Cette equation montre et explicite 'influence des fluctuations de petite échelle
sur I’évolution des traceurs associés a 1’écoulement de grande échelles g.

La méme méthode (opération de moyenne et décomposition de Reynolds) peut étre appli-
quées aux autres équations de conservation (en passant part une transformation en forme flux).
Les termes moyens ayant la méme forme que I’équation initiale, les équations de conservation
sont formellement inchangées & condition d’ajouter au second membre un terme source apparent

de la forme =i
3 ! AN
e _div(p'¢') (L11)
P

avec ¢ = v ou v pour I'Equation 1.1, ¢ = § pour I'Equation 1.3 et ¢ = ¢ pour ’Equation 1.4.2

1.1.2.2 Séparation entre cceur dynamique et paramétrisations physiques

Dans le modele, la résolution explicite des équations a lieu jusqu’a 1’échelle de leur dis-
crétisation, notée T pour la discrétisation temporelle (de l'ordre du quart-d’heure), L pour la
discrétisation horizontal (de l'ordre de la centaine de kilometre) et Z pour la discrétisation
verticale (de 'ordre de la dizaine de metre au kilometre).

Les échelles horizontales et verticales sont différenciées dans ’atmosphere a cause de l'in-
fluence de la gravité sur la partie verticale de I’écoulement qui provoque une stratification
importante de ’écoulement sur la verticale. Les grandeurs physiques ont alors des variations
beaucoup plus importantes sur la vertical que sur I’horizontal, ce qui nécessite une résolution
beaucoup plus fine pour correctement représenter explicitement leurs variations verticales, ty-
piquement de quelques dizaines de metres dans les premier kilometre a 1 km dans la moyenne
troposphere.

Dans les GCMs, la décomposition de Reynolds ne s’applique ainsi que sur 'horizontale. Elle
est utilisée pour séparer I’échelle explicitement résolue par le modele, de I’échelle non résolue
appelée aussi échelle sous-maille. Cette séparation d’échelle conduit & séparer le modele en deux
parties : le coeur dynamique et les paramétrisations physiques.

Le coeur dynamique a pour mission de résoudre la partie grande échelle de I’écoulement, c’est-
a~dire celle d’échelle supérieure a 1’échelle de la maille horizontale. Pour ce faire, il va intégrer
numériquement les équations de conservation (Equation I.1 & 1.4) sans termes sources (c’est &
dire avec Q =0 et Sy = 0).

Les paramétrisations physiques ont quant a elle 'objectif d’estimer les termes sources des
équations, a savoir le taux de chauffage @, les termes sources des traceurs S, et les termes de
fluctuations sous-maille (divergence de flux turbulents).

Les paramétrisations sont en fait des modeles de ces termes sources, qui vont exprimer ces
derniers fonction des variables grandes échelles du modeéle via 'utilisation d’un certain nombre
de variables internes (comme la fraction nuageuse ou les précipitations par exemple) et de
parametres libres (facteur de proportionnalité, propriété géométriques ou caractéristique etc).

Elles reposent sur I’hypothese que les processus impliqués dans ces termes sources sont
statistiquement homogenes sur I'horizontal, c’est-a-dire que les distributions statistiques de ces
processus et leur moments sont invariants sur I’horizontal a l'intérieur des mailles du modele.
Cette hypothese permet de décrire les grandeurs physiques a l'intérieur d’une maille comme des
distributions statistiques ou a ’aide de leur moment. Elle implique que les dérivées partielles
des flux turbulents sur ’horizontal sont nulles. Les termes de divergence de flux turbulent sont

2. Dans les équations finales, les notations de moyennes ¢ ou (;3 sont traditionnellement systématiquement
omises, sauf pour le terme croisé des fluctuations turbulentes ol ¢’
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ainsi réduit a une dérivée partielle selon la verticale. La contribution des termes de Reynolds
comme terme source au membre de droite des équation de conservation se réduit alors a :
1 0pw'¢/

SReynolds — I 12

Il faut ajouter a la représentation des mouvements sous mailles, le terme de chauffage radiatif
QR ainsi que les termes de condensation (c¢) et sublimation (e), induisant un puits ¢ — e sur
Peau vapeur, et un terme de chauffage associé. Ce terme de chauffage vaut L,(c — e) si toute
I’eau condensée est liquide. En présence de glace, ce terme devient plus compliqué. Cependant,
si on suppose que la fraction f, d’eau solide est inchangée pendant le processus d’évaporation
ou de condensation, on peut I'écrire (L, + fyL)(c —€), ou Ly est la chaleur latente de fusion
de I'eau. Ces termes sources sont souvent écrit dans la littérature de la convection en notant le
terme de chauffage non radiatif ()1, en introduisant un terme équivalent Qs pour la source de
vapeur d’eau, traduite en chauffage, et enfin parfois un terme équivalent Q3 pour la quantité de
mouvement :

ﬁ+;gr—afl>h(P)—7+2f?/\?h:—;amg?: Qs (1.13)
Cp%z = Qr+ (Lo + fyLs)(c—e) — Cp;(w = Qr+ Q1 (L14)
Zl)?qtv e ;8/);2% = —Q2/L, (L.15)

%i" —c—e— [1)8’);;% (L16)

Remarque : dans cette écriture ()2 est un puits d’humidité traduit conventionnellement en
chaleur avec une constante L, qui elle ne tient pas compte de la glace.

On suppose également que les processus impliqués dans les termes sources paramétrisés at-
teignent leur état stationnaire, en équilibre avec I’écoulement de grande échelle, en un temps tres
inférieure a celui du pas de temps du modele, de maniére a ce que leur régime transitoire puisse
étre négligé : c’est I’hypothese de quasi-stationnarité. Pour le transfert radiatif par exemple,
cette hypothese est bien vérifié dans la mesure ou le temps de propagation du rayonnement
dans ’atmosphere est négligeable devant le pas de temps du modele, qui est de 'ordre du quart
d’heure.

Finalement, la séparation entre coeur dynamique et paramétrisations physique repose sur
une représentation de 1’écoulement atmosphérique ou :

— l’écoulement de grande échelle, résolu par le coeur dynamique, s’organise essentiellement
de maniere horizontale, dans des couche fines, et avec des mouvements verticaux lent (de
I'ordre de 1 cm.s™!) équilibrant les divergences horizontales de ’écoulement grande échelle

— T’écoulement turbulent (ayant des mouvements verticaux beaucoup plus rapides que 1’écou-
lement vertical de grande échelle) et le chauffage, par rayonnement et par condensation
ou évaporation de ’eau, intéragissent localement avec cet écoulement grande échelle par
des transferts verticaux, gérés par les paramétrisations physiques du modele.

Le choix de la discrétisation numérique spatio-temporelle du GCM, certes guidée par des
considérations de cout de calcul, vise plus fondamentalement a se placer dans une zone ou
les échelles caractéristiques de ’écoulement atmosphériques sont aussi distinctes que possible.
Cela permet de séparer au mieux les processus qui doivent étre paramétrisés de ceux qui sont
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explicitements résolus par le coeur dynamique du modele. L’échelle de coupure observée dans
I’écoulement atmosphérique entre quelques dizaines et quelques centaines de kilometres permet
ce compromis, et est utilisés par tous les GCMs atmosphériques. Les processus sous-mailles
paramétrisés sont alors la turbulence de fine échelle (1-100 m) et les processus convectifs (0,1-
10 km), et les processus explicitement résolus par le coeur dynamiques du modele sont ceux
des systemes météorologiques d’échelle synoptiques (500-5000 km), tel que les anti-cyclones et
depressions.

Certains phénomenes, tel que les fronts, les cyclones ou les systemes convectifs organisés, ont
des échelles caractéristiques proches de 1’échelle de coupure et sont ainsi difficilement simulés
par les GCMs & moins de monter en résolution jusqu’a quelques dizaines de kilomeétres.

L’hypothese d’homogénéité statistique horizontale des processus sous-maille, nécessaire en
théorie a leur paramétrisation, n’est de plus pas toujours vérifiées. Elle dépend de la taille
caractéristique du processus paramétrisé (plus elle est proche de I’échelle de coupure, plus il
sera difficile qu’il soit statistiquement homogene) mais aussi de la situation météorologique.

Cette séparation d’échelle des GCMs, et le cadre sous-jacent de développement des para-
métrisations, est un cadre idéalisé d’une puissance souvent mésestimée, qui a sans doute fondé
le succes de ces modeles depuis les années 1990. Tout d’abord, cette séparation permet d’avoir
une discrétisation spatio-temporelle beaucoup plus lache que les processus simulés par le mo-
dele, assurant ainsi ’accessibilité en terme de cott de calcul des simulations. Cela a notamment
permis aux GCMs d’assurer la simulation des projections climatiques du prochain siecle, né-
cessitant en pratique de I'ordre du millier d’années de simulation afin notamment d’équilibrer
l'océan profond du modele couplé océan-atmosphere. De plus, la représentation des processus
sous-mailles sous forme de paramétrisations implique une compréhension de ces processus et de
leur interaction avec ’écoulement grande échelle résolu, et permet de faire le lien entre processus
sous-maille et simulation des propriétés émergentes du climat. Elle est a ce titre un formidable
carde de compréhension des interactions d’échelle au sein de ’atmosphere [Citation du papier Rio
et Hourdin sur les interactions d’échelle] et pour la compréhension des phénomenes météorologiques
et climatiques.

I.2 Quelques éléments de configuration de LMDZ6A

La version de LMDZ utilisée pour CMIP6, LMDZ6A, est présenté dans Hourdin et al. (2020).

La grille horizontale du modele est constituée de points égalements répartis en longitude et
en latitude. La surface des mailles est ainsi plus importante dans les tropiques qu’aux poles. La
résolution standard utilisée est constituée de 144 points en longitude et 143 en latitude, soit des
intervalles de 2,5 °de longitude et 1,25 °de latitude, et des mailles de 200x200 km? & 1'équateur
et 10x10 km? aux poles.

La grille verticale est constituée de 79 points, avec un dernier niveau vers 80 km dans la haute
mésosphere. Les mailles sont plus fines proche de la surface, avec une croissance presque linéaire
de I'épaisseur des mailles dans les trois premiers kilometres, d’épaisseur égale & Az ~ 0,11z.
C’est en effet dans cette zone que les variations verticales sont les plus fortes, donc que le maillage
verticale nécessite d’étre particulierement fin. Une grille verticale constituée de 95 niveaux est
également utilisée dans une partie des experiences de cette these. Cette grille est introduite par
Hourdin et al. (2019) pour I’étude des stratocumulus, puis est légerement modifiée par Hourdin
et al. (2021). Elle est basée sur la grille & 79 niveaux avec un raffinement de la descriptions
des cingq premier kilometres de ’atmosphére. Dans les trois premiers kilometre, 1’épaisseur des
mailles a une croissance presque linéaire égale & Az ~ 0,067z. Les profils d’épaisseur des niveaux
verticaux des grilles a 79 et 95 niveaux sont tracés Figure 1.3.

Deux pas de temps sont utilisés pour la discrétisation temporelle des équations. Le coeur
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FIGURE 1.3 — Epaisseur des niveaux verticaux d Z (km) en fonction de laltitude du milieu du niveau Z
(km) pour les grilles & 79 niveaux en noir et 95 niveaux en rouge, issue de Hourdin et al. (2021). A gauche
les profils sont tracés pour toute la colonne atmosphérique et a droite dans les trois premiers kilometres

dynamique du modele utilise en schéma numérique de discrétisation temporelle de saute-mouton
explicite (leapfrog en anglais) avec un pas de temps dt. Dans ce schéma, la variable d’état au
temps t + 6t est calculée suivant I’équation : ¢(t + 6t) = ¢(t — 6t) + 20t Mgy [¢(t)]. Le terme
Mgy [6(t)] correspond & ’évaluation des équations du coeur dynamique (équations .13, 1.14, .15

0
et I.16 sans terme source), mises sous la forme —¢ = Mgyn[¢] puis discrétisées spatialement. Ce

terme est aussi appelé terme de tendance de la dynamique.
Tous les 5 ou 7 pas de temps, un schéma numérique de Matsuno est appliqué afin de récon-
cilier les solutions correspondant aux pas de temps pairs et impairs. C’est & ce moment que les
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paramétrisations physiques sont appelées, avec un schéma explicite d’ordre 1. La variable d’état
au temps t + dt est alors calculée avec I’équation suivante :

Ot + 0t) = d(t) + Mayn[0(t)]0t + Mpny[d(t)] At (I.17)

avec At le pas de temps de la physique et M, [¢] I'évaluation des termes sources par les
paramétrisations pysiques. Ce terme est aussi appelé terme de tendance de la physique. Dans
CMIP6, les paramétrisations de la physiques sont évaluées toutes les 15 minutes et tous les 7
pas de temps de la dynamique, soit At = 7§t = 15 min.

En pratique, les paramétrisations physiques les plus coiiteuses en temps de calcul ne sont
pas appelé a tous les pas de temps de la physique afin de gagner en temps de calcul. La paramé-
trisation de la convection profonde est ainsi appelées tous les deux pas de temps de la physique
(soit toutes les 30 minutes) et le transfert radiatif (trés coliteux numériquement) tous les six pas
de temps de la physique (soit toutes les 1h30). Avec la grille verticale & 79 niveaux, une simu-
lation climatique d’'une année prend environ 700 heures, soit un mois sur un processeur CPU.
Des techniques de parallelisations des calculs, tirant notemment partie de l'independance des
colonnes de la partie physique du GCM, permettent d’abaisser le temps de retour des résultats
a une vingtaine d’années simulées par jour.

I.3 Les paramétrisations physiques de LMDZ

Les paramétrisations physiques de LMDZ sont appelées de maniere séquentielle. Chaque
paramétrisation calcule la tendance physique de son processus, et la somme des tendances de
chaque paramétrisation constitue le terme de tendance physique My, [¢(t)] de I'Equation 1.17.

Parce que les paramétrisations de la convection sont concues pour travailler sur ’eau totale
(c’est-a-dire sur la somme des rapports de mélange de ’eau sous forme de gaz, de liquide et
de glace), la totalité de I'eau liquide et de la glace est évaporée au début de chaque appel a
la physique (Madeleine et al., 2020). Un découpage est alors fait entre les paramétrisations
qui s’occupent du transport vertical de ’eau totale (turbulence de petite échelle et convection
peu profonde) et la paramétrisation qui s’occupe de la formation des nuages, c’est-a-dire du
calcul des rapports de mélange de ’eau liquide et de la glace a partir du rapport de mélange
de 'eau totale. Une exception est faite pour la paramétrisation de la convection profonde, qui
s’occupe a la fois du transport vertical de I’eau et de sa condensation, car ces deux processus
sont fortement couplés dans ce cas précis. Ce découpage est basé sur 'hypothese que le temps
de vie des condensats est négligeable devant le pas de temps de la physique (15 min), ce qui est
généralemeent le cas pour les nuages d’eau liquide mais plus discutable pour les nuages de glace
ou de phase mixte. Les nuages sont alors des variables semi-prognostiques dans LMDZ, car bien
qu’ils soient réévaporés et reformés a chaque appel a la physique, les rapports de mélange d’eau
liquide et de glace qui les constituent sont advectés par le coeur dynamique.

L’ordre d’appel des paramétrisations est le suivant :

— Evaporation de 'eau liquide et de la glace

— Turbulence de petite échelle, couplage et appel aux schémas de surface (ORCHIDEE pour
les surfaces continentales et NEMO pour les surfaces océaniques)

— Convection profonde, dont condensation, nuages et précipitation

— Convection peu profonde

— Condensation et précipitation des nuages grande échelle et de convection peu profonde
— Transfert radiatif

— Processus orographiques avec des effets de freinage ou de déviation et la génération d’onde
de gravité (orographiques et non orographique) déferlant dans la haute atmosphere
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— Traceurs

Cette section ne suit pas 'ordre d’appel des paramétrisations dans LMDZ. Les paramétrisa-
tions de la turbulence petite échelle (Section 1.3.1, de la convection peu profonde (Section 1.3.2)
et de la condensation grande échelle (Section 1.3.3) seront présentées dans un premier temps.
Puis la paramétrisation de la convection profonde sera introduite Section [.3.4, suivie de la pa-
ramétrisation du transfert radiatif Section 1.3.5. Finalement, le modele de surface continental
ORCHIDEE sera présenté Section ??. Les paramétrisations des processus orographiques et des
traceurs ne sont pas précentés. Une attention particuliere a été portée a introduire les para-
metres libres utilisés dans les expériences d’ajustement de cette these. Les principales équations
dans lesquelles ils interviennent sont présentées dans cette section, et un tableau récapitulatif
est disponible Annexe ??. Ils sont notés en gras dans cette section.

1.3.1 Turbulence de petite échelle

Dans la couche limite, ’écoulement de ’air est tres majoritairement turbulent, c’est-a-dire
qu’il est constitué de pleins de tourbillons, allant de ’échelle caractéristique de la couche limite
(de Tordre du kilometre ou de la demi-heure) & celle de la dissipation (de l'ordre du centimetre
ou de la seconde).

La turbulence qui nous intéresse ici est une turbulence de petite échelle, désorganisée, dont les
tourbillons vont de la centaine de metre a 1’échelle de la dissipation, avec une période comprise
entre 10 secondes et 15 minutes. Cette turbulence est visible dans I’atmosphere lorsque 1’on
regarde la fumée d’une bougie par exemple, ou ’aspect bourgeonnant des panaches de fumées
ou de certains nuages (typiquement les cumulus et les cumulonimbus). C’est aussi celle qu’on
ressent au décollage d'un avion. Cette turbulence provoque un mélange local d’air donc un
mélange des caractéristiques qu’il transporte (température, humidité, quantité de mouvement,
ete).

Le transport moyen d’une variable ¢ par la turbulence de petite échelle est modélisé par
une équation de diffusion, ou le flux (de Reynolds) de la variable d’état ¢ transporté par la
turbulence est proportionnel au contre-gradient local de cette variable d’état. Cette formulation
est analogue a celle de la diffusion moléculaire due au mouvement brownien des molécules. Seule
la composante verticale du transport par ce flux turbulent est paramétrisée selon

9¢

pw'¢ = przg (1.18)

ou K, est la diffusivité turbulente.

La fermeture de cette paramétrisation consiste a relier K, aux variables d’état du modele.
Il existe une diversité d’approche en la matiere et celle implémentée dans LMDZ6A est une
fermeture d’ordre 1.5, basée sur le travail de Yamada (1983) et améliorée par Vignon et al.
(2017). Cette fermeture consiste a exprimer le coefficient d’échange turbulent

K. =1,S(RIWTKE (1.19)

comme le produit de trois termes :

— la longueur de mélange [,, définie comme la taille effective des tourbillons, supposés iso-
tropes dans une couche limite neutre.

— Une fonction de stabilité S(RI) qui modélise la déformation, ou l’anistropie, des tour-
billons, en fonction de la stabilité de la couche limite quantifiée par le nombre de Richard-
son RI. Les tourbillons sont plus étirés vers le haut dans des couches limites instables,
et ont donc des tailles effectives plus grandes (S(RI) > 1 quand RI <0) et inversement
pour des couches limites stable, ou leur taille effective est plus petite (S(RI) < 1 quand
RI>0).
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— L’énergie cinétique turbulente, notée TKE pour Turbulent Kinetic Energy en anglais,
définie par TKE = §(u? + v + w') et calculée & partir de de son équation prognostique

Les formulation de la longueur de mélange, des fonctions de stabilités et de I’équation pro-
gnostique de I’énergie cinétique turbulente utilisées dans LMDZ6A sont détaillées dans Vignon
(2017). La formulation du coefficient d’échange pour le moment K, (c’est-a-dire pour les com-
posantes horizontales du vent u et v) est légerement différente de celles pour la chaleur et
I'humidité Kj,.

Ce sont aussi ces petits tourbillons qui vont transporter I’eau et la chaleur de la surface
vers I’atmosphere. La surface peut étre un continent, un océan ou de la banquise, et elle est
toujours considérée comme une surface solide. On fait ’hypotheses que la couche d’atmosphere
la plus proche de la surface, épaisse de quelque millimetres, est en équilibre avec la surface, et
a ainsi une température égale a celle de la surface Ty et est saturée en humidité (gsat(75)). Les
tourbillons vont alors mélanger cette petite couche d’atmosphere avec les premiers centimetres et
metres de I'atmosphere, c’est-a-dire avec la premiere couche verticale du modele, d’une vingtaine
de metre d’épaisseur. Les flux de chaleurs et d’humidité induit par ce mélange tourbillonnaire
sont respectivement appelés flux turbulents de chaleur sensible et flux d’évaporation (ou flux
turbulent de chaleur latente) a la surface.

En intégrant ’Equation [.18 entre la couche millimétrique et le milieu de la premiere couche
du modele (situé a environ 10 m), on montre que les flux de chaleur sensible (respectivement de
chaleur latente) sont proportionnels & la différence de température (respectivement d’humidité)
entre la couche millimétrique et le premier niveau du modele. Les coefficients de proportionnalité
sont formellement établis pour la couche limite atmosphérique par la théorie des similitudes de
Monin-Obukhov (Monin and Obukhov, 1954).

Cette théorie s’applique lorsque les flux turbulents sont constants, ce qui est le cas dans les
premiers metres de ’atmosphere (les flux turbulents varient typiquement de 1’ordre de 10% dans
le premier 10% de la couche limite, c’est-a-dire dans les 10 & 300 premiers metres). La couche
atmosphérique ou les flux turbulents sont constants s’appelle la couche limite de surface. La
théorie des similitudes de Monin-Obukhov donne alors une formulation des gradients verticaux
du vent horizontal U (Equation 1.20) et de température potentielle virtuelle 6, (Equation 1.21)
dans la couche limite de surface, écrit ici dans le cas d’une couche limite stable par soucis de
simplification :

U _¥ = <Z> (1.20) By _ % g, =" <Z> (1.21)

0z Kz K Z0m 0z Kz K Z0h

Avec k = 0,4 la constante de Von Karman, u* la vitesse de friction, 8} 1’échelle turbulente de
température, zom la hauteur a laquelle le vent horizontal s’annule, appelé rugosité de la surface
et égale environ au dixieme de la taille des obstacles présents a la surface et zg, la hauteure
ou la température virtuelle est égale a la température virtuelle de la surface. zg, et zg, sont
toujours situés en dessous du premier niveau du modele.

Le flux turbulent de chaleur sensible & la surface sécrit pw'@,” = —pCpu*6?, avec C, la
capacité thermique massique de I'air, qui vaut 1004 J.kg='.K~!'. En utilisant ’Equation 1.20
pour déterminer u* et 'Equation 1.21 pour déterminer 6, on montre que le flux de chaleur
sensible SEN S s’écrit selon I’Equation 1.22.

2

In(z/ Zom)In(2/ Zon)
Ch,

SENS = pw'8” = —pC,|V| fon(RI) (8, — Ty) (1.22)
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Avec ]17] le module du vent horizontal dans la premiere couche du modele, 6, la température
potentielle virtuelle dans la premieére couche du modele, et Cj un coefficient d’échange qui
dépend d’une fonction de stabilité fq,(RI) de Patmosphere. De la méme maniére, on montre
que le flux turbulent d’humidité sur une surface d’eau libre (ou évaporation potentielle) Epq
s’écrit selon ’Equation [.23.

2

In(2/ Zom)In(2/ zon)
Ch

Epot = Pw/qls = —p\‘?’ fsn(RI)(qair — Gsat(T5)) (1.23)

Avec ¢ le rapport de mélange de vapeur d’eau au premier niveau du modele. Sur les
continents, I’évaporation I = BE,,, avec [ le facteur d’aridité qui prend en compte le fait que
la surface n’a pas toujours assez d’eau pour apporter le flux d’humidité E,, a I’atmosphere. En
multipliant le flux d’évaporation par la chaleur latente de vaporisation L,= 2 250 kJ.kg~!, on
obtient le flux de chaleur latent : LAT = L, E.

Pour des soucis de stabilité numérique, et compte tenu de la longueur du pas de temps
de la physique, un schéma Euler implicite est nécessaire pour la discrétisation temporelle des
équations de la turbulence de petite échelle. Cela implique un couplage numérique avec les
modeles de surface, et explique que I'appel aux modeles de surfaces continentales et d’océan se
fasse dans la paramétrisation de la turbulence petite échelle.

A noter qu’une revisite de la paramétrisation de la turbulence de petite échelle a été menée
au cours d’un ateliers de travail collectif auquel j’ai participé pendant ma these (Vignon et al.,
2024). Le développement de cette nouvelle paramétrisation, actuellement en cours de test dans
des configurations climatiques de LMDZ, est arrivée trop tardivement pour étre intégrés aux
simulations présentées dans cette these.

1.3.2 Paramétrisation de la convection peu profonde dans LMDZ

Dans la couche limite, des mouvements d’air organisés en rouleaux ou en ascendances peuvent
apparaitre pendant la journée. C’est ce que l'on appelle la convection peu profonde. Ces as-
cendances d’air organisées, appelées panaches thermiques ou plus simplement thermiques, se
forment dans la couche limite de surface et se dissipent en haut de la couche limite dans la
couche d’inversion (définie par un profil de température potentielle qui croit rapidement avec 1’al-
titude). Elles sont schématisées Figure 1.4 (a). Les thermiques font typiquement une a quelques
centaines de metres de diametre pour 1 a 2 km de haut, et son espacées de un a deux kilometres.
Ces ascendances organisées transportent la chaleur et 'humidité accumulées dans la couche de
surface en journée en haut de la couche limite. Elles mélangent efficacement la couche située
au dessus de la couche limite de surface, appelée couche limite mélangée, et sont responsables
des profil neutre de température potentielle et d’humidité dans cette partie de ’atmosphere
(Figure 1.4 (c)). Si les conditions sont propices, 'apport d’humidité par les thermiques dans
I’environnement froid de la couche d’inversion conduit a la formation de nuage de cumulus ou
de stratocumulus.

Les thermiques sont paramétrisés dans LMDZ par un modele en flux de masse. Ils sont intro-
duit dans LMDZ par Hourdin et al. (2002) et plus largement décrit dans Hourdin (2005). Leur
paramétrisation est revisitée par Hourdin et al. (2019) pour améliorer la simulation des stratocu-
mulus associés aux couches limites convectives, et un tuning specifique de cette paramétrisation
est proposé par Hourdin et al. (2021). L’ensemble des thermiques est modélisé par un thermique
moyen ou effectif, stationnaire, transportant un flux de masse f = pagpwy, vers le haut, avec oy,
la fraction de la maille occupée par le thermique (typiquement 10%) et wy, sa vitesse verticale.
Le thermique est entouré d’un atmosphere légerement subsident pour compenser 1’ascendence
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FIGURE 1.4 — (a) Image photo-réaliste réalisé avec htrdr(Villefranque et al., 2019) d’une scéne de cumulus
du cas ARMCU simulée par la LES Meso-NH. Les cellules de convection peu profonde sont schématisées
en rose, et la turbulence de petite échelle en violet. Les nuages de cumulus se situent dans la couche d’in-
version au dessus des ascendances d’airs. (b) Schéma de la représentation de la couche limite convective
(turbulence petite échelle et thermique effectif) dans une colonne de LMDZ. (c) Profils idéalisés d’une
couche limite atmosphérique convective (adapté de Hourdin (2005))

d’air, de flux de masse — f. Il échange des masse d’air latéralement avec son environnement, sous
forme d’entrainement e (flux d’air de ’environnement qui entre dans le thermique), qui nourrit
le thermique, et de détrainement d (flux d’air du thermique qui sort dans I’environnement) qui
le dissipe. Ce sont ces échanges qui vont conditionner sa formation (avec un entrainement maxi-
male en bas du thermique) et sa dissipation (avec un détrainement maximale dans la couche
d’inversion). La paramétrisation des thermiques dans LMDZ ne s’occupe que du mélange des
variables d’état. La formation de nuage et éventuellement de précipitations liées a la présence
du thermique sont gérées par la paramétrisation dite de condensation de grande échelle, décrite
Section 1.3.3. La variable d’état pour I’humidité dans la paramétrisation du thermique est donc
le rapport de mélange de 'eau total g;.
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Le transport d’une variable d’état ¢ par le thermique est régi par 1’équation

Of din
0z

=ep — doy, + pS¢th (1.24)

avec ¢y, la variable d’état dans le thermique et Sy, une source éventuelle de ¢ dans le thermique.
La conservation de la masse d’air (I’équation précédente pour ¢ =1 et Sth¢ = 0) s’écrit

of
—=ec—d 1.25
o (1.25)
Le transport vertical total de la variable d’état ¢ s’écrit dans une couche limite convective
comme la somme du transport convectif et du mélange par diffusion turbulente :

TG = (o 6) — K- (1.26)

La couche limite convective est ainsi paramétrisée par un schéma mixte de diffusion tur-
bulente et de flux de masse (dit Eddy-Diffusivity-Mass-Fluz scheme en anglais), représenté
Figure 1.4 (b).

Le vitesse verticale du thermique wyy, est déduite par I’Equation [.24 pour le terme source
Swih = A1B — A2wt2h. Les parametres libres A1 et A2 controlent respectivement la contribution
de la flottabilité B dans ’accélération du panache et son freinage.

Les taux d’entrainement € = ¢/f et de détrainement 6 = 4/f sont paramétrisés comme suit :

B1 Al.B
e =max |0, ———— ( =~ — A2 (1.27)
1+B1 \ wy,
A1B1 B Agi g, \
_ 1.2
J =max 0,1+B1wt2h+CQ <w§h/w3) (I.28)

avec wo =1 m.s™ .

Ils dépendent de la flottabilité du thermique B et de sa vitesse verticale wy,. Le détrainement
dépend en plus du contraste d’humidité entre le thermique et son environnement, Ag,;, dont la
contribution est modulée par le parametre libre CQ.

Enfin, la formulation de la flottabilité du thermique est modifiée dans la formule du dé-
trainement afin d’améliorer la simulation des stratocumulus par le schéma, ceux-ci étant trop
facilement dissipés & cause de I'overshoot ® (Hourdin et al., 2019).

Op.in(2) — 0,(z + 2.DZTH)
" 0,(z + ».DZTH)

Avec 0, la temérature potentielle virtuelle de ’environnement et 6,4, celle du thermique. Avec
cette formulation, le detrainement est ”averti” de I'inversion avant de I’atteindre, et commence
a détrainer a la distance z x DZTH sous I'inversion. DZTH est le parametre libre de la distance
a laquelle le détrainement connait la température au dessus de lui.

B =g (I.29)

1.3.3 Schéma de condensation grande échelle

Le role du schéma de condensation grande échelle est de condenser et de précipiter I'eau
en exces dans I'atmosphere. Cet exces est typiquement soit transporté depuis la surface par la

3. Vraiment pas de traduction disponible en frangais pour ce mot qui signifie qu'un panache convectif passe
au dessus de l'inversion et pénétre la couche stable au dessus de la couche limite convective, dans une région tres
stable ou il est rapidement freiné.
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paramétrisation des thermiques, soit advecté des mailles voisines ou des couches plus basses par
la dynamique. Le schéma de condensation grande échelle de LMDZ6A est décrit dans Hourdin
et al. (2021) et Madeleine et al. (2020).

Le schéma part du haut de la colonne atmosphérique et parcourt les niveaux verticaux
jusqu’a la surface. Les étapes successives du calcul sont décrites pour une niveau quelconque
d’altitude z.

Etape 1 : Réevaporation
Le flux de précipitation P venant du niveau zpy; est évaporé selon I’équation Equation 1.30,
basé sur les travaux de Klemp and Wilhelmson (1978) et de Schlesinger et al. (1988).

oP
2 _EVAP <1 _ & > VP (L.30)
62 Gsat

Avec ¢4q; 'humidité & saturation et EVAP le parametre libre controlant D'efficacité de cette
évaporation. On note que le flux de précipitation issu d’une couche k peut traverser plusieurs
couches du modele.

Etape 2 : Formation des nuages

Pour éviter un schéma de nuage en tout ou rien, un schéma statistique de nuages est utilisé.
Il est basé sur une paramétrisation de la distribution sous-maille Q(s) de I’écart & la saturation,
S = @t — ¢sar- On utilise comme variable s plutoét que de 1’eau elle méme, pour tenir compte
en partie des corrélation entre les champs d’eau et de température. La fraction nuageuse est
calculée comme la fraction de la maille ou ’eau se condense (lorsque s est positif) :

o= /000 Q(s)ds (I.31)

et I’eau condensée q., liquide et solide, est donnée par

qc:/o sQ(s)ds (1.32)

La fonction de densité de probabilité (Q(s) est paramétrisée par deux formes, suivant que la
paramétrisation des thermiques a été activée dans la maille au cours du pas de temps ou pas.

Si les thermiques ont été activées, la densité de probabilité est modélisée par une bi-
gaussienne, avec un mode représentant la variabilité de s dans le thermique et 'autre dans
lenvironnement du thermique (Jam et al., 2013). Les moyennes des deux gaussiennes sont les
sursaturations dans le thermique Sz et dans l'environnement Sg,,, calculées a partir des va-
riables conservées, eau et températures potentielles, moyennes du thermique. Les écarts types
des gaussiennes, sont paramétrisés par les équations

0sth = BG2(ayy + 0.001) ™" (57, — Senw) + bGen (1.33)
O[_’YZ
Os.env = BG1 th (Sth - senv) + ernv (134)
1— oy

ol 71 = 0.4, 75 = 0.6, b = 2.1073, BG1 et ot BG2 sont les parametres libres, utilisés pour
I’ajustement dans certaines expériences de cette these.

Si les thermiques ne sont pas actifs dans la maille, la densité de probabilité Q(s) est une
lognormale d’écart type o = £q;. Avec & une fonction tangeante hypoerbolique de la pression
(Figure 1.5), réglée par plusieurs parametres : RQSBAS la valeur de ¢ a la surface, RQSTOP
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F1GURE 1.5 — (a) Distribution du déficit de saturation Q(s) a 1200 d’altitude, pour la 8 heure d’un cas
de cycle diurne de cumulus continentaux au site ARM dans les grandes plaines états-uniennes (le cas
ARMCU). L’histogramme est calculé sur les données d’une simulation LES de ce cas. La courbe verte
est la gaussienne de I’environnement ; la courbe rouge celle du thermique et la bleue, distribution retenue
pour la paramétrisation statistique des nuages dans LMDZ, la somme des deux (Jam et al., 2013) (b)
Profil de la fonction &(P) utilisée pour le calcul de 1’écart type de la distribution de Q(s) quand les
thermiques ne sont pas actifs (adapté de Madeleine et al. (2020))

la valeur de & au sommet de 'atmosphere, RQSPO0 la hauteur de la transition de la tangeante
hyperbolique et RQSDP la largeur de la transition.

La phase de '’eau nuageuse est ensuite calculée, en fonction de la température. Le nuage
est de phase mixte entre T, = -30 °C et T, = 0°C, avec une fraction d’eau liquide

Llig = \/(T - Tmin)/(TmaX - Tmin)-

Etape 3 : auto conversion et précipitation
Une partie de I’eau nuageuse est convertie en précipitation et est donc perdue par le nuage.
La perte d’eau liée aux précipitations pour les nuages d’eau liquide suit ’équation

dg aQ —(a" fcre)?

< = CLTAT 1 — e~ (a"/ouc) (1.35)

issue de Sundqvist (1978), ot ¢; est le rapport de mélange d’eau liquide dans la maille et ¢"

'eau liquide ramenée & la fraction nuageuse c’est-a-dire que ¢i" = @/a en kg d’eau liquide par

kg d’air nuageux. La conversion de l’eau nuageuse en précipitations commence a étre efficace

lorsqu’elle atteint le seuil CLC, et cette conversion se fait avec le temps caractéristique CLTAU.
La perte de glace liée aux précipitations suit I’équation

dgi _  10pgiw;
dt  p 0z

(1.36)

ou ¢; est le rapport de mélange de glace dans la maille et w; la vitesse de chute des cristaux
de glace. Cette vitesse est proportionnelle a la vitesse de chute terminale des cristaux de glace
W 0 suivant ’Equation 1.37 (Heymsfield, 1977; Heymsfield and Donner, 1990), avec FALLV un
parametre libre.

w; = FALLVw; o avec w; s = 3, 29(pg; )10 (1.37)
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1.3.3.1 Paramétrisation du recouvrement vertical des précipitations

Etape 2 : Etape 3 :
Condensation et Autoconversion et
répartition des précipitations précipitations

Etape 1: |
Evaporation des |

précipitations K1

k+1

Légende
Précipitations venant : k
@ du ciel clair
‘ du ciel nuageu

. de l'auto-conversion

FIGURE 1.6 — Schéma décrivant la paramétrisation de condensation grande échelle prenant en compte
le recouvrement vertical des précipitations, sur quelques couches nuageuses d’une colonne du modele. 11
n’est pas montré ici (1) le cas ol le nuage est recouvert par un nuage plus haut (disjoint), ot la couche
du sommet du nuage pourra recevoir un flux de précipitation ciel-clair venant de ce dernier et sur une
fraction calculée par le modele de recouvrement vertical des nuages (2) le cas ou le flux de précipitation
ciel-clair est trop faible par rapport & la fraction de maille qu’il occupe (d’un facteur RI) et commence
a décroitre. Sur le schéma, les couches de nuage sont disposées de maniere a se recouvrir au maximum,
c’est-a~dire a minimiser leur couverture nuageuse.

Une version plus récente du schéma de condensation grande échelle est utilisée pour cer-
taines expériences de cette theése. Cette paramétrisation modélise le recouvrement vertical des
précipitations avec les nuages (Jakob and Klein, 2000; Touzé-Peiffer, 2021), et est schématisés Fi-
gure .6. Elle prend en compte le fait que les précipitations du niveau k + 1 peuvent arriver dans
la partie nuageuse ou dans la partie ciel-clair de la maille k. Les précipitations arrivant dans la
partie nuageuse de la maille ne s’évaporent pas car elles arrivent dans un air supposé déja saturé,
contrairement & celles arrivant dans le ciel clair. Aprés condensation, les flux de précipitations
venant du ciel clair et nuageux sont réparties dans la nouvelle partition ciel-clair/ciel-nuageux
de la maille k, désormais connue. Puis ’étape d’autoconversion est appliquée au ciel nuageux,
et ajoute une nouvelle source dans le flux de précipitation nuageux communiqué a la maille du
dessous. Un seuil RI est introduit sur 'intensité des précipitations ciel-clair. A partir de ce seuil,
la fraction de la maille dans laquelle ont lieu les précipitations ciel-clair décroit linéairement avec
le flux de précipitation ciel-clair, afin d’éviter que cette fraction potentiellement grande passe a
zéro d’une couche a l'autre. Ce seuil RI est un parametre libre.

Notons que cette paramétrisation nécessite d’introduire un modele de recouvrement verti-
cal des nuages, ce qui n’était pas le cas jusqu’a présent, a part pour le transfert radiatif. Le
modele choisi est le modele maximum-aléatoire, dans lequel les couches nuageuses adjacentes
se recouvrent de maniere a minimiser leur couverture nuageuse totale, alors que les couches



Chapitre I. Le modele de circulation général LMDZ 19

de nuages séparées par du ciel-clair se recouvrent de maniére aléatoire (décrit plus en détail
Section 77).

1.3.4 Paramétrisation de la convection profonde

La convection profonde est le processus a l'origine de la formation des cumulonimbus, les
nuages d’orages. Cette convection est caractérisée par des mouvements d’air ascendants qui, une
fois enclenchés au sommet de la couche limite convective, sont renforcés par la chaleur libérée
par la condensation de l’eau. Les courants ascendants au cceur des cumulonimbus atteignent
souvent plusieurs dizaines de m.s~!'. La convection profonde atteint souvent la tropopause,
soit une vingtaine de kilometre a ’équateur. Lorsque le nuage atteint 'altitude de flottabilité
neutre, il s’étale et forme une enclume. Cette convection est toujours accompagnée de nuage et
de précipitations.

b Ascendance
non diluée

Enclume

/

cumulus
environnant

A;i:éndanoel

non diluée

(d) LNB 1
Soulévement d’air  flottabilité neutre
environnant

CAPE \ e,
| [ /7y
l [ ' AT
| ;, Descentes précipitantes
wel s VA
convection libre | CIN Y g T
_Front'de LOLdsmic -l C /t(}______\l_____ _6_"__ Mb I Lol

rafal

condensation

Poche froide
-—

Bv,env

ALPth  ALPwR

FiGURE 1.7 — Photos et schémas appuyant les images véhiculées dans la construction du modele de
convection et de son couplage avec les processus sous nuageux. En haut a gauche : photo de cumulonimbus
avec localisation de I’enclume, de la base de ’ascendance adiabatique et des poches froides; en haut a
droite : cumulonimbus vu d’en haut avec le sommet de I’enclume qui s’étale sous la tropopause, les nuages
bourgeonnant qui overshoot au milieu et des cumulus de couche limite autour; en bas a gauche : photo
d’un haboob au Sahel, tempéte de poussieres créée par le front de rafale d’une poche froide (photo de
Frangois Guichard et Laurent Kergoat) ; en bas & droite : schéma conceptuel du schéma de convection et
de son couplage avec les processus sous-nuageux.

La paramétrisation de la convection profonde dans LMDZ6A est basée sur une version modi-
fiée du schéma en flux de masse de d’Emanuel (Emanuel, 1991, 1993), modifiée par (Grandpeix
et al., 2004) et accompagnée d’une paramétrisations des poches froides (Grandpeix and Lafore,
2010; Grandpeix et al., 2010).

Tout comme pour la convection peu profonde, la paramétrisation de la convection profonde
représente une population de cumulonimbus qui se produirait dans une maille par un cumulo-
nimbus effectif. Le transport convectif dans ce cumulonimbus effectif est modélisé par des flux
de masse et des matrices d’échange d’air entre les trois zones considérée comme constituant un
cumulonimbus. Elles sont schématisés Figure 1.7 (d).
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Une ascendance adiabatique qui n’entraine pas d’air latéralement au dessus de la base du
nuage, mais est "épluchée” petit a petit. Elle est supposée suffisamment rapide pour emporter

avec elle I’eau liquide ou solide condensée en son sein.

Une population d’ascendances ou descentes diluées, lesquelles sont saturées, créée en mé-
langent une fraction d’air épluchée de ’ascendance adiabatique avec de I'air de I’environnement
selon une PDF imposée. Elle est découpée en bins, puis chaque parcelle d’air correspondant a
un bin est "envoyée” a son niveau (couche) de flottabilité neutre, créant ainsi une matrice dont
chaque terme est un échange d’air entre deux couches du modele. Avant de former ces mélanges,
on fait précipiter 'ascendance adiabatique dans un troisieme compartiment, puis a nouveau on
fait précipiter ’eau en exces de la saturation avant que le flux ascendant ou descendant ne dé-
traine dans ’environnement. Les PDF utilisées pour fabriquer les ascendances mélangées ont été
modifiées par Grandpeix et al. (2004) par rapport a la version originale du schéma d’Emanuel.

Les descentes précipitantes ou descentes insaturées qui recoivent I’ensemble des précipitations
formées lors de I’épluchage ou lors du détrainement dans ’environnement. Une fraction de ces
descentes s’effectue partie en dehors du nuages, dans de ’air non saturé en humidité, permet-
tant leur évaporation. Cette évaporation de quantités tres importantes de précipitations force
des mouvements subsidants rapides. En dessous de la base des nuages, c’est 'intégralité des
précipitation qui est hors des nuages. Leur réévaporation est a l’origine des courants de densité,
ou poches froides, créées sous les cumulonimbus. Un parametre libre important de ces descentes
est la fraction de la surface de la maille qu’elles couvrent. Cette fraction SIGDZ est imposée et
constante sur la verticale.

En pratique, les tendances convectives (1 et Q2 sont séparées en deux parties : une partie
saturée et une partie insaturée. Les tendances saturées (Q1°** et (Q2°** tiennent compte de ’as-
cendance adiabatique, des ascendances et descentes diluées et d’une subsidance compensatoire.
Les tendances insaturées Q"™ et (Q2""**" tiennent compte des descentes insaturées ainsi qu’une
ascendance compensatoire de ces descentes.

1.3.4.1 L’efficacité de I’auto-conversion d’eau liquide nuageuse en pluie

C’est est un des processus clé, qui module fortement l'intensité de la convection profonde
ainsi que les nuages et I’humidité de la haute troposphere.

Cette efficacité de précipitation E'P est comprise entre 0 et une valeur maximum, parametres
ajustable F Pmax, selon

EP = min |max(1 — —,0), EPmax (1.38)
%

ol q. est le rapport de mélange de ’eau condensée et € est donné par :

¢ =ELCV si T, >0 (1.39)
—=ELCV(1 — T,/TLCV) sinon (1.40)

ou T, est la température en degrés Celsius, TLCV (-55°C par défaut) est une température cri-
tique, toujours négative, renforgant ’efficacité de précipitation pour les températures tres froides,
et ELCV (par défaut 0.003 kg/kg) wune concentration critique d’eau condensée.
Si g. < ELCYV, alors 'efficacité de précipitation est systématiquement nulle.

Le parametre OMEPMAX = 1 — FPmax (pour One Minus EPmax) est un des parametres
les plus sensibles pour le tuning du modele global. On choisit de régler OMEPMAX plutot que
E Pmax car il controéle plus directement la fraction minimum d’eau liquide non précipitée dans
la partie haute du cumulonimbus, qui deviendra 'humidité de I'air détrainée de la convection.
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De plus, EPmax prend des valeurs tres légérement inférieur a 1. L’efficacité maximale de I'auto-
conversion est généralement atteinte en haut du nuage de convection profonde.

Dans la haute troposphere tropicale ce détrainement d’eau nuageuse est la principale source
d’humidité (avec I’advection verticale & grande échelle). Si les conditions sont réunies, cette eau
va se transformer en nuage haut (cirrus); et c’est le schéma de condensation grande échelle qui
va s’en charger. C’est la qu’intervient le parametre FALLV, comme un facteur sur la vitesse
terminale des cristaux de glace. Plus FALLV est grand, plus les cristaux tombent vite, donc
moins il y a de nuages haut et donc moins il va rester d’humidité quand le nuage va se dissiper.
On peut donc dire que OMEPMX regle la source d’humidité dans la haute troposphere et
FALLV son puits.

Dans les zones o1 on a a la fois source et puits d’humidité, les valeurs de ces deux parametres
peuvent se compenser lors d’un exercice de tuning pour a la fin avoir la bonne humidité dans
la haute troposphere. Cette humidité va ensuite étre transportée par la dynamique dans les
moyennes latitudes. Si maintenant on se place a un endroit ou il n’y a plus de convection
profonde, il n’y a plus que FALLV qui joue; toujours comme un facteur sur le puits d’humidité
de la haute troposphere. Ainsi, dans ces régions, les deux facteurs ne se compensent plus. FALLV
va donc controler a quel point 'humidité de la haute tropospheére (générée par le convection
profonde dans les tropiques) va étre transportée vers les plus hautes latitudes. Une valeur faible
de FALLV résultant en une haute troposphere extra tropicale plus humide et plus nuageuse
(Fester et al., en préparation).

1.3.4.2 Déclenchement de la convection profonde

La convection profonde est un processus a seuil. La colonne atmosphérique peut étre instable
au regard de l'instabilité convective mais il faut en général que les particules d’air ascendantes
franchissent une inhibition convective (ou CIN) & la base des nuages. Pour que la convection
profonde se déclenche, il faut que de I'air chaud de la couche limite soit soulevé suffisamment
haut pour atteindre le niveau de convection libre (LFC pour Level of Free Convection).

Une spécificité des travaux développés au LMD depuis plus d’une vingtaine d’années autour
de Jean-Yves Grandpeix est d’avoir mis la question du déclenchement et du controle de 'in-
tensité (fermeture) convective au coeur de ses recherches. Dans ce que 'on appelle la “Nouvelle
physique” de LMDZ, qui correspond aux versions de LMDZ a partir de la version LMDZ5B
développée pour CMIP5 (Hourdin et al., 2013), le déclenchement de la convection profonde
dépend de processus sous nuageux. Ce déclenchement dépend en particulier de I'intensité des
mouvement convectifs de la couche limite, représentés au travers du modele du thermique (Sec-
tion 1.3.2), et des poches froides crées sous les cumulonimbus par la réévaporation des pluies
convectives. Ces poches froides, en s’étalant horizontalement, soulévent de I’air a ’avant de leur
“front de rafale” des parcelles d’air, pouvant déclencher de nouvelles cellules convectives.

Pour formaliser le controle du déclenchement par les poches froides, Grandpeix and Lafore
(2010) introduisent le concept d’énergie disponible pour la convection, ou ALE pour Available
Lifting Energy. Cette énergie peut venir soit des thermiques (ALE},), soit des poches froides
(ALE,). 11 faut donc, pour que la convection profonde se déclenche, satisfaire & 1'inégalité :

ALFE = max (ALEy,, ALE,;) > CIN (1.41)

1.3.4.3 La fermeture convective

Une fois la convection déclenchée, reste a déterminer son intensité, caractérisée dans LMDZ par
le flux de masse a la base du nuage. Cette étape constitue la fermeture du schéma de convection
profonde.
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Ce flux de masse a la base du nuage, M, est défini & partir de la puissance de soulévement
disponible, notée ALP pour Available Lifting Power, fournie soit par les thermiques (ALPy,) soit
par les poches (ALP,y). Cette énergie disponible a la base de la convection doit étre suffisante
pour que ’énergie cinétique a la base de la convection profonde soit non nulle, ce qui donne la
relation de fermeture suivante :

ALPy + ALP,;
M, = 5 02
wy + |CIN|

(L.42)

ou wy, la vitesse verticale minimale exigée a la base du nuage pour que la convection ait lieu,
est une fonction de la pression (croissant en s’éloignant de la surface) faisant intervenir deux
parametres libres supplémentaires :

WBTOP
1+ 500/(Ps — Prrc)

wy, = WBSRF + (1.43)

ou Py est la pression a la surface et Pppc la pression au niveau de convection libre ou LFC.
Cette formule avait été introduite dans la version 5B de LMDZ, premiere version dite “nouvelle
physique” développée a 'occasion de 1’exercice CMIP5, pour prendre en compte via la hauteur
de la base du nuage convectif un contraste océan continent (la base des nuages est plus haute
sur continent que sur océan (Hourdin et al., 2013)).

1.3.4.4 Energie et puissance de soulévement fournies par les thermiques

L’énergie cinétique disponible fournie par les thermiques est calculée a partir de la vitesse
maximum des panaches thermiques sous le niveau de condensation Wiy 1o,
)

1
ALEy, = 5Wth,m}{*2 (1.44)

La puissance disponible ALP;, peut étre formulée comme un débit massique multiplié par
une énergie cinétique (comme un flux d’energie cinétique) :

1 —
ALPy = ALPBLK _ pu? (1.45)

ol ALPBLK est l'efficacité de la transmission de la puissance des thermiques a la convection
profonde. Plus ce facteur est grand, puis la puissance fournies par les thermiques est grande,
donc plus le flux de masse de la convection profonde a la base (M;) est grand (et dépendant des
thermiques), donc plus la convection est intense.

Si on remarque que la vitesse verticale décrite par le modele du thermique vaut uniformément
wy, dans le thermique et awy, /(1 — @) a Pextérieur (pour que les flux de masse ascendant et
subsidant se compensent), on montre facilement que

o? 5 a(l—2a) 4
e O e R e

1.3.4.5 Le modele de poches froides

Le modele de poches froides développé par Grandpeix and Lafore (2010); Grandpeix et al.
(2010) est une des grandes originalités du modele du LMD. II suppose une population uniforme
de poches circulaires de méme rayon r, méme hauteur, et s’étalant a une vitesse C*. Les poches
ont une densité surfacique imposée, différente sur continent (8 poches par 1000x1000 km?
dans LMDZ6A) et sur océan (parametre réglage WDENSO égal par défaut a 10 poches par
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100x 100 km?). Les poches sont de plus caractérisées par des profils verticaux d’écart de tem-
pérature potentielle §6(z), d’humidité dq,(z) et de vitesse verticale dw(z) entre la poche et son
environnement. Si on note X, la valeur de la grandeur X dans la poche (wake) et X, sa valeur
en dehors de la poches, alors 60X = X1 — Xes.

L’écart de température entre la poche et son environnement est créé par la réévaporation
des précipitation dans les poches. Cet écart est en général maximum (le plus négatif) pres de la
surface et s’annule a une hauteur h,, typiquement de quelques centaines de metres sur océan et
jusqu’a 2 km sur continent. Dans le modele de poche, le profil de différentiel de vitesse verticale
dw décroit linéairement en fonction de la pression depuis la hauteur h,; jusqu’a la surface ou
il s’annule. Dans cette partie, on suppose que 1’étalement horizontale compense exactement la
subsidence. Au dessus de Ak, dw décroit linéairement jusqu’a un niveau arbitraire 600 hPa. Dans
cette partie haute, on suppose que 'accroissement de la vitesse verticale quand on s’approche
de h,k est compensé par un entrainement latéral e,y.

De I’écart de température on déduit une énergie d’effondrement de la poche appelée WAPE
(pour Wake Awvailable Potential Energy) et donnée par :

WAPE =g 6jp = —g/ Evdz (1.46)
p 0

0y

dont on déduit la vitesse d’étalement
C* =~vV2WAPE (1.47)

ou v = 0.33, p est la masse volumique de 'air et 0, sa température potentielle virtuelle.
La vitesse d’étalement permet & son tour de calculer I’évolution de la fraction de surface
couverte par les poches oy :

oy,
gtk =27rC* Dy, = 20*\/7% (1.48)

On a deux équations pronostiques pour I’évolution de 46 et dq, a savoir :

000 = SUTHNT 55,50 — Ko 5,

Tg

(.49)
9,0q = SLHR" 5,54

C’est la réévaporation des précipitations dans les courants insaturés qui est le moteur premier
du développement des poches. Ce processus est traduit dans le modeéle en attribuant le terme de
chauffage Q1 a l'intérieur des poches alors que Q1" agit a I'extérieur des poches. De fagon
cohérente avec ce découpage, on suppose que la partie saturée du schéma convectif voit les
profils extérieurs aux poches, et les descentes insaturées I'intérieur des poches. Dans LMDZ6A,
on suppose de plus que les thermiques ne s’activent que dans la fraction de la maille située
a extérieur des poches froides. Le modele du thermique induit donc également une tendance
sur les écarts poche-environnement opposée a la tendance moyenne sur la maille. Au bout du
compte, le contraste de tendances convectives (peu profonde et profonde) entre les poches et
leur environnement s’écrit :

unsat

unsat sat
h
5Q1cv _ Q1 o Qlt

OTwk 1—owk

(1.50)
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Le modele de poches lui-méme chauffe et humidifie de fagon différenciée I'air a l'intérieur et
a extérieur des poches, sous l'effet d’entrainement latéral d’air de I’environnement au dessus
de h,, de subisdance dans les poches et d’ascendance compensatoire dans ’environnement :

(L51)

wk —_
%Wk: — 2560 — 6w3p0 — (1 — 2001 )0w 8,00
0™ — e g — 6w, — (1~ 20u1)0wD,d0

Les termes —w0,0 dans I'Equation I.49 viennent palier en partie le fait que les écarts J ne sont
pas transportés par la dynamique jusque la. On prend donc en compte, dans les paramétrisations,
la partie verticale de I’advection grande échelle pour palier en partie ce manque.

Pour finir, le dernier terme, présent uniquement dans de la partie en 6 de I’Equation 1.49,
correspond a la réduction des contrastes en température par les ondes de gravité avec un coeffi-
cient spécifié comme le rapport d’une efficacité K, sur une constante de temps 74, qui dépend
de la fraction surfacique des poches et de la fréquence de Brunt-Viisili.

C’est en s’étalant que les poches froides vont soulever de I'air et fournir une énergie et une
puissance de soulévement a la convection profonde. L’énergie disponible pour le soulévement est
prise proportionnelle & C*? et se ramene finalement &

ALE,), = WAPE (L52)

La puissance de soulévement est calculée comme un facteur d’efficacité ALPWKK fois la puis-
sance horizontale fournie au niveau du front de rafale, produit pour chaque poche du débit
de masse au niveau du front de rafale entourant la poche 2mwprh,C* par 1’énergie cinétique
massique en C*?/2, donnant finalement :

ALP,;, = ALPWKK pD,;.C**hyprr (1.53)

1.3.4.6 Le déclenchement stochastique

La paramétrisation du déclenchement de la convection a évolué depuis la version initiale de
Grandpeix and Lafore (2010) & I'occasion de la these de Nicolas Rochetin (Rochetin et al., 2014).
Dans le cas ou le déclenchement est réalisé par les panaches thermiques, en plus du fait que
I’énergie disponible dépasse I'inhibition (ALE}, > CIN), on demande qu’au moins un cumulus
soit suffisamment grand (taille évaluée comme la surface de la base du cumulus).

On peut plaquer plusieurs images derriére ce critere supplémentaire de déclenchement, liées
a la fagon dont on souhaite distinguer les paramétrisation de la convection peu profonde et
profonde dans le modele. La premiere est simplement de dire qu’on demande a ”la convection
profonde d’étre profonde” c’est a dire d’atteindre typiquement au moins 5 km de haut. On peut
aussi voir la convection profonde comme le processus qui conduit a la formation de nuages. On
peut aussi se dire qu'on demande a la convection d’atteindre le point de congélation, a partir
du quel le dégagement de chaleur latente dans les ascendance devient nettement plus grand.
Enfin, on peut voir derriere ce critere supplémentaire comme lié au contréle de la profondeur
des cumulus par ’humidité troposphérique. En effet, une des fortes limitations de ’extension
verticale des cumulus, est le fait qu’en entrainant de l'air sec de la troposphere libre, ’eau
nuageuse se réévapore, provoquant a la fois une dissipation du nuage et un refroidissement des
parcelles d’air, limitant ou stoppant leur ascension. Ce processus de limitation devient de moins
en moins opérant au fur et a mesure que les cumulus grossissent, isolant le coeur du cumulus de
I’air environnant.

En pratique, La convection va se déclencher si il y a dans la maille au moins un cumulus plus
grand qu’une taille seuil STRIG, parametre ajustable. Pour savoir si c’est le cas, on utilise une
approche stochastique d’ou l'appellation de déclenchement stochastique. Rochetin et al. (2014)
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ont pu montré, dans des simulations LES, que la distribution de surface des thermiques & la
base des nuages, est composée de deux modes, avec des distributions exponentielles. Seule la
”deuxieme population”, celle des plus gros nuages, peut conduire a un déclenchement. Pour le
déclenchement stochastique, on utilise le panache moyen effectif du thermique pour déduite les
parametres de cette distribution de tailles. On fait un tirage aléatoire d’'un nombre R entre 0 et
1 que 'on compare a la probabilité de non déclenchement suivante :

TRI N2
e[ (722))

Si R > Pa; alors la convection profonde est déclenchée. Cette comparaison entre R et Pa; revient
a tirer une surface de thermique et de la comparer a STRIG. Dans le code, T=tau_trig_deep
ou tau_trig_shallow et vaut 1800 ou 600 s.

Ce tirage aléatoire est nécessaire quand la probabilité de déclenchement est inférieure a
un événement par maille. Si on suppose que la probabilité de déclenchement est uniforme
horizontalement, ce déclenchement stochastique va permettre d’avoir la bonne statistique de
déclenchement réalisée sur un grand nombre de mailles.

[Maélle : j’ai relu jusque la]

At/ .
(L54)

1.3.5 Transfert radiatif

On décrit tres sommairement ici le code de transfert radiatif utilisé encore aujourd’hui
en standard dans LMDZ, sachant que le chapitre ?? fera une beaucoup plus large part a la
présentation du nouveau code de rayonnement Ecrad actuellement en cours de test.

Le modele radiatif actuel (comme le nouveau) est en fait le code développé au CEPPMT
pour le modele de prévision IF'S.

Ce modele se base sur 'hypothese plan-parallele et sur une équation a deux flux (two stream)
dans laquelle on sépare les photons entre des photons qui montent et des photons qui descendent,
ou autrement dit le rayonnement montant (ou descendant) est traité en une grandeur flux
unique représentant l'intégrale du rayonnement sur le long de directions pointant vers le bas
(respectivement vers le haut).

En ce qui concerne 'absorption ou I’émission par les gaz (notamment de la vapeur d’eau, du
dioxyde de carbone, et de I'ozone) le traitement spectral est tres différent pour le rayonnement
thermique (essentiellement infra-rouge) et le rayonnement solaire.

Pour le rayonnement thermique, on néglige la diffusion et on suppose qu’il se propage selon un
angle moyen zénithal § donné par 1/cosf = 1.67. C’est ce qu’on appelle approximation diffuse.
Le code RRTM (Rapid Radiative Transfer Model) importé pour faire 'intégration spectrale
est un modele dit k-corrélé, dans lequel I'intégration sur les fréquences est remplacée par une
intégrations sur des coefficients d’extinction, sur un cerain nombre d’intervalles spectraux. En
Poccurrence 16 dans dans la versions utilisée dans LMDZ6A. [Ajouter citation de Mlawer et al.,
1997]

Concernant le rayonnement solaire, celui-ci est décomposé en un rayonnement directionnel
provenant du soleil, et d’un rayonnement diffus utilisant 14 aussi un angle moyen (le méme que
pour l'infra rouge|Vérifier]). L’intégration spectrale dans cette partie solaire ne repose pas dans
la version actuelle sur une approche k-corrélée mais sur un modele en bande large (6 au total)
dans lesquelles les transmitivité sont calculées en fonction de la masse d’atmosphere traversée et
d’une masse pondérée par la pression (pour tenir compte des effets non linéaires de saturation
de I'absorption) Ce schéma est décrit dans [Ajouter citation de Fouquart and Bonnel (1980)].

Les paramétrisations des nuages et de la convection exposées plus haut fournissent au code
radiatif des profils verticaux de fractions nuageuse et de contenu en eau des nuages en moyenne
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sur la maille horizontale. En pratique, dans la version actuelle de LMDZ, on calcule séparément
des profils pour la convection profonde et pour le schéma de condensation & grande échelle
(qui rend compte également des nuages de convection peu profonde). Quand les deux types de
nuages co-existent, on somme les fraction nuageuses (en bornant la somme & 1) et on effectue
une moyenne pondérée des contenus en eau.

Il faut alors faire des hypotheses quant aux propriétés micro (taille de goutes, phase) et
macro physiques (géométrie) des nuages.

La partie microphysique est tres sommaire. La répartition entre phase solide et liquide de
I’eau condensée est imposée en fonction de la température. Pour I'eau liquide, un rayon moyen
est utilisé. Il est soit constant sur le globe, soit il est relié a une concentration en aérosols
dans la maille. Plus la concentration en aérosols pouvant servir de noyaux de condensation est
grande, plus I'eau liquide condense en un grand nombre de petites gouttes d’eaux, rendant le
nuage plus réfléchissant pour le rayonnement solaire et plus opaque (et donc émetteur) pour le
rayonnement infra-rouge.  Pour les cristaux de glace, le rayon effectif 7; (ice effecitf radius)
est imposé comme une fonction linéaire de la température en degrés celsius, T, entre une valeur
minimum Tei,min (=16 pm par défaut) pour T, < —81 °C, et une valeur maximum 7,
(=61.29 pm par défaut), atteinte pour 7, = 0 °C :

ei,max

Tej = REI x max[(r T xT./81.4+r (I.55)

ei,max — ei,min) ei,max > rei,min]

Le parametre REI est un facteur introduit intentionnellement pour le tuning.

Pour la prise en compte de la géométrie des nuages, le code sépare une colonne ciel clair et
une colonne nuageuse dans la maille. Pour connaitre la surface couverte par la colonne ciel-clair,
il est nécessaire de faire des hypothéses sur le recouvrement des nuages entre deux couches
du modele atmosphérique. Dans la version standard de LMDZ, on utilise la version standard
dite maximum-aléatoire, dans laquelle on suppose que les nuages de deux couches nuageuses
adjacentes se recouvrent au maximum (avec 'idée qu’il s’agit en fait des mémes nuages sur
les deux couches) alors que deux couches nuageuses séparées par une couche sans nuages se
recouvriront aléatoirement.

Les questions relatives a cette prise en compte de la géométrie des nuages seront largement
discutées dans le chapitre ?7.

I.4 Représentation des surfaces continentales dans ORCHIDEE

[Viser 2 a 3 pages| La suite c’est la compilation d’un partie de mes notes (sauf mes notes
ORCHIDEE, dont j’ai retrouvé une partie)
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