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Résumé

Notre travail part d’'une analyse de I'hypothése que le vaabatique (brise de vallée) est un
mécanisme important du déclenchement de la convectioonuief Issu de I'écart de tempéra-
ture entre la surface de relief et I'air de son ambiance, o¢ pesséde une énergie cinétique qui
peut éventuellement franchir I'inhibition de la coucheitienet permettre a la convection de se
développer dans la troposphére libre. Ce phénoméne seigaoda I'échelle sous-maille néces-
site une paramétrisation spéciale dans un modéle de dictulgénérale atmosphérique (GCM).
Son absence dans le GCM est probablement a I'origine du dééanaissances des systemes
convectifs profonds dans certaines zones orographigakeke Mont Cameroun en Afrique de
I'Ouest.

Nous avons mis au point une paramétrisation des brises = \ddns le GCM du laboratoire
(LMDZ). Le modeéle permet de calculer I'énergie cinétiquebtise en fonction des caractéris-
tiques sous-maille de I'orographie (dénivellation, inelison de la pente, orientation). Le modele
consiste en une couche mince maillée longitudinalemenparige. Il est couplé avec un modele
conductif-capacitif de sol en multicouche. Le couplageedfgictué via le bilan d’énergie a la
surface de relief.

Une premiere partie de la thése a consisté a construire@ivégrce modéle en mode dynamique
(modeéle instationnaire). Des analyses de sensibilité angipaux parameétres et aux condition
d’environnement ont été effectuées. Le modéle a été ensnjianté dans la version 1D du
GCM, couplé avec le schéma de convection d’Emanuel et tasi® uh cas idéaliste d’équilibre
radiatif-convectif et le cas Hapex. La solution stationaale la partie aéraulique a été adoptée
pour le GCM. La paramétrisation a enfin été introduite danglaion 3D du GCM, en mode
diagnostique (sans couplage avec la convection). Elle mifome distribution spatiale des fré-
guences de déclenchement de la convection profonde enecmeéavec celle des observations
d’'images satellite dans la zone de I'Afrique de I'Ouest,daaTi la saison de mousson. L'effet de
’humidité du sol sur le déclenchement a été mis en évidebeaouplage avec la convection
pourra étre mis en oeuvre lorsque la climatologie de la gargiR5 du GCM sera préte. De
nouvelles données satellite de naissances a I'échelleialersnt nécessaires pour valider plus
globalement la paramétrisation de la brise.

Mots clé

paramétrisation dans GCM, déclenchement de convectidarate, effet thermique de I'orogra-
phie, vent anabatique, hétérogénéité de surface, Afrigugdiest, mousson






Abstract

The PhD work is based on the hypothesis that anabatic windea(ley breeze) is an impor-
tant mechanism of deep convection triggering. Induced bytémperature difference between
the mountain surface and the environmental air, anabaticisvown a kinetic energy which
may eventually overcome the Planet Boundary Layer inlmbiiCIN, Convective Inhibition)
and allows the associated convection to develop into theetfiigosphere. This sub-grid scale
phenomenon needs a special parametrization in generalation models (GCMs). Its lack
of representation in present GCM versions is thought of dpdlire cause of the deficit of deep
convection systems genesis observed in certain orog@mooes, as Mount Cameroun in West
Africa for example.

We have designed and built a valley breeze parametrizaticen GCM (LMDZ). The model
computes kinetic energy of the valley breeze in relatiorhtodub-grid scale orographical char-
acteristics (elevation, slope, orientation). It consistsa grid slim layer along the mountain
surface. It is coupled with a multi-layers conductive-aafee soil model. The coupling is
accomplished by using the energy budget at the surface ohthumtain.

The firt part of the thesis consists in building and validgtthe model in the dynamical mode
(unstationnary model). Systematic sensitivity analysighie principal parameters and to the
environmental conditions has been performed. The modetiheasbeen implemented in the 1D
version of the GCM (SCM, Single Column Model), coupled whie Emanuel deep convection
scheme, and tested against a radiative-convective equitibcase and the Hapex campaign
case. The stationnary solution of the aeraulic part of theehbas been adopted for the GCM.
The parametrization finally has been introduced in the 3Bivarof the GCM, in the diagnostic
mode (without coupling to the convection process). It gaspatial distribution of the triggering
frequency of deep convection in coherence with that of thellga image observation in the
West Africa region, during the West African Monsoon seas®he effect of soil humidity on
triggering has in particular been brough to light. Couplingh convection shall be launched
when the tuning of the climatology obtained with the AR5 i@nsof LMDZ will be ready. New
satellite data analysis of the convection genesis at thiwade scale will be necessary for the
full validation of our parametrization in GCM.

Key words

parametrization in GCM, deep convection triggering, oamirical thermal effect, anabatic wind,
surface energy budget, West Africa monsson
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1.1. Domaine d'étude

1.1 Domaine d’étude

Les processus de convection nuageuse sur les contingpitsaiu@ jouent un rdle impor-
tant tant du point de vue climatique que du point de vue huntameffet, d'une part,
ils constituent le principal mécanisme de redistributierl’dnergie solaire absorbée au
sol dans la troposphére et participent a la circulation aleribspheére des tropiques vers
les latitudes moyennes. D’autre part, les processus ctifsveont a I'origine de la plus
grande partie des précipitations sur les continents teapi¢Houze 1981). Ces précipi-
tations sont souvent dues a la convection profonde orgaeiséystémes convectifs de
méso-échelle (MCS, mesoscale convective system). Ceredepossedent une cycle de
vie de quelques heures a plusieurs jours. lIs naissenssaoi, se déplacent, voient leur
taille varier au rythme des conditions de grande échellénatement meurent. Ainsi,
I'histoire de la convection profonde commence par leurseaise.

Le but de cette thése est d’analyser et de représenter dansdgle de climat un mé-
canisme qui joue un réle important dans l'initiation destéyges convectifs : le dé-
clenchement de la convection profonde par les vents amplestie long des pentes de
montagnes soumises au cycle diurne du rayonnement solaire.

Cette these se situe dans le cadre du programme AnalysealMaiglinaire de la Mous-
son Africaine (AMMA, 2001-2010) et plus particulierementsein du groupe "interac-
tion de la surface continentale et de 'atmosphere” .

Avant d’aborder notre étude proprement dite, précisonsigsts dont nous parlons.

1.1.1 Convection profonde

La convection nuageuse est un phénomeéne associé a dests@transphériques as-
cendants saturés (par opposition a la convection sechelgquelle I'air des courants
ascendants reste clair). Les profondeurs des nuages ¢idsnsent variées : a) les cu-
mulus (qui correspondent a la convection peu profonde) mpasient pas la couche
limite de plus de 1 ou 2 km; b) les cumulus congestus (cormectioyenne) atteignent
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I'isotherme OC (laquelle se situe dans les zones tropicales au voisimaekd) et c)
les cumulonimbus (convection profonde) traversent unenbgartie de la troposphére
libre, sont essentiellement composés de glace dans letie papérieure et culminent
au dela de 10 km. Sur océan, ou la couche limite atmosphédsguassez uniforme,
Johnson et al. (1999) ont montré que les profondeurs desesuagvectifs présentaient
une distribution tri-modale, correspondant aux trois gatés de nuages convectifs que
nous venons de mentionner. Sur continent, ou les épaisdewsuche limite sont plus
variées, cette séparation en trois populations est moitisi@ete. En revanche, une sé-
paration nette existe entre les systémes nuageux ou saanpsédes cumulonimbus et
les autres.

Les systemes avec cumulonimbus sont le plus souvent deésrsystonvectifs de méso-
échelle, comprenant de multiples colonnes convectivessedelumes et des courants de
densité ; ce sont eux qui assurent I'essentiel des prétgitasur les continents tropi-
caux. On voit sur la figure 1.1 un exemple de distribution detésyes convectifs sur
I'Afrique de I'Ouest. Il s'agit de I'image de Meteosat 8 detéampérature de brillance
dans le canal IR 10.8 micron, le 5 Septembre 2006 (on a clewidate au hasard et
’heure vers un moment de maximum d’activité convectiveleslzones orangées et
rouges sont des zones de nuages froids, et donc d'altiteslélievée, qui correspondent
a des cumulonimbus et a des enclumes. La structure en amasaleviection profonde
est bien visible.

1.1.2 Zones d'intérét : Continents tropicaux

Les zones continentales tropicales, auxquelles notreed@sidconsacrée, présentent une
grande variété de situations, allant des foréts tropicdl&sazonie ou du Congo aux
zones arides comme le Sahel et aux déserts comme le Sahecades/reliefs allant
de grandes plaines marécageuses, comme le Paranal ay Brésd reliefs modérés,
comme la plateau de Jos en Afrique ou la chaine des Aravalihé®s, et aux hautes
montagnes des Andes ou de I'Himalaya. Nous passerons napiden revue toutes ces
situations dans les annexes ; mais le plus gros de notre éstigidus limité et concerne
uniguement I'Afrique de I'ouest. Ceci nous permet d’ugligles observations dans un
contexte de climatologie régionale et plus particuliéreties études et observations




1.1. Domaine d'étude

FIG. 1.1 —Image MSG de la température de brillance dans le canal 10.8 microns, le 5
septembre 2006 a 17 :30. Seuils : -40C/-46C (jaune) ,-47C [-53C,-54C/-60C,-61TC/-65TC
(orange), -67TC/-76TC, < -77T (rouge).

effectuées pendant la campagne AMMA (Analyse Multidisngile de la Mousson
Africaine) de I'été 2006 (Janicot et al., 2008).

La région de I'Afrique de I'ouest connait elle-méme une giarariété de situations :
sur la céte guinéenne les pluies sont abondantes, alors §alael I'aridité est telle que
les cultures sont tres dépendantes du bilan annuel despRmeir ce qui concerne le
relief, il y a des montagnes élevées, soit tres arrosées eol@ilont Cameroun, soit
trés arides comme I'Air, et des reliefs modérés comme leplate Jos. Ainsi I'Afrique
de I'ouest présente déja le large éventail de conditionsssires a notre étude. C’est
la zone de la mousson africaine; la saison des pluies s’@entliin a Octobre; les
précipitations y sont dues essentiellement a des systemésa-échelle se propageant
d’est en ouegtMathon et al., 2002).

1.1.3 Genese des systemes convectifs

La genese des systemes convectifs se déroule en plusieagssgphapparition des pre-
miers cumulonimbus; la précipitation induit des descedtas froid par évaporation,
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créant des courants de densité. Ceux-ci en s’étalant smtl€sir du bas de la couche
limite et permettent I'apparition de nouveaux cumulonimbdinsi se crée un systeme
convectif constitué d’'un ensemble de cumulonimbus, deasdarde densité et d’en-
clumes. Les courants de densité peuvent fusionner, donmenforme plus organi-
sée au systeme; ceci se produit en particulier en présencisalbement. L'ensemble
cumulonimbus-courants de densité forme un systéme autetenu : les descentes pré-
cipitantes issues des premiers alimentant les seconds,seulevement provoqué par
les courants de densité induisant la naissance de nouvaaudanimbus.

Processus de soulévement initial

Aussi bien lors de la phase initiale que pendant la vie dwesystconvectif, I'existence
du systeme repose sur la création de nouveaux cumulonimtass;a-dire sur le dé-
clenchement d’ascendances convectives profondes. Leaniséwes de déclenchement
sont nombreux. lIs passent tous par un processus de sowdaveermettant a des cou-
rants issus du bas de la couche limite d’atteindre leur mivdeaconvection libre. On
vient de mentionner les courants de densité comme mécanisrdéclenchement per-
mettant la survie du systéeme. Un autre mécanisme partidgsurvie du systeme, c’est
I’émission d’ondes de gravité, soit par les colonnes catiwes, soit par les courants de
densité. Mais pour que la convection apparaisse, il fautroogssus de soulévement
initial. C’est ce probléme de déclenchement initial petardtla naissance de systémes
convectifs que nous abordons avec les vents anabatiques.

1.1.4 Brises de vallée (Vents anabatiques)

Les vents de pente constituent un phénomene bien connuneatalogie et en météo-

rologie. Ce sont surtout les vents descendants (les vetdabatiques, constitués d’air

froid dévalant des montagnes) qui sont connus, a cause deitdence et des dégats

gu’ils peuvent provoquer. Mais les vents ascendants (lats\enabatiques, qui appa-
raissent le long de pentes chauffées par le soleil) sonestuwentionnés comme cause
de soulévements déclenchant la convection profonde. Ddgle®simples de ces vents
ont été élaborés pour en analyser le comportement souvehatsre.
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Si le réle des vents anabatiques dans le déclenchement davaation profonde est
souvent évoqué dans les publications relatives a I'observae la convection nua-
geuse, il est peu mentionné dans le monde des modeles dé dimatre connaissance,
ce mécanisme de déclenchement n’est pas représenté danedékes de circulation
générale atmosphérique (GCM, Global Circulation Modeles GCMs discrétisent la
surface terrestre en mailles de taille caractéristiquek?00Pour de tels modeéles, aussi
bien la convection profonde que les montagnes ou appandikesevents anabatiques
sont d’'une échelle bien inférieure a la taille de la mailienééntaire. Leur représenta-
tion releve donc de modeles spécifiques : ce sont des parsatidins physiques. L'un
des objectifs de cette thése est I'élaboration d’une pariagon des vents anabatiques
pouvant étre couplée a la paramétrisation de la convectilisée dans le GCM du LMD
(LMDZz4) afin d’y exprimer le déclenchement convectif.

1.2 Observation de déclenchements de la convection pro-
fonde

1.2.1 Archives en climatologie : Télédétection

Les observations in-situ de déclenchements de conveatidormle sont difficiles a réa-
liser, puisque les déclenchements non-orographiquesrantistribution spatiale trés
dispersée et que les déclenchements orographiques onpéeuéfinition, dans des
zones peu commodes d’accés. De ce fait, il a fallu attendrarieées 70 et les données
a haute résolution spatiale et temporelle de satellitestgéonnaires pour analyser les
phases de développement de convection nuageuse sur desdmt800 km de dia-
metre (Gibson and Vonder Haar, 1990), puis grace au dévetoppt des techniques
de “back-tracking” identifier précisément la trajectoitd’mtensité de chaque systéme
convectif de méso-échelle Mathon et al. (2002), remontesi aileurs lieux de naissance
et, finalement, dresser des cartes de fréquence de naissbéckeelle d’'un continent.
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Corrélation entre topographie et convection profonde

De nombreux processus de déclenchement de convectionéo@tugliés ou supposeés :
les thermiques de couche limite (Rio and Hourdin 2009), &gtogénéités de tempé-
rature ou d’humidité de surface (Clark et al. 2004, Hanesia&l. 2004, Taylor et al.
2010, Taylor and Ellis 2006), I'orographie, les ondes de/ijgaémises par la convec-
tion (Colby, 1984) , les courants de densité. Dans tous aeepsus, ceux liés au relief
sont les seuls a provoquer des déclenchements a des pegifographiques fixes. Cette
caractéristique en fait une cible privilégiée pour les étidar observation satellite.

Colorado: Partant des observations du satellite GOES, Gibson andévdtaar (1990)
ont réalisé uneétudestatistique a petite échelle sur un seul été analysantreeligre
I'orographie locale et la fréquence de naissance des ardg@sontrent qu’il existe une
forte corrélation des nuages avec les reliefs locaux, queelirrence de petits cumulus
I'aprés midiprécéde I'orage, et que ceux-ci sont d’autant plus préspreida dénivella-
tion du relief a petite échelle est accentuée.

Afrique de I'ouest: Rowell and Milford (1993) ont établi une carte de la densi&
naissance des MCS et montré que les zones ou le déclenchesh&éuent se situent
pres des zones montagneuses. Hodges and Thorncroft (180@halysé huit ans de
climatologie sur I'Afrique, par le projet International t8dite Cloud Climatology Projet
(ISCCP-Meteosat)) . Quatre zones d’occurrence maximunitigens dans la bande de
0°N-20°N de I'Afrique : les hauts plateaux éthiopiens, |d su Darfour, les régions du
Cameroun et de Jos et les hauts reliefs de Guinée.

Hanesiak et al. (2004) montrent que les observations ddajgement de convection
profonde au Canada sont compatibles avec I'hypothése qiéclenchement est di a
des circulations & méso-échelle, induites par des ventsatinaes ou par des gradients
d’humidité du sol.

1.2.2 Etudes de processus : Mesures in-situ

1.2.2.1 Conditions de déclenchement

L'idée générale est que le déclenchement de la convectadormte est di a des proces-
sus d’ascendances sous-nuageuses, qui atteignent ugedmeétique suffisante pour
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traverser la couche d’inversion située en sommet de coutiite |

Cette hypothése est bien illustrée par I'observation desdad Carlson (1963)r I'ef-
fet de I'inhibition sur I'extension verticale de la brisedalée : ils observent une décélé-
ration brutale de la brise au niveau d’érosion, a la base dedahe d’inversion du som-
met de la couche limite. Lorsque I'énergie cinétique de isebest plus forte que l'inhi-
bition, elle peut progressivement atteindre son niveauothwexction libre et déclencher
des processus aboutissant a la convection profdreteobservations d8un and Ogura
(1979)qui mettent en évidence le mécanisme de soulévement lieériskade mer : la
convection commence lorsque I'air soulevé par la briserdts®n niveau de Convection
Libre (LFC). Elle est confirmée par I'analyse de Colby (1984)n cas de convection
profonde au Kansas. Il montre que la convection se décletahg la zone ou l'inhibi-
tion convectivé est minimum. La convection se déclenche lorsque I'énerigiétique
des courants verticaux de couche limite devient plus foue lgnhibition convective.
Des analyses plus formelles ont ensuite confirmé cetterviflans une simulation de
convection apparaissant le long d’'une “dry line” avec le glednéso-échelle RAMS
a 1 km de résolution, Ziegler et al. (1997) montrent que lasoadnvection nuageuse
se développe, les courants ascendants sont d’énergiga@@ius grande que l'inhibi-
tion convective. Ces courants sont d’échelle kilométridtrdin Mapes (2000) exprime
le déclenchement de la convection en fonction de I'intobitconvective et de I'éner-
gie cinétique des courants de couche limite qu’il baptiseefgie de déclenchement”

(triggering energy).

1.2.2.2 Effet thermique de I'orographie

Les observations in-situ ne sont pas tres fréquentes, esapportent des informa-
tions directes sur I'évolution des brises de vallée.

Arizona : La campagne CuPIDO (In situ and Doppler Observation) a énéluite

pendant la saison de mousson Américaine 2006 sur le mona Eatélina au sud de
I’Arizona, avec pour objectif d’étudier la formation et Vélution des nuages convec-
tifs générés par I'effet thermique de I'orograph&ehnder (2006) a montré les résul-

inhibition convective (CIN en Anglais) est le travail qu'effectuent les forces de flottabilité
lorsqu’une particule soulevée adiabatiquement depuis le bas de la couche limite traverse la
zone de flottabilité négative que constitue la couche d’inversion.
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tats d'une analyse de photos par photogrammeétrie donraattifides des thermiques
nuageux aux alentours du sommet, qui permettent d’évalimerisité de I'activité
thermo-orographique de la montagne. L'analyse du 26 3@bD@5, par vents synop-
tiques faibles, avec des mesures en vol pres de la montaguera lies indications d’un
renforcement progressif de la brise de vallée par échaefferet humidification de la
couche de surface du mont, avant déclenchement d’un oragje ladalesGeerts et al.
(2008) ont analysé la perturbation de la pression atmogplea partir des mesures des
stations météorologiques a proximité, et ont calculé ledge de vent anabatique par le
flux sensible a la surface du relief et la fluctuation des ctsadgpression.

Afrique de I'Ouest :Diongue (2001), Diongue et al. (2002) ont étudié la varighde
la mousson africaine par comparaison entre modéles (a éddmles emboitées) et
observations dans un cas de ligne de grains pendant la campbsgPEX (Hydrologic
Atmospheric Pilot Experiment). lls montrent que le déclement de la convection
dépend de trois facteurs : le forcage thermique orograghitjadvection de la couche
de mousson par le sud; les courants de densité.

Cycle diurne  Limportance de I'effet thermique orographique est I'hyipdse la plus
vraisemblable pour expliquer les observations du cyclengildu déclenchement des
événements convectifs. Ainsi Gibson and Vonder Haar (19€¢ cités trouvent un
maximum de naissances vers 15h locales. Hodges and Thtirfi®97) trouvent aussi
que les déclenchements ont un maximum I'apres midi.

1.2.2.3 \ents anabatiques

Ces observations révélent un réle important des effetsrtigeres du relief dans le dé-
clenchement de la convection profonde. De facon plus méleis diverses analyses sont
compatibles avec I'hypothése suivante :

L'élévation de température des pentes montagneusestérmhuile flux solaire qu’elles
absorbent, provoque I'apparition de vents de pente aso&h{zu vents anabatiques ou
encore brises de vallée). Ces vents induisent des cironkéi méso-échelle. Le déclen-
chement de la convection survient lorsque les énergiegigues de ces circulations
dépassent 'inhibition convective.
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Nous faisons donc I'hypothese que les vents anabatiqueditt@mt I'un des méca-
nismes importants de déclenchement de la convection ptefddous nous tournons
maintenant vers la question de la modélisation de ces veémts kur représentation
dans des modéles de climat.

1.3 Modélisation des déclenchements dans un modeéle de
climat

On a dit au début de cette introduction I'importance des ggeuas convectifs profonds
dans les précipitations des zones tropicales et dans Istriedtion de I'énergie solaire
absorbée au sol et, par suite, dans la circulation atmospieerLeur représentation
constitue un élément clef des modeles de climat.

1.3.1 Modeles de Circulation Générale Atmosphérique (GCM)

Un modele de circulation générale atmosphérique calcé®lution temporelle des va-
riables météorologiques (vent, humidité, températuresgion) a partir des principes
généraux de conservation de I'énergie, de la quantité devemoent et de la masse. Les
GCM atmosphérigues se composent de deux sous-modélegsaupl "partie dyna-
mique" et la "partie physique". La partie dynamique déteenia circulation générale,
c’est-a-dire la pression au sol, les champs de vitessemidité et de température a
I'échelle résolue par le modele (100 km a 300 km), sur toutiddey Le modele ma-
thématique de la partie dynamique est constitué des éqsati&uler, dans lesquelles
figurent des termes source représentant I'effet des prosetéchelle non-résolue par
le modele. La partie physique est composée de "paraménsgihysiques”, lesquelles
ont pour but de représenter 'effet des processus d’échelferésolue (e.g. couche li-
mite, convection, échanges radiatifs, ...) sur les vaemle grande échelle.

Ce découpage correspond a une hypothése de séparationléElie est trés évidente
dans le cas des processus de couche limite ou de rayonnemegstbeaucoup moins
évidente dans le cas de la convection profonde pour lageslEnclumes et les courants
de densité sont des objets qui peuvent étre aussi bien di&oésolue que non-résolue.
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Néanmoins, on considére dans les modéles de climat quenggi¢hese de séparation
d’échelle est valide dans tous les cas.

1.3.2 Représentation de la convection

Le constituant élémentaire de la convection profonde estifeulonimbus, nuage de
diametre et de hauteur de I'ordre de 10 km. Il s’agit clairatriéun objet de taille trés
inférieure a la maille d’'un modéle climatique, et dont larésgntation doit faire I'objet
d’'une paramétrisation c’est-a-dire d’'un modele partiel §théma convectif) dont la
fonction est de calculer I'effet des processus convedtif$es variables d’état du GCM.
La structure interne du schéma peut étre tres complexel{tssa de Kerry Emanuel que
nous utilisons dans LMDZ comporte plusieurs centaines dablas décrivant les divers
courants convectifs), mais son action dans le modele datBmrésume a son effet sur
les variables d’état : chauffage, humidification et tramsge quantité de mouvement.
Ces contributions aux évolutions temporelles des diveradables d’état s’appellent
les tendances convectives.

La paramétrisation de la convection utilisée dans LMDZ corteune version adaptée
du schéma d’Emanuel (Emanuel, 1991, Emanuel and ZivkoeitiRan 1999). Souli-
gnons en quelques traits importants :

O 1l s’agit d’'un schéma en flux de masse ('"Mass flux scheme’, gieis), c’est-a-dire
que les flux de masse des courants convectifs sont explieitecalculés et que les
tendances de température et d’humidité sont expriméesnetido de ces flux.

[0 Toutes les tendances sont proportionnelles au flux de massedrants ascendants
a la base des nuages convectifs. La détermination de ce flmadseVig (exprimé
en kg m?2 s1) constitue ce que I'on appelle dans le jargon des modélisata
"fermeture” du schéma convectif. Décrire la vie d'un syseconvectif aprés sa
naissance se ramene, dans cette représentation, a sif@utduntion temporelle de
Mg pendant sa vie.

[0 Ladétermination de la naissance et de la mort de la convegtafonde constitue ce
gue les modélisateurs appellent le "déclenchement". @reptobléme distinct de la
détermination de I'intensité de la convection. Nous allpmevenir dans un instant.

0 Le schéma représente d'un coté les courants saturés (n)ageugénéral ascen-

11



1.3. Modélisation des déclenchements dans un modeéle de clitm

dants, et, de l'autre, les courants descendants insatwggs par I'évaporation des
précipitations tombant en air clair. L'effet des courarasusés, censé représenter
I'effet combiné des multiples colonnes convectives dedasypirofondeurs et des en-
clumes, est principalement un effet de chauffage et d’assgent de la troposphére
libre. L'effet des courants insaturés est un effet de rdfssiement, particulierement
fort sous la base du nuage ou la totalité des précipitatiengtsouve en air clair.
Cette représentation des descentes insaturées est uméléssentiel du schéma
d’Emanuel. En particulier, elle a permis de coupler ce schéwec la paramétri-
sation des courants de densité de Grandpeix and Lafore Y20Xerandpeix et al.
(2010).

[0 Au schéma convectif proprement dit est maintenant couplgmtamétrisation des
courants de densité.

[0 Les adaptations que nous avons apportées au schéma cbpoetetnt essentielle-
ment sur le déclenchement et la fermeture. Nous allons lesreélus en détalil, et
particulierement la partie concernant le déclenchemensgop’elle touche directe-
ment a I'objectif de cette these.

Nécessité de la paramétrisation

Les considérations précédentes expriment ce que I'on gibappeler la nécessité tech-
nique des paramétrisations : il existe des processus sailerat il faut représenter
leurs effets sur les variables du modeéle. On peut avoir utre &ision de la place des
paramétrisations dans la modélisation climatique. Conennedntre la figure 1.2 les dif-
férentes échelles spatio-temporelles des phénomeénesatdsvropicaux interagissent.
Il y a d’abord l'interaction la plus évidente et la plus coenailant des grandes vers
les petites échelles, les premiéres modulant les secokidésil y a aussi le processus
inverse dans lequel les petites échelles agissent surdesgsus a plus grande échelle
(Hourdin, 2006).Slingo (2003) a démontré I'importance de représenter lesgasus
de méso-échelle, par exemple les brises de mer et les ondgauie, dans un modéle
de climat. L'absence de paramétrisation de ces processuscpaser des problemes
de bilan de chaleur et d’eau dans les circulations tropiealglobale.Citons aussi la
perturbation des Ondes d’Est sur I'Afrique de I'Ouest par $gstémes convectifs qui
les accompagnent, ou I'effet déclencheur des coups de ‘@mest sur le phénomene
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Interactions between space and time scales
of tropical convection: Linking THORPEX and WCRP

Modulates actiity
£. extrafmjoical effects,

il

|ks.tn.-as.onal Cycle

| Diurnal Cycla|~ -~
-

-

Westerdy Wind Events excite ocean Kelvin waves

1-100 km 100's km 1000°s km 10,000's km
Hours Days Weeks Months

FIG. 1.2 —Caractéristique continue de la convection tropicale et des interactions entre diffé-
rentes échelles spatio-temporelles, Workshop on the Organization and Maintenance of Tropical
Convection and the Madden Julian Oscillation, 2006.

El Nifio. Les mécanismes de déclenchement de la convectaormte constituent un
exemple particulierement clair de cette action des petites les grandes échelles : les
processus de déclenchement se produisent a une échelleevidéscelle des courants
dans les cumulus de couche limite, c’est-a-dire 100 m et Tutes ; ils déclenchent la
formation de cumulonimbus d’échelle caractéristique 10kmne heure, lesquels vont
s’organiser en MCS d’échelle caractéristigue 100km etques heures. Ainsi, le pro-
cessus paramétré apparait comme un acteur important degfrésentation de toutes
les échelles spatio-temporelles.

1.3.3 Déclenchement et fermeture

Déclenchement : ALE > CIN Les parametres essentiels des conditions de déclenche-
ment sont donnés dans la figures.

La partie "déclenchement et fermeture” du schéma convactibur but d’exprimer
la possibilité de la convection profonde et son intensit@®les schémas fondés sur
le quasi-équilibre entre la convection profonde et les damts de grande échelle, le
déclenchement et la fermeture sont simplement exprimésration des variables de
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troposphére libre

Convection

couche d’'inversion

.~ T constant

couche limite
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FIG. 1.3 —Schéma de déclenchement de la convection profonde : (Skew-T diagram). En ab-
cisse inclinée : la température, en ordonnée : la pression en logarithme. ligne noire : la tem-
pérature virtuelle de I'environnement Tyeny; ligne bleu : la température virtuelle d’'une particule
montant adabatiquement T, aqiab; ligne rouge : la température virtuelle d’'une particule réchauf-
fée par la source d'énergie de la brise de vallée Typeateq. LCL (Lifted Condensation Level) est
le niveau de la condensation ; LFC (Level of Free Convection) est le niveau ou la flottabilité de
la particule cesse d'étre négative dans la couche d’inhibition; La CIN (Convective Inhibition)
correspond a la zone de flottabilité négative au-dessus du sommet de couche limite, la CAPE
(Convective Available Potential Energy) est I'énergie potentielle associée a la zone de flottabi-
lité positive dans la troposphére libre. La ALE (Available Lifting Energy) est I'énergie potentielle
d’'une particule soulevée associée a la zone de flottabilité positive en-dessous de la couche
d'inversion. La convection est déclenchée lorsque ALE > |CIN|. Elle se développe alors éven-
tuellement entre le niveau de condensation (la base des nuages) et le niveau ou la particule
rencontre de nouveau une flottabilité nulle LNB (Level of Neutral Buoyancy, approximativement
le sommet de nuage) dans la troposphére libre.

14



1.3. Modélisation des déclenchements dans un modeéle de chitm

grande échelle (profils verticaux de température et d’hitshgssentiellement). Sur les
continents, I'inhibition peut étre importante et on ne peas considérer que la convec-
tion est en quasi-équilibre avec la grande échelle : lor$gid| = 50 J/kg par exemple,
la convection profonde est impossible en I'absence de otaide densité ou d’un re-
lief fournissant le soulevement nécessaire pour vaindte gehibition. Pour représenter
I'effet des processus de soulévement sur la convectiompdgf, Grandpeix and Lafore
(2010) ont introduit deux variables d’interface : I'énexgie soulevement (ALE = Avai-
lable Lifting Energy) et la puissance de soulévement (ALPvailable Lifting Power).
La nécessité d’utiliser au moins deux variables pour repites les processus de soulée-
vement apparait dans I'analogie avec une pompe alimemntget d’eau présentée dans
lafigure 1.4 . Dans le cas de la pompe, il est clair que la ctpduijet a atteindre la hau-
teur désirée dépend uniguement de la vitesse du jet a la gortuyau, alors que le débit
dépend aussi de la puissance de la pompe. De facon analeglée/énchement convec-
tif va étre exprimé en fonction de I'énergie de soulevemenE Aqui est de 'ordre de
I'énergie cinétique massique, au niveau de condensatemascendances induites par
les processus de soulevement; ALE s’exprime en J/kg) eelisité convective va étre
exprimée en fonction de la puissance de soulévement ALP (emf)\MMais, bien sur,
seule I'énergie de soulevement nous intéresse ici.

Le critere de déclenchement proposé par Grandpeix and ¢ g#10) est ALE +
CIN > 0, ou ALE est I'énergie cinétique maximale des ascendanuhstes par les
processus sous-nuageugkfigure 1.3. Ce critére s’applique de la méme maniere lorsque
plusieurs processus de soulevement sont en jeux : on agapgiecessus numékaine
énergie de soulevemeALE et la ALE s’exprime par ALE = max(ALEy). L utili-
sation de ce critere de déclenchement suppose qu'’il n’y anguvaleur d’inhibition
convective pour toutes les ascendances. Ceci n’est pasitsigvident et nous verrons
en particulier que plusieurs inhibitions sont pertinengesr les brises de vallée.

Cohérence de la formulation avec des analyses d’observati®s On a vu dans la sec-
tion 1.2.2.1 que les analyses d’observations de déclenafitedie convection profonde
lié au relief font appel a I'idée que les écoulements meswiée engendrés par les
vents anabatiques atteignent des vitesses verticalesasués pour vaincre I'inhibition
convective. Cette image est trés proche de celle corregporadia formulation du dé-
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Wake

N

FIG. 1.4 —Analogie entre une pompe alimentant un jet d’eau et un courant de densité assurant
le maintient de la convection profonde. (a) La pompe (puissance P) fournit un débit M avec une
énergie cinétique K ; une fraction k (le rendement du moteur) de P est convertie en puissance
du jet MK. La douche est déclenchée lorsque K > gh. Le débit est donné par M = kP/K. (b) Les
courants de densité (“Wakes”, en anglais, dans la figure) fournissent une puissance R, et sou-
lévent I'air incident sur le front de rafales avec une énergie cinétique K = (1/2)C? (I'énergie de
soulévement ALE). Une fraction k,, de R, est convertie en puissance des courants ascendants
(la puissance de soulevement ALP). La convection est déclenchée lorsque K > |CIN|. Le flux de
masse Mg & la base du nuage est donné par : Mg = kyPy/(2w3 -+ [CIN|), qui est trés semblable a
la formule pour le jet, & 'exception du terme 2wj au dénominateur qui représente I'énergie ciné-
tique des courants ascendants au niveau de convection libre et I'effet de la dissipation. (extrait
de Grandpeix and Lafore, 2010).

clenchement utilisée dans notre version adaptée du sch&meaduel, a savoir que les
processus sous-nuageux fournissent une énergie cinétigseulevement ALE et qu'il

y a déclenchement lorsque ALE+CIN > 0. La différence priatépréside dans I'ab-

sence des écoulements de méso-échelle dans la formulatiioee On peut cependant
penser que les énergies cinétiques des écoulements a ol &ont du méme ordre
de grandeur que les énergies cinétiques des vents anasatjgues ont fait naitre. Ceci
sera a vérifier au vu des résultats de simulation.

Nous supposons maintenant que I'énergie cinétique des agrtbatiques est un bon
candidat pour I'énergie de soulévement ALE et nous passome @gremiéere approche
de ce que peut étre une paramétrisation d'une brise de \allgent anabatique.
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par les vents anabatiques

1.4——Une nouvelle paramétrisation : Déclenchementde la
convection profonde par les vents anabatiques

La source premiére de la brise est I'ensoleillement deaitesrinclinés : I'écart de tem-
pérature entre la surface du sol chauffé par le soleil atdiail’environnement au méme
niveau induit un mouvement ascendant dans une couche, épaisiseur est de I'ordre
de 100 m (Hunt et al., 2003), qui constitue la brise de vallés.parametres importants
conditionnant les brises ont été déterminés par Whitemdm#dwine (1986) lors d’'une
analyse détaillée de I'ensoleillement local dans les Alpeésidionales de Nouvelle-
Zélande. Ce sont : la pente et son rapport d’aspect, I'aldedsurface, la dénivellation,
la nature du terrain (indice foliaire, humidité) — paranestgue nous prendrons globa-
lement en compte. Par contre, des aspects plus fortemegndépts de la typologie fine
des reliefs comme les ombres projetées et I'angle solideudadu ciel demandent une
topographie trop fine pour étre envisagées dans ce trawaiiature du terrain concerne
d’'une maniere générale le modele de terrain du GCM et peut 8tva pris en compte
dans I'avenir (modéle ORCHIDEE de sol végétalisé).

Plusieurs auteurs ont construit des modéles de vent agabasioit analytique$fandtl
1942 Hunt et al. 2003, Bastin and Drobinski 2005), soit dissgi(modele de type LES
de Schumann, 1990). Les modéles analytiques considérelrise établie ou la vitesse
et I'épaisseur ne varient pas le long de la pente, et donc tise fui ne change pas
avec l'altitude. lls ne peuvent donc pas représenter lalsiéitésde la brise au structure
thermo-dyanmique de la couche limite, dont 'importancepsirtant soulignée par
Whiteman and Allwine (1986). Pour la construction de notcaliéle, nous allons utiliser
les résultats des auteurs précédents et faire les mémeasxapption de I'écoulement
laminaire, sauf que nous traiterons la brise depuis sorpégine et non lorsqu’elle a
atteint une vitesse constante.

En ce qui concerne les modeles discrétisé, citons Feddrand Shapiro (2009) qui
ont étudié les écoulements anabatiques le long des peméseres a 30 degrés par
simulation numérique directe 3D (équations de Navierd&teravec I'objectif de carac-
tériser les grandes structures de I'écoulement pour lempatrisations. Ils trouvent des
écoulements quasi stationnaires avec des oscillationss lie nous n’envisageons pas
de modélisation de la turbulence de petite échelle dangs modidele de brise, les fluc-
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tuations et oscillations trouvées justifient un réglagespms de l'intensite de la brise

dans nos paramétrisations, dans la mesure ou ce sont les btaistiguement les plus
actives qui nous importent. Nous donnerons un calcul dédgdr grandeur de ces effets
aux chapitre Il et Il.

Enfin, pour ce qui concerne la compréhension des effets tapbgjues 3D, Rampa-
nelli et al. (2004) ont effectués des simulations 2 et 3D ddeglux et de vallées. lIs
montrent les effets de subsidence compensatoire a la lmspeut voir cependant que
les isothermes de I'environnement des brises restent rdoast affectées a proximité.
Par suite, dans ce premier travail, nous considérerons’goa@ronnement de la brise
est donné par la grande échelle du GCM.

Notre objectif en effet est non pas de développer une pareaibn de la brise pour
améliorer le modéle de couche limite atmosphérique, mais pendre en compte les
effets topographiques sur le déclenchement de la convea®que nous abordons a
présent.

Les observations en Arizona de Zehnder (2006) montrent guiste des cas ou le
lien entre I'effet thermique de I'orographie de petite dtehet le déclenchement de la
convection profonde est évident. Mais ces cas sont mélés,lda simulations GCM, a
des cas ou le déclenchement de la convection est favoridé pelief de I'échelle ré-
solu. Ainsi, dans les simulations effectuées avec le GCM [ZMBans paramétrisation
de I'effet thermique du relief sous-maille, on constate taximum de déclenchement
de la convection profonde sur les reliefs. Ceci est dO augiadt la CIN est minimale
au-dessus des reliefs, par suite du soulevement de grahdbeéce qui facilite le dé-
clenchement convectif. Le réle d’une paramétrisation deleiehement de la convec-
tion par I'orographie sous-maille sera donc plus faciletpenceptible dans des cas bien
particuliers. Il s’agira de cas ou le soulévement de grawtielée n’est pas trop fort, ce
qui exclut les grands massifs montagneux, et ou I'inhibitiGest pas trop faible, ce qui
exclue les régions trop humides. On cherchera donc leseaffeta nouvelle paramé-
trisation dans les zones arides au relief modéré. Par exeriepplateau de Jos ou les
montagnes de I'Air devraient étre de bons candidats.
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1.5 Organisation du manuscrit

Nous allons construire un modéle représentant I'évolutfoame brise de vallée depuis
son origine jusqu’au sommet de la montagne, couplé avec delmade sol.

Au chapitre II, nous rassemblons les hypothéses nécessaires a la reptiésenta-
thématique du modele de brise de vallée. Pour le faire, uat/sa bibliographique
est conduite en dégageant les principales caractéristagierise connues par observa-
tions ou par étude de modeles. Une fois le systéme assenmaé@nalyse des ordres
de grandeur en jeu permet de vérifier le réalisme du modélatei@er sa traduction
numerique.

Le chapitre lll consiste en une premiére implantation du modele mathéueatigns un
logiciel permettant d’obtenir des simulations en régimaaiyique du systeme couplé
de brise-sol. Une analyse systématique des sensibilitéaiies du modele aux prin-
cipaux parametres et caractéristiques de I'environneresinéffectuée, qui permet de
s’assurer de la relevance du modéle numérique vis a vis dypadement physique
attendu de la brise. Ces épreuves sont effectuées poueptsasialeurs de pente. Les
parameétres retenus pour le GCM sont fixés et I'hypothése die geurnante évaluée.
Le couplage de la brise avec la convection va étre abordéapitoh V.

L'implantation du modéle de brise dans LMDZ4 fait I'objet dioapitre IV . Ce chapitre
commence par un essai du modeéle de brise dans le modeleamieatiu GCM. Deux
cas sont analysés : un premier cas d’école en équilibretifadimvectif, et le cas HA-
PEX de la collaboration sur la Mousson Africaine. Enfin, lésultats préliminaires en
3D sont illustrés en mode diagnostic sur la région AMMA, cdétge par une analyse
succinte des régions tropicales visées par notre modeéle.

Nos conclusions et perspectivesarapitre V et les annexes terminent ce manuscrit.
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2.1. Modéle de brise

Charneyaux fondements de la notion de GCM a exprimé son point de vafema sur
la relation entre la Physique et le modéle : le modéle pradianalyse théorique en
permettant a la logique d’aller plus loin par réduction difodltés mathématiques. On
construit notre modéle de brise en suivant une logique plgsiui doit nous conduire
a expliquer un comportement du phénomene. Avec l'aide dueteoctalisé, on peut
éprouver les hypothéses physiques retenues et vérifienguomportement correct est
obtenu : c’est ce qui fonde tout le sens de la paramétrisation

2.1 Modele de brise

Pour concevoir une paramétrisation, I'objectif est en pegroe qui détermine le cahier
des charges; ici, il s’agit de I'impact des vents anabasgue le déclenchement de
la convection profonde. Une paramétrisation est une rept@son grossiere par rap-
port aux modéles finement maillés de la mécanique des fluidas, qui doit avoir un
contenu physique pertinent, c’est a dire ici que les cooitide grande échelle, résolues
par le GCM, mais aussi les caractéristiques sous-mailleslai sont les éléments aux-
guels elle doit réagir. Nous allons parcourir la littératour lister ces caractéristiques
de brises de vallée, observées et modélisées, comme laustrgeométrique et ther-
modynamique de brise, I'ordre de grandeur des variablesibgynamiques et de leur
évolution journaliere, I'importance des principaux pagdras etc. Apres ce parcours
bibliographique, nous donnerons une synthese de cesatifs études qui concernent
notre paramétrisation.

2.1.1 Modeles existants

1. Prandtl (1942) afait le premier modéle 1D du vent anabatiptabatique, a partir
des équations de Boussinesq, hydrostatique. |l postuleoumeément laminaire
fin ("'épaisseur est beaucoup plus faible que la hauteur d®pes) au long d’'une

1Charney : the modelisation is just an extension of normal theoretical analysis. "By reducing
the mathematical difficulties involved in carrying a train of physical thought to its logical conclu-
sion. The machine will give a greater scope to the making and testing of physical hypotheses."
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2.1. Modéle de brise

pente réchauffée/refroidie uniformément. Une solutioalgique peut alors étre
trouvée.

2. Mahrt (1982) a été cité dans de nombreux articles. Il a dome analyse d’échelle
du vent katabatique, et la solution d’équilibre (solutiamuple cas laminaire) :
par exemple pour des angles d’inclinaison de pente de 192(%F0.17) et une
hauteur de 200m, I'ordre de grandeur de I'écart de tempezagst de 3 K, la
vitesse le long de la pente est de 2 m/s.

3. Hunt et al. (2003) ont étudié la brise par pente faible°j0et présence de vent
synoptique faible, a la fois en laboratoire et par modébsatlls ont montré les
ordres de grandeur des vents anabatiques sur pente faibtedas équations sim-
plifiees de Boussinesq. lls montrent de plus 'importancéidertie du terrain
dans le prolongement de la brise en fin d’apres-midi : un neodeélbrise doit étre
couplé a un modele de terrain.

4. Schumann et al. (1987),Schumann (1990) ont fait des atioal de type LES
(Large Eddy Simulation) pour analyser une "UBL" (Up-slopeuBdary Layer).
lls ont effectué des tests de sensibilité a lI'inclinaisotedgente (de 2° a 90°) et a
I'épaisseur de cette couche limite ascendante (cf Fig. 2.2)

5. Tian and Parker (2002), Tian and Parker (2003), ont encpéigr analysé les
ordres de grandeur de I'impact de I'orographie sur le sarigent de I'inversion
par les écoulements a méso-échelle de la Couche Limite Atndosjue (CLA)
avec un modele a méso-échelle bidimensionnel. lls donnesgi ain ordre de
grandeur des écarts de température et de vitesse. Enfintilsnmnen évidence un
effet de convergence au sommet du relief.

6. Barthlott et al. (2006) (projet VERTIKATOR, Vertical Eange and Orography)
ont comparé des simulations réalisées a I'aide d’'un modékoréchelle a aire li-
mitée avec des observations. lls ont montré I'importancevéats de vallée dans
le déclenchement de la convection profonde. En outre, Igpaoaison de simula-
tions réalisées avec des résolutions horizontales diftésdes amene a conclure
que, en I'absence de paramétrisation de I'effet thermiguelief, une simulation
conforme aux observations ne peut étre obtenue qu’avecasodution suffisam-
ment fine.
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2.1. Modéle de brise

FIG. 2.1 —Expérimental visualisation(photographe) of convection above the sloped heated
plate. Thermal blobs are sliding along the plate forming the mean upslope motion, extrait de
Princevac and Fernando (2007).

2.1.2 Observations de brises de vallée

A cause de la complexité de terrain, les observations desude vallée sont rares,
et I'effet de brise est difficile & extraire des divers facted’influence. Pour tenter de
rassembler suffisamment de caractéristiques, on regasse lag observations d’autre
processus d’ascendances thermiques susceptibles thienratre compréhension des
effets de brises en général.

1. Princevac and Fernando (2007) ont fait des expériencésbenatoire, et visua-
lisent par exemple I'écoulement dans une couche limitentiegre au long d’une
pente chauffée uniformément (Fig2.1). La "brise" atmospjaé se forme pour
des pentes supérieures a 0.1 degrés dés que le chauffagke epcgiques cen-
taines dew/m?. Le réchauffement de la pente crée des turbulences theesiiqu
(blobs). Leffet de la flottabilité verticale et la force deegsion horizontale sont a
I'origine d’'un mouvement ascendant qui reste collé le loadadpente. Le trans-
port d’énergie longitudinal est le fait des rouleaux therogs.

2. Brise de mer : il s’agit d’'un phénoméne analogue a la briseatllée et dont les
caractéristiques pourraient compléter notre étude dessdfiermiques de terrain.
Et il existe peu d’observations continues qui informeralarstructure thermody-
namique a haute résolution de brise de vallée, informagpaustant importantes
pour passer d’un processus physique a un modéle mathéméiguart quelques
mesures par les stations météorologiques, a Karlsruhe Atieona). Alors que
les observations de brises de mer sont nombreuse, utiligsntadars Doppler,
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2.1. Modéle de brise

des Lidars, de la photogrammétrie, dispositifs qui peuedr installés en ligne
perpendiculairement au front de mer, plus facilement quéesureliefs. Comme
il s’agit aussi de processus thermiques, on peut tirer desnmation communes,
par exemple sur le cycle diurne, son effet sur la couche dirattmosphérique,
sur le mécanisme de déclenchement de la convection et sflu¢nce du vent
synoptique sur les brises. Dans Atkins and Wakimoto (199tirdéi une analyse
de la structure verticale des écoulements et du profil du gerlbrise de mer.
Elle montre que la zone de déclenchement des cumulus sedsitigela partie
ascendante de la ligne de brise. Le maximum de vitesse alertapparait dans
'apres-midi. On observe aussi des rouleaux de thermigaeesodche limite, en
interaction avec la brise de mer, rendant le front de brias phut a I'intersection
de deux rouleaux ascendants — (instruments : photogranemedtstations me-
téoriques, radar). L'interaction de la brise avec la Coudhgite Atmosphérique
(CLA) se produit de deux facons :

(a) verticalement, la brise approfondit localemertClaA;

(b) horizontalement, la brise interagit avec les cellulesvectives et rouleaux
de l[aCLA;

Le cycle diurne de la brise de mer est décale par rapport & dekirouleaux : les
thermiques de IELAdiminuent en fin d’aprés-midi, alors que la brise de mer esbien
en train de se renforcer.

2.1.3 Structure géometrique de brise

La figure 2.3 illustre le processus de brise dans notre maegigie cette analyse biblio-
graphique nous la fait imaginer. Dans la journée, I'endleleient réchauffe la surface
de la montagne, les flux turbulents a la surface (flux sers#tléatents) se déclenchent
quand le nombre de Rayleigh dépasse une valeur critiquefl@esréent une couche
limite thermique de surface le long de la pente, ou les graside température et de
guantité de mouvement se manifestent. L'écart de la terhpérairtuelle entre cette
couche de surface et I'environnement engendre une flatiahlilensemble de I'effet de
la flottabilité verticale et de la force de pression horizdatfait que la brise monte en
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2.1. Modéle de brise

6 = const

Figure 1. The velocity and temperature anomaly profiles {or an up-slope boundary layer at a slope with angle
@ in a linearly stratified environment, The curves represent Prandtl’s exact solutions for laminar flow.

637

FIG. 2.2 —Les coordonnées de température et de vitesse sont paralléles a la pente, celle de
la température potentielle 6 est verticale. extrait de Schumann (1990).

restant collée a la pente : la brise est un écoulement dsgpaigaible devant celle de
la couche limite de vitesse. Au bas de la pente, I'accél@ratiduit un entrainement de
I'air de I'environnement. Une fois que la brise atteint lesnet de la montagne, on sup-
pose qu’un effet de convergence entre les diverses pente®duintervient et qu’alors
sa direction devient verticale. Si I'énergie cinétiquelanalée dans la brise est capable
de vaincre l'inhibition de I'inversion, la convection pesg développer dans la tropo-
sphére libre. Dans le cas ou la brise atteint son niveau déecmation avant le sommet
de montagne, la chaleur latente libérée par le condensatigmente brutalement la
flottabilité de brise, I'équilibre entre la force de presst celle de la flottabilité dispa-
rait, la brise décolle de la surface, monte verticalemesedtansforme en ascendance
gazi-adiabatique.

Cette vision simpliste de la brise semble raisonnablemamipatible avec les connais-
sances pratiques accumulées par observation et moddtisatiest cette image phy-
sique que nous adoptons pour élaborer le modele mathéraajigrunous allons a preé-
sent décrire.

1. Ascendance individuelle
Ce modéle représente un panache entrainant individueal |poaison que la va-
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2.1. Modéle de brise

/
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| 1 i couche d'inversion
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FIG. 2.3 —Le schéma de brise de vallée, B est la force de la flottabilité, P est la force de
pression, V est le vent au long de la pente.

riable qui nous intéresse pour le déclenchement est las@tesrticale de la partie
d’ascendance de la brise. On néglige I'effet rétroactif diesgdence dans I'en-
vironnement induit par I'ascendance. Comme exemple d’effegraphique dont
nous ne tenons pas compte, la figure 2.4 illustre la naiss#inoe onde de gra-
vité par I'effet thermique et/ou orographique de relief pt&@noméne de I'onde de
gravité a suscité beaucoup d’attention pour les cherclipursintéressent a I'ef-
fet des thermiques sur la couche limite atmosphérique . efaéime principe dans
notre paramétrisation, il ne s’'agit ni de rouleaux therregjde CLA ni d’ondes
de gravité orographiques, ce qu'on cherche est dans laepamtiamont de ces
phénomeénes, un ventissu de pentes qui contient un maximgmedie cinétique
susceptible de déclencher la convection troposphérique.

2. Largeur de brise constante

On suppose que la largeur de brise efficace est I'épaisselar amiche de sur-
face sur les reliefs. Les études de mécanique de fluide (Soimymi990; Prince-
vac and Fernando, 2007; Veronis, 1970), basées sur I'expgide laboratoire ,
I'observation météorologique et des modeles physiqueglgiés ont montré une
anti-corrélation entre I'angle d’inclinaison de la pent¢'@aisseur de la couche
de surface. Dans les mesures de Schumann (1990) , I'épadssda couche li-

mite est de I'ordre de 100m. Dans l'article de Mahrt, uneelides grandeurs
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2.1. Modéle de brise

Figure 2. Schematic of gravity wave airflows lee of 2 mountain cenge. Dashed line on left indicates
vertical profile of horizontal wind speed. [From Atkinzon, (1981}, after Forchigom, (1949).}

FIG. 2.4 —Schéma de I'onde de gravité, extrait de Atkinson (1981).

de différentes sources d’observations de vents katalesgtjggn moyenne, elles
donnent une épaisseur de la couche de surface de quelques josgu’a 45m;
les couches de vent katabatiques sont par nature moinssépajse les brises
ascendantes. Ca nous donne des indices pour calibrer Era@@es de notre mo-
dele.

Nous avons pris cette largeur ou épaisseur de brise coastiiavons également
fixée & 100 m. Il s’agit néanmoins d’un paramétre incertainatee modele.

3. Inclinaison de la pente et mouvements d’origine thermique

Princevac and Fernando (2007) disent que le mouvement denswiface hori-
zontale échauffée est vertical par I'effet de la flottabjlinais des qu’il y a une in-
clinaison méme faible (la valeur critique est de 0.1°, ob&gpar des expériences)
I'effet de la force de pression horizontale va recoller leuvement le long de la
pente.

La proportion entre la force de flottabiliiet la force de la pression horizontale

P détermine si le mouvement suit la pente ou décolle et montemvection libre,
plus cette proportion est grande, plus la brise facileménobtie de la pente.

B  Rac, Pr
B _(Rac (2.1)
P ( ct ) B
3
Rac est un nombre de Rayleigh critique indépendant de la pé&ae= W,
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2.1. Modéle de brise

AT est I'écart de température entre le thermique et I'envieznent D est la va-
leur limite de I'épaisseur de la couche thermique au-dedsua surfaceg est
la coefficient d’expansion thermique,la viscosité cinématique la diffusivité
thermique ic; est une constante de I'ordre dePk,est le nombre de Prandtl, il est
fonction du fluide et pour l'air, la valeur moyenne est de B&st I'inclinaison
de la pente (faible : sii ~ ).

Ce rapportB/P décroit avec l'inclinaison de la pente : plBsest faible, plus
la brise a tendance décoller (dans le cas de la surface htaieole thermique
monte verticalement). Quand l'inclinaison de la pente esefj cette proportion
dépend du nombre de Rayleigh critique, qui est en fonctioissante de I'écart
de température entre le thermique et son environned&ntl semble toutefois
difficile d’établir un tel nombre de Rayleigh de décollemdans un modele, et
les auteurs le déterminent a partir des mesures.

2.1.4 Caractéristiques geométriques du relief

Il semble hors de portée d’'une paramétrisation a priori\d&ager de multiplier des
modéles de pentes respectant les caractéristiques salls-thoiaterrain a fine échelle,
ou du moins on espére ne pas étre obligés d’en arriver la eirdmiculer les ombres
portées etc dans un GCM. Le probleme se pose de commentraessiaractéristiques
géométriques du relief qui correspondent a un maximumgigadie I'énergie cinétique.
On s’intéresse spécialement a trois facteurs principaakauteur, I'angle d’inclinaison
et I'orientation de la pente.

Hauteur Comme il s’agit d’écoulements sur une échelle de quelqueskires, on a
pris le maximum d’altitude relative dans le maille du GCM cuomle premier facteur de
choix. Le raison est basée sur I'observation que plus la agna est élevée, plus la brise
a de chance d’atteindre son niveau de condensation. It slagie premiére estimation
qui peut évoluer a l'avenir.

Angle d’inclinaison  Malgré I'importance du r6le de l'inclinaison de pente daes |
modele (dans la Chapitre lll, trouvé comme nous le monteimer les épreuves de
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2.1. Modéle de brise

sensibilité), il est difficile de trouver la combinaison dmuleur et d’angle d’inclinaison
de la pente qui donne un maximum d’énergie cinétique a pdesrdonnées de l'oro-
graphie. On fixe une valeur globalement pour toutes les pe@emme on utilise les
données de dénivellation, si on prend une pente trop impker{aar rapport a la réalité,
lalongueur de la pente, qui fournit I'énergie va étre sost&gée. Dans notre simulation,
la valeur de I'inclinaison de la pente est fixée a 10°.

Orientation  Lorientation des pentes complique le probleme, car poaqgce mont

il faudrait accumuler sur le cycle diurne I'ensoleillemelians le sol. Pour bénéficier du
maximum d’ensoleillement, en considérant I'effet d’inedu sol, on a gardé la méme
surface de montagne, soit une pente restant face au saeti(fournante). On prétend
ainsi prendre en compte une sorte de brise moyenne ayararis@ristiques des brises
les plus actives de la maille.

2.1.5 Structure thermodynamique de brise
2.1.5.1 Processus sec et humide

Dans le modele, le processus de brise est divisé par le nileeaandensation. La partie
seche est diabatique, il y a entrainement , réchauffemémireification par le flux a la
surface (au long de la pente). La partie saturée est traii@baiquement.

1. Les équations de bilan de brise seche sont décrites daastlan 2.1.7.

2. La température de brise dans le processus adiabatique st calculé par la
conservation de I'énergie statique humide: ¢, T + LyOsat+ 9z, I'explication de
I'algorithme est dans I’Appendice. Connaissant la temipéeaon peut calculer la
vitesse verticale par la relation entre I'énergie cinétigst I'énergie potentielle :
A& = &p. & est 'énergie cinétiques, est I'énergie potentiellsy = w3 — w2,
&= [ZBdz=g ;fMdz

Ty

Dans le cas ou le niveau de condensation est plus bas que heetata montagne, on

considere qu’elle décolle de la surface de relief, montéssdement, car dans I'analyse

de Princevac et Fernando (2007) , quand la pente ne change phance de décollage
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2.1. Modéle de brise

dépend du nombre de Rayleigh, qui est en fonction croissknktécart de température
entre le thermique et son environnement. Leffet des flux uidase contribuant a la
flottabilité de brise disparait alors au profit de 'effet deleur latente.

La détermination de brise au niveau de condensation (LGLj\eau de la convection
libre (LFC) et en processus adiabatique humide est déarg Aanexe A.4, A.6 et A.5.

2.1.5.2 Convergence au sommet du relief

Au dessus du sommet de relief, I'effet de convergence quileatla symétrique de brise
change sa direction, du long de la pente a la verticale, codans les résultats de Tian
and Parker (2003) cités plus haut. La quantité de mouvenstmoaservée dans cette
transitior?

Les équations de conservation restent les mémes, car dpadilade brise au long du relief,
n'intervient dans les équations de conservation que paried des flux sensible et latent, et le
frottement paw; au dessus du relie§, n’'intervient plus .

2.1.6 Interaction entre I'effet dynamique et thermique

Le mouvement d’ascension provoqué par I'écoulement d&icontrant un obstacle
orographique est dans le cadre de l'effet dynamique que dmadt Miller (1997) ont
étudié et mis en place dans le GCM du LMD.

2Dans la couche intermédiaire ou se trouve le sommet du relief, on change la géométrie de la
maille de parallélogramme a rectangulaire, en conservant le flux de masse : viD =w; %/siné =
V\/l.@, V\/l =Vi.
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2.1. Modéle de brise

L'interaction de ce mouvement d’ascension avec le vent aige n’est pas consi-
déré dans notre paramétrisation : on suppose dans ce piteavigit que ces effets sont
a considérer aprés le succés éventuel de cette paramétriparement thermique. Il
s’agit d’un probleme qui combine les effets statistiquesrtiiques et orographiques et
qui dépasse largement le cadre de notre travalil.

2.1.7 Equations de bilan
2.1.7.1 Equation différentielle générale

On peut rassembler les équations de conservation de nottelendans le systéme sui-
vant

0.v=0 22
0(9—?+(v-m)w:ﬁ '

ou V est la vitessey est la grandeur conservative , qui dans notre modele estasoit
vitesse au long de la pentesoit la température potentiel®ou I'humidité spécifique
q; (v~ O)y est le terme d’advectiony est le terme source.

On néglige I'échange turbulent latéral avec I'environnatne

La maille élémentaire du modele est montrée dans Fig2.5.aoed’horizontalité des
niveaux du GCM car ils correspondent aux niveaux iso-batres mailles étant alignées
a la pente, on obtient la forme de parallélogramme de la figure

Le bilan de massédl-V = 0 s’écrit :bu = adw,

ow
“_E@

On écritle terme d’advection (v- )y en volumes finiség—“’ dans la sens perpendiculaire
ala pente, en gradiel% dans le sens paralléle a la pente :

7 _ oy Oy
(v-O)y = Ko W
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2.1. Modéle de brise

)

FIG. 2.5 —Schéma d’'une maille de brise. & est I'angle d’inclinaison de la pente, & est I'épais-
seur de la couche de brise, b= dz/sin§, a= Z/sin. w est la vitesse verticale, v est la vitesse
au long de la pente, f signifie la limite de maille ou l'interface entre deux mailles, u est la com-
posante de vitesse d’entrainement non turbulent perpendiculaire a la pente.

ce qui, utilisant la conservation du flux de masse permet ohplacer I'entrainement,
pour obtenir

ou Y est la valeur dey de I'environnement. Ou, en en recombinant les termes :

- _owy  _ow
(v-Oy= 27 L’UE

2.1.7.2 Bilan de la quantité de mouvement

Dans Mahrt (1982), le bilan de la quantité de mouvementis'&givant deux directions,
paralléle & la pent&, et perpendiculaire & la peni&, correspondant aux vitessest

U,

/ /!
dv_ 1P, 5%ing 1 v LYK
dt p 0ds 6 oan (2.3)
du  1o0p 56 '

at = pon 9g %
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2.1. Modéle de brise

Dans ce system@,0 est I'écart de température de I'air entre la couche de btiberwi-

A : 00 . .
ronnement de méme nlveegjﬁ siné est la force de flottabilité au long de la pente,
est la force de Coriolis, mais a I'échelle des écoulements tieise, celle-ci est négli-

o . v
geable. On ne considere qu’une seule épaisseur, et le terfixdle turbulentad—# est

- . 10p . :
lié au seul frottement a la surface. Le termgﬁ—z est la force du gradient de pression

perpendiculaire a la pentp,= p— p; dans le cas ou la longueur de I'’écoulement fluide
longitudinal est beaucoup plus importante que son épaissepeut faire I'approxima-
tion hydrostatique (la force de pression est en équilibecda force gravitationnelle)

2 . o 10p 00 ,
dans I'équation du mouvement perpendiculaire a la peﬂtgzo.,—n = gF cosé, et né-
. . . 10p
gliger la force du gradient de pression au long de la penéeg , comme le montre

'analyse d’ordre de grandeur ci-dessous :

Analyse d’échelle Lanalyse d’échelle est indispensable dans la modélisation atmosphérique,
Holton (1992) dit que I'élimination des termes a partir de leur importance d’échelle non seule-
ment permet de simplifier le systéme, mais aussi sert a filtrer les mouvement non-essentiels
pour nos études en météorologie ou en climatologie. Elle donne de plus des indications pré-
cieuses pour estimer les probléemes numériques sous-jacents et aiguiller vers les méthodes
numeériques appropriées.

Equilibre hydrostatique
Par définition, I'état d’équilibre hydrostatique est atteint lorsque la force de gravitation est
contrebalancée par la force de gradient de pression.

Faisons I'analyse d’échelle du systeme de brise, définissons L comme I'échelle de longueur de
pente, H comme I'échelle de I'épaisseur de la couche de brise, U comme I'échelle de la vitesse
au long de la pente ; par la conservation de flux de masse, I'échelle de la vitesse perpendiculaire
a la pente u peut étre estimée en UH /L ; on estime I'échelle lagrangienne du temps en L/U,

dv. U 5 du, UH 5 5
(@)= L/U =UYL oG = L2/u =UH/LY
s : i dv 00 .
la source de I'accélération vient de la flottabilité : O(a) < g? siné,
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2.1. Modéle de brise

dv

O(g) = U?/L, donne U < (g%6 sinéL)Y/2, donne O((;—Ltl) =U?H /L% < g% sinH /L,

o(H)/00%

5 Cosé ) = (g%e Sian/L)/(g—CosE) = ﬂtané

dans le cas ou la longueur de pente est beaucoup plus grande que I'épaisseur de brise H/L <« 1

, et/ou la pente est tres faible tané ~ 0, %tangt ~ 0, soit O(C:j—lf) ~ 0, dans I'équation 2.3 :
1op 06
O(—5y) = Olg5- cosé)

Ainsi dans la direction perpendiculaire a la pente, la compression due a la gravité est balancée
par la force du gradient de pression , le systeme est approximativement en équilibre hydrosta-
tique .

Force du gradient de pression le long de la pente
A la limite en contact avec I'environnement et a la surface horizontale,

10p 10p H 36 00 B 1op 00
=0, O(—Eg)/o(—ﬁ%) (g—smf)/(g;cosf)—tanE,O(—E%) —COSE
16p H cos§é H

dans le cas ou la hauteur de montagne est beaucoup plus importante que I'épaisseur de brise
H/Az<<1,cosf <1,

10p 50

O(=535)/99%

—siné) << 1

IDans I'’équation du mouvement paralléle a la pente, on peut donc négliger la force du gradient

/
de pression %(Z—Z par rapport la force de flottabilité g% siné.

Force de friction

- - ovy'
la force de friction peut s’écrire en H

~ Cq4|v|va, ou cq est le coefficient turbulent d’échange

entre la surface et l'air, o est la fraction de surface, égale a la longueur de la surface dans la
ovu dv U

cgU?/H, O —— =U?/L,

on )= / (dt) L/U /

maille divisée par le volume : O(0) =L/(HL) =1/H, O(——

soit :

ovy' dv, cqU?/H
an )/Olq) = uz/L

O
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2.1. Modéle de brise

L
Léchelle de cq est O(1073), I'échelle de L/H est O(10%), et I'échelle de Caiy est 0(107?),

ovu' dv

oS 05 ~o

le terme de friction est négligeable par rapport au terme de flottabilité. Nous avons ce-
pendant conservé ce terme dans la modélisation dynamique pour en estimer I'importance et
conserver la symétrie entre les équations de moment et d’énergie. Il est de plus souhaitable
d’avoir des données de terrain pour vérifier que la formule standard du Cdrag s’applique a cette
échelle avec ces valeurs déterminées pour les grandes mailles de GCM.

oV
n

L'équation 2.3 est simplifiée en :

dv_ sin.f@—c Iv|vo
gt~ Moy

N,
ot
owv _odw

et aveqv- )V = —— —V——, on obtient finalement :
o ) 0z 0z

(v- Ov= gsinq‘%6 —cg4|v|vo

ov owv _ow . .00

En + a7 Vo, gsmE? —cg|v|vo

ouv est la vitesse longitudinale dans I'environnement que poeendra classiquement
nulle; elle pourrait représenter des vents de vallées nemiué par la grande échellg;

est I'accélération de la pesantearest la fraction de surface, égale a la longueur de la
surface dans la maille divisée par le volume = 1/ 2, est le facteur géométrique.

.o ow _ow L .
Le terme d’advectioniv- O)y = 0—zw v est ecrit erw, on change la vitesseen

w, avecv = w/siné 3

a—vvjtﬂw—vva—w— sinfﬁsinf— lviwo
ot "oz Vaz Mg .

3Dans la Fig.2.5, pouv au milieu de la mailley = w/siné ; pourv aux faces horizontales de la
maille :V; 2 = ws 7/ siné, la valeur moyenne des égalews siné, soitvi = V;.
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2.1. Modéle de brise

Finalement, pour considérer I'effet de I'humidité dans Gthbilité, le termeag6 dans

. . . 0Ty , .
I'équation dewent_l_—, Ty est la température virtuelle,
\

ow ow? _odw g(T-T) .,
E‘FE—WE—;TV sin f_Cd‘V‘WO-

o(Tv— ﬁ/)

\Y

La source dev : %, = % — Fr, |a flottabilité Z = Sir? & est ainsi dépendante

de la pente en sfr, la friction Fr = cg|v|wo.
2.1.7.3 Bilan d’enthalpie

00 - .
E—f—(v- [0)0 = o7y

la source d’enthalpie vient du flux sensible échangé avearface :

g =Cq|V|(6s— 0)0, et alors

060 owb —ow

ou 6 est la température potentiellé,est la température potentielle de I'environnement,
6 la température potentielle de la surface du relief.

2.1.7.4 Bilandeau

Jq  » .
E+(V-D)q:%

la source d’humidité de brise vient du flux d’évaporan: BCqlV|[asat(Ts) — 0] o,

5t + 57 d—- = BCulVl[Gsat(Ts) —dlo
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2.1. Modéle de brise

B est l'efficacité d’évaporation, ou coefficient d’aridit@,— D—r [, est I'évaporation

p
réelle,[J, est I'évaporation potentiellg dépend de 'humidité du sol.

2.1.8 Energie, puissance et rendement

Une question a priori intéressante consiste a se demanderequiement thermodyna-
migue peut étre associé a un vent anabatique. Elle permeudedj@stimer grossie-
rement, sans mettre en oeuvre le modéle numérique dans le, G&idrgie cinétique

disponible dans chaque maille. C’est ce que nous effecticods maniere analytique

approchée.

Jv. oJdw _odv 06
On a I'équation de la quantité de mouvem%nt+ —_Vé_ = gsmf— —cg|v|vo,

— . L - <z L OV
dans le cas = 0, si on néglige la frictiorty |v|vo, et on a a I'état d’equmbrea—t =0,

On défini iciL comme I'échelle de longueur de pentecomme I'échelle de I'épaisseur
de la couche de brisdz comme I'échelle de I'hauteur de montaghsjné = Az, £ est
'angle d’inclinaison de la pent&l comme I'échelle de la vitesse au long de la peate,
est la fraction de surface, égale a la longueur de la surfaos I maille divisée par le
volume: o0 =1/9.

O(aﬁvsv) U?/L= gslnf—6 Lsiné = Az, on obtient :
06
— gAz—
=0Az 9

) o 006 _
UZ estl'ordre de grandeur dedhergie cinétique gAzF est'ordre grandeur deéhergie
potentielle.

. o 00 o0ve ov
On al'équationd enthalpleaT + 55 9?5 = @eng /(PCp),
< s . 06 _ odvB ~ov
a I'état d’équilibre o= 0, a5 665 Bsend? / (PCp),

06 90—\/— G_d—v = 20 590 dans le cas de I'environnement neutﬁ =0,
ds Js s 05

on suppose que la stratification de brise est la méme que dxell&envwonnement

09 59 ov
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2.1. Modéle de brise

on obtient :58 = @end-/ (U pcpH), le mettre dans la relatidd® = gAz%?,
50 Gend 13 g A7
onal? = gAz— = ghz——""_ puisU3 = —,
952 0 9 Z6UpcpH pul %enWH siné

si on prendpsens= @ens qui est celui de "grande échelle" calculé sur la surfacezbor
tale a I'échelle de la maille du GCM, on peut avoir une estiomatie la vitesse de brise
en fonction de I’environnemen@enset T, etla géométrie de la montagne, |"élévation
Az, la pentef et I'épaisseur de la couche de bride

M2
- 3
Y = Bensye THsing’

La puissancede brise correspond a un débit d’énergie cinétique,

2 =0(F -v) = 0O(m-a-v), F est la force au long de la penteest la vitesse m est
la massea est I'accélérationO(a) = U /T ; en deux dimension x et ©(m) = pHL,
O(m) = pHL, & = pHL(U/T)U,L/T =U, on aZ = pHU?3, et finalement

g AZ

7= Pensy T sing

La puissance de brise dépend de I'environnement et de latéasdique de montagne,
hauteur et pente, mais pas de I'épaisseur de la couche @e bris

Lerendementde la puissance de brise par rapport a la puissance senisibl€? /| Psens
Psens= Psend-, €st alors :

0 92
cpT

il dépend seulement de la hauteur de montagne et de |a tetmgéda I'environnement.

Sion prend@ensz 300\N/m2, T = 300K, H = 100m, ¢ =10, siné ~0.2Az=600m,

L =Az/sin& =3000m, c, = 1005 - kg1 - K1, en état d’équilibre,, onld ~5.6m-s~1,
énergie cinétiquel?/2~15.6J - kg1, 80 ~ 1.6K, &2 ~ 1.8x10*W-m~1, O ~ 2%, pré-
senté dans le tableau 2.1. Ce rendement est tout a faitjplapsiur un systéme "solaire"
trés peu sophistiqué comme celui d’'une brise de vallée.
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2.1. Modéle de brise

1
vitesse au long de pente U = [@en%%ﬁé] 3 5.6m-s!
énergie cinétique U?/2 15.6J - kg1
écart de température brise-environnement
060 = @end-/(U pCPH) 1.6K
puissance & = @ensiA.—zz 1.8x10*W-m~1
CpT siné
rendement 0 = 9z 2%
cpT
temps caractéristique d’équilibre
Teq ™ 3max(T1, T2) 18 minutes
période d’'oscillation T = 271/ \/(gsiné/e_)% 80 minutes

TAB. 2.1 —Les ordres de grandeur du systéme de brise, estimés en prenant ces valeurs : flux
sensible @ens= 300w/m2, température de I'environnement T = 300K, épaisseur de la couche de
brise H = 100m, angle d’inclinaison de la pente ¢ = 10, hauteur de relief Az= 600m, longueur
de la pente L ~ Az/siné = 3000m, ¢, = 1005J - kg - K1, période d'oscillation estimée pour un

06
lapse rate ¥ii 0.005K/m.
2.1.9 Oscillation

Pour des études concernant le vent katabatique, le phérodiestillation a été beau-
coup documenté, et selon McNider (1982) I'oscillation angale la pente est due a la
coexistence de I'accélération par la force de flottabilitdés-accélération par I'effet de
refroidissement adiabatique du a la compressibilité de Dmns Princevac et al. (2008)
, la période observée dépend de la stabilité de I'envirormmensoit de la fréquence de
Brunt Vaisala/ (la frequence de fluctuation de la vitesse d’une particupgatée ver-
ticalement dans I'environnement considéré), et de I'adgielinaison de la penté, en
2m/ (.4 siné).

L'effet du gradient vertical de température est pris en cmgans les modéles de vent
katabatique par le terme de transport vertical de I'éqnatiénergie McNider (1982).
On peut déja remarquer que ceci est compatible avec I'ajipadu facteur siR€ dans
la flottabilité de nos équations.

Par contre, on trouve peu d’articles concernant 'osddlatsur le vent anabatique,
Bastin and Drobinski (2005) ont fait une analyse du syste&émguations différentielles,
et confronté la périodique de I'oscillation avec I'obsdiwa dans la vallée de Vallon
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2.1. Modéle de brise

d’Ol au sud de la France, qui montre la réalité de ce phénomene

Nous voulons mettre un modele stationnaire dans le modéindat (GCM), soit filtrer
la variation temporelle au sein d’un pas de temps de GCMt illesc nécessaire qu’on
fasse une étude sur I'oscillation du systeme de brise dans modele.

Dans notre modele, a partir de I'équation de quantité de mment, en négligeant la
friction, dans le cas de vent synoptique négligeabte0, on a :

ov oJwv

2]
It +—— F — Cq|Vv|vo (2.4)

= gsiné o

- ~ . 00 -
dérivant en t, et supposant glene varie pas avec le tempﬁ =0, et négligeant la
friction cq4|v|vo,

ﬁzv ow 06
a partir de I'équation d’énergie,
060 o0vB —ov .
L el — 2.
ot Tas Y5 (2.:6)

y/e est le terme de forcage , pour une analyse simplifiée, on preadaleur constante,
sans considérer le cycle diurne et sans couplage avec le sol :
ove —odv 09 ov

s %5 =Vas 10 0gg .
. . 06 00

On suppose que lapse rate de brise est proche de celui dedemement :% ~ s

on obtient,

dv6 —0v 09 — oV

I'équation 2.6 deV|ent :

90 00 — dv

E—f— (9_+(6 B)d—szﬂe
00 - 66 ov
on metﬁ = olg — Ve T (60— 6)0— dans Eg2.5:
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2.1. Modéle de brise

o"'zv ow 96 — Jv
ow d(2v%) 0%y  _dvov
dszdt = =2V ﬂ 20 a0 , on considere pas la variation temporelle de I'entrainégmen
o0“v ovwv ovov
EIT =0, EIT 2a a0 , EQ2.7 devient :
0%v  0v dv 96 OV
0> _dviv ] — v
FVRF T (gsmE/B)%v (gsiné /6)[7p — (6 — 6) 05]
6 est la température de brise, elle est en fonction de la etderisev, on remplace
(6 — 6) par I'équation de mouvement Eq2(4siné /6)(0 — 6) = g\t/ + O;W
0>v _odvov _ 96 — oV Ow oV

Wjde_SEjL(gsinf/Q)%V:(QSinf/e) (dt T ds)ﬁs

d>v  _dvav oV,
a2 355t 15

7+ (gsing /0) 20 lv= (gsing /B (2.8

Pour un systéeme dynamique en équation différentielle duidene ordre :

d?x dx
iz +2)\—+wbx y

A est le terme d’amortissemendy est la pulsation propre du systéme,

si wf — A2 <0, le régime est dit apériodiquep = A2, il est critique, et poutg — A2 >
0, il est périodique, de pulsatian = wg — A2, de période d’oscillatiom = 271/ w.

. ov . - 00 39v 9 dv
ici @ = 2(50)?+(gSINE /8) 5o, A = S A2 = 2 (2 )2,

0 1,0
wf— A% = (gsing /6) 5 — 5(52)?
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2.1. Modéle de brise

) 00
1. environnement neutre=— =0

0s
5 42 10v, - e . .
wy —A° = _Z(o"'_s) < 0, le régime est apériodique, la solution est simplement

une exponentielle décroissante sans oscillation.

) . 00
2. environnement instable:— < 0

0s
WA= (gsmf/e)a—i — %(gv) < 0, le régime est apériodique.

3. environnement stable(;—6 >0, quandwg — A% = (gsmf/e)d—i—%(g\;)
96 1 ov. gsmf
smtd— > 4(0.,3) /(

>0,

), le régime est périodique.

_ a U 56 , 90
PO_Uf@ 300(, E = 10,0— = f = m— O_OOZ’TT/S ,Son pl’endsa— = OOOZK/m,
06 _ 96 aeN o2 1OV, e
S =2 sing =0.0004/m, (gsing /8) 5. ~ 26-10 Z(a )2~ 1.10 %2,

la fréquence d’oscillation est = |/ wg — A2 = \/ gsmf/@ — - }(dv)z =0.001371,

la période d’oscillation est
T = 211/ w = 2711/0.0013~ 4830s, environ 80 minutes.

Ainsi, nos approximations donnent la période du régimellamide pente, avec la
fréquence de Brunt Vaisala corrigée du facteur de pe@mf/e) 35> mais de plus
un terme d’amortissement proportionnel a I entralner@g@t Les deux termes ont le
méme ordre de grandeur efiL0~®) pour leur influence sur la pulsation.

Le cas des couches limites stratifiées nous intéressentsrmaira priori peu propices
au déclenchement, ce qui nous a conduit malgré ces posegiiations a batir, pour
le GCM, une paramétrisation stationnaire. Dans le chapltdel modéle instationnaire
avec Miniker, on va montrer que I'on trouve bien 'osciltatide brise dans un environ-
nement stable, avec I'effet d’entrainement et la frictiehla fréquence est donnée par
le modéle en mode découplé ou couplé avec le sol, le forcagesdieillement constant
ou avec un cycle diurne.

Dans le cas ou on considére la friction cy|v|vo , et supposont qu'il est proportionnelle & la vitesse

de brise, en krv, il apparait dans le terme de pulsation de Eq2.8 , soit, wf = 2(3—\5/)2 + (gsinf/e_)% -
kFry
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96 1,dv
2 L0V
@B~ A% = (gsing /6) == — 2 (52)* —ker
. 96 5 1,.0v, . .
dans un environnement neutre: ¥ 0, wy— —Ker — Z(d_) < 0, le régime est apériodique.

Le terme de friction n’est pas la cause de fluctuation dans un environnement neutre, ce qui a
été trouvé dans la simulation de modeéle instationnaire Chapitre Il1.

2.1.10 Temps caractéristique d’équilibre

Dans les GCM, on s’efforce dans la mesure du possible deraimaesties paramétri-
sations stationnaires, par le principe d’avoir un minimuenvariables d’état qu’il est
nécessaires de garder en mémoire d’'un pas de temps a l'eetogli accroit la taille
de mémoire nécessaire aux calculs. Pour mettre un modélenstaire dans le GCM, |l
faut justifier d’'un temps d’équilibre du systeme de brisesghible que le pas de temps
du reste des calculs physiques dans le GCM.

constante de temps On ne regarde que le cas de I'environnement neutre (secli®)2
c’est le cas le plus fréquent de I'état de I'atmosphere peldgournée. Le systeme est
en régime apériodique, la solution de I'équation différelie du second ordre posséde
deux modesw; et wz x( ) = Aé”t + Be™, on I'écrit sous forme des constantes de
temps x(t) = Aent + Befz

On détermine les contantes de tempset T,a partir de la pulsationy et le taux
d’amortissemery :

ov 30v A 30

W = ﬁ(£), =53¢ , le taux d’amortissemergt = o \/ég—‘é 7 ~1.06,

_ 1 _ 1 _ 1 _
n="% = w((—/72-1) V29 (1.06-0.12) 0. 77/(95’

_ 1 _ 1 _ 1 _
="u= w((+y/72-1)  V29(1.06+0.12) 0. 6/05’

ov U 5.6

QVeC = 1~ = 3000 = —=0.002m/s?, on a,

11 = 0.77/0.002~ 6.4 minutes,1; = 0.6/0.002= 5 minutes.
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2.2. Modéle couplé brise-sol

temps caractéristique d’équilibre La définition du temps de réponse est le temps
nécessaire, de maniére approximative, pour que le mod@djmgre disparaisse de la
réponse aux conditions initiales, plus précisément, ilurefe temps que met le mode
pour passer a 5% de la valeur initiale. Le systéme peut étrgdéré approximativement
en état d’équilibre. La réponse globale du systéeme dépemd du mode le plus lent
parmi les deux modesteq~ 3max(Tq, T2) = 18 minutes.

Le temps de réponse est plus petit que le pas de temps de lsipbYy dans la version
standard de LMDZ, qui est de 30 minutes. Ceci ne prend évidamhpas en compte le
modéle de sol, et si par ailleurs on considere un temps dibgpithermique de la masse
d’air, beaucoup plus important que I'échelle lagrangiemest I'inverse des temps qui
s’ajoutent et le temps le plus court I'emporte. Nous allopg@éver numériquement
dans le modeéle instationnaire ces considérations a praritale construire un modele
stationnaire pour le GCM.

2.2 Modele couplé brise-sol

2.2.1 Aspect phase

Le réle du sol dans le systeme de radiation-convection estmndre au forcage solaire
avec un retard de phase. Et les phases de la températurefaleedyivont déterminer
les phase de convection par le mécanisme de déclenchement.

2.2.2 Aspect rétroaction

Dans un systeme hétérogéne qui comprend deux sous-systerdéierentes matieres,
linteraction se fait via leur interface. La températurestieface de grande échellgest
guidée par le rayonnement solaire sur une surface horileoetae peut étre considérée
comme un forcage de brise, a cause de l'aspect de rétroadaobrise et la surface
s'influencent via les échanges de chaleur et d"humiditégsditux de surface.

On emprunte donc le mécanisme de transfert de chaleur myé&dans le modele de sol
et la méthode de raccordement atmosphere-sol du modeleaddegéchelle du GCM,
pour élaborer un systéme couplé brise-sol
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2.2. Modéle couplé brise-sol

Processus dans un systéme couplé brise-sol : la surfageltégergie de I'ensoleille-
ment, les flux de turbulence a la surface transferent I'éaatg soleil a I'énergie ciné-
tique de brise, la brise et le sol interagissent via la serfqui est considérée comme
l'interface entre les deux modéles et qui doit étre repri&separ une équation spéci-
fique.

2.2.3 Modele de sol

Le modéle de sol dans LMDZ prend les équations de diffusioéalire de la chaleur
avec la loi de Fourier :

2.2.3.1 Equation de diffusion thermique

9Ty _ 9%
ot a_I_dz
— )29

P= A 0z

avecTy et g respectivement la température et le flux de chaleur dansl jezsast la
profondeur Cs et A; sont respectivement la capacité calorifique volumique ebtaluc-
tivité thermique du sol .

2.2.3.2 Inertie et profondeur du sol

Pour une application périodique sinusoidale de conditioitd de température de sur-
face, la grandeur spatiale caractéristique est la profondie pénétration :

z(r):wé—;%

: . e A
pour une période (pour le cycle diurner = 1), avec la diffusivité du solc—st :

1. Physiquement, le sol répond aux cycles temporels du siésitransitions rapides
de I'ensoleillement jusqu’au cycle saisonnier. Le systéimaol est un réservoir
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2.2. Modéle couplé brise-sol

de chaleur, I'inertie du sol a un effet de déphasage pourdaeiion par rapport
aux cycles solaires. Plus I'inertie de sol est importanligs fente sera sa réponse
aux chauffages et plus lents ses refroidissements.

2. Numériquement, il faut une profondeur importante potgiatire une condition
limite (adoptée a flux nul dans les GCM), mais il s’agit aussieprésenter |'effet
d’inertie réaliste pour des cycles rapides, diurnes etyjigsquelques jours, avec
un colt pas trop élevé. Le modéle de sol de LMDZ est divisé esalithes
d’épaisseur croissante avec la profondeur, et chaque eaariespond ainsi en
gros a un cycle temporel d’ensoleillement.

3. On reprend donc le modele de sol de grande échelle de LML, la méme
méthode de raccordement a la surface vers I'écoulementughedimite atmo-
sphérique. Du point de vue de la réponse dynamique du sobretapport au
modele de sol de la maille, le sol des montagnes doit simpierdé@ondre aux
fluctuations rapides, c’est-a-dire de temps caractétisallant de quelques mi-
nutes a quelques jours. On a ainsi limité & deux couches dpasativeau de
calcul de la brise, ceci pour limiter le nombre de variablétad du modéle. La
premiere couche corresponds a une période de réponse ddune, e deuxieme
a 24 heures. On remarque aussi que si le modéle de brise ed¢€ ggmdant les
heures d’ensoleillement, il est nécessaire que le sol sgidifse pendant la nuit;
ce dernier calcul ne tient pas compte des vents katabatiopotsrnes des vallées.

2.2.4 Interface

Assimilant I'interface a une couche interfaciale d’épaisstres faible, on écrit que le
bilan énergétique de cette couche est nulle :

@n = Gout (2.9)

ou les flux entrants et sortants sont classés par le prindggeflux ne dépendant pas
de Ts sont comptabilisés dar®j,(tous flux positifs), les flux dépendants dg sont
comptabilisés dang,; et comptés positivement quand ils quittent la surface, gf26.
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2.2. Modéle couplé brise-sol

. 3 atmosphére
gbm | Q])out
Qbsw ¢lwdn 3 ¢sens ¢l at lewup
1 ' ' surface
o sol

FIG. 2.6 —Les flux & la surface.

2.2.4.1 flux entrants

@n = Gsw+ @wdn (2.10)

@swest le flux de courtes longueurs d’ondes net, perpendiewdds pente de montagne.

@w= (1— o) Gsyancosa

o/ est I’albédo,(ﬁswdnest le flux solaire incidenty est I'angle entre la normale a la pente
et le vecteur pointant vers le soleil ('angle zénithal dieg8p, Whiteman and Allwine
(1986), Spiga (2007) ppl42.

Pour le calcul des flux radiatifs dans l'infra-rouge (lw), prend @uwgn = (ﬁwdn. Le

modele de brise n’étant actif que dans la période diurnaaliew deq,qn, est faible par
rapport a celle dep,gn dans Eq2.10, I'effet de pente de montagne @i est ainsi
moins cruciale par rapport celle qui SBydn
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2.2. Modéle couplé brise-sol

/ﬁrelation entre les angles du triangle sphérique fournit cet angle en fonction des angles astr\o\
nomiques :

‘ cosa = |CosPp Ccosps+ Singpsings cog yp — ¥s)| ‘

Le symbole ¢ donne les angles zénithaux , y est I'azimut (on astronomie, I'azimut égale zéro au
sud, et est compté dans le sens horaire). Le suffixe p est pour la pente, s pour le soleil.

1. Langle zénithal de la pente ¢, égale a 'angle d’inclinaison de la pente & , I'azimut de la
pente y, égale a l'orientation.

2. Langle zénithal du soleil ¢s et 'azimut du soleil ys sont fonction de la latitude A, la latitude
du point subsolaire J et I'angle horaire par rapport au midi local Q.

3. Angle zénithal de soleil ¢s = arccogsinA sind + cosA cosd cosQ),

4. I'Azimut de soleil ys = arccogsinA cosd cosQ — cosA sind/ sinds)

0 = arcsir(sinn sing), ¢ = 23447 est le le solstice d’été, la maximum de valeur de l'inclinaison
du sol, n est la longitude apparente du soleil (0 < n < 2m, du printemps a I'hiver), ces variables
déterminent le cycle diurne. Dans |"hémispheére nord, le solstice d"été correspond a |'instant ou
n = /2. Q est négative avant midi, positive apres midi, Q = (2t — 1),— < Q < 1, t est I'heure
locale .

azimut
180°

270°

FIG. 2.7 —¢s est l'angle zénithal du soleil, ys est 'azimut de soleil, ¢, est 'angle zénithal de la
pente, y, est 'azimut de la pente. Rs est un rayon issu du soleil (@uwan) , R} est sa composante
perpendiculaire a la pente de montagne, g@p = %scosq.

\l{démonstration de la formule des angles sphériques est donnée en annex A.3. /
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2.2. Modéle couplé brise-sol

2.2.4.2 flux sortants

Pout = Awup+ Psenst Pat + @

@wup est le flux radiatif montangup = oTZ, on considére le sol comme un corps
noir, (émissivité égale a 1ensest le flux sensible gsens= pcpcy|V|(Ts— T), formule
classique dite du Cdrag, dépendant du module du vent de;lpsest le flux latent :
@at = LuBpcyvidsa(Ts) — ], et @y est le flux thermique de la surface a la premiere

0T,
couche de sol, @y = —)\ta—zg|s.

Dans ces formuleg est la masse volumique de I'aty, la capacité calorifique mas-
sique de I'air sec a pression constartigle coefficient de frottement (Cdrag)s est la
température de surfaceBtcelle de la brise. Enfirgsa(Ts) donne 'humidité spécifique
a saturation.

2.2.4.3 bilan d’énergie a l'interface

Gsw+ Gwdn = Awup+ Psenst Pat + Py1

C’est cette équation de conservation statique qui sertrdéter la variable d’interface
comme nous allons a présent le montrer.

2.2.5 Raccordement

2.2.5.1 Schéma du systeme couplé

On applique le modéle de sol multi-couches & chaque coudtieate du modéle de
brise, illustré dans la Fig.2.8.

2.2.5.2 Température de la surface

Le raccordement entre le sol et la brise se fait en y assoleiaatriable d’interface, qui
est la température de surfate. Celle-ci est déterminée par le bilan de flux d’énergie
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2.2. Modéle couplé brise-sol

A une maille de brise

une maille de sol

niveau GC

surface ~ : X

FIG. 2.8 —Schéma discrétisé du systéme couplé brise-sol. Les lignes en pointillés bleu sont
des niveaux horizontaux du GCM, z; est la profondeur de sol, la maille de brise est un parallélo-
gramme, la maille de sol est rectangulaire, la surface du relief est la ligne rouge.

a la surface de la montagne, basé sur I'égalité des flux @stedrsortants, dans notre
notation, les flux entrantgy, @wdn) sont des flux indépendants de la température de
surface, les flux sortant®fens @at, @wup: @1) sont en fonction dés.

On linéarise les flux en fonction de par leurs dérivées par rapporfa(Annexe A.2)au
temps précédent :

@ = @(Teo) + ¢ (Teo) (Ts — Tep) = a+bTs
soita= [—¢/(Te) T+ @(Ten)] etb = ¢/ (Teo)

Le modele de brise calcule les flux sensible, latent et longwagp et leur dérivée par
rapport aTs; le modele de sol calcule celui des flux conductifs de la pgeencouche.
Le schéma de raccordement est illustré dans la Fig.2.9 :

@n = Gu =) a+) bTs

_®—>a
Ts= St
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2.3. Conclusion du chapitre

¢57_U
¢S€n57 ¢;8ns
—
brise | éu, 4., surface | .0, sol
Qslwv ¢;w
—l
N
t s f

FIG. 2.9 —Schéma de raccordement du modéle stationnaire.

Les calculs de la dérivée des flux par rapport a la tempémtlgesurface sont donnés
en annexe A.2.

2.3 Conclusion du chapitre

Le modele est a présent prét a étre éprouvé numériquemearamiprend un maillage
qui suit le long de la pente et pourra coincider avec le ngelhgertical du GCM pour la
partie aéraulique d’une part, dont nous devons étudierdescteristiques dynamiques,
et le modele de sol d‘autre part, classique pour les GCM. dnation d’interface assure
le couplage entre les deux. Nos analyses d’ordre de granu@uirent que le modéle est
cohérent avec les hypothéses retenues par différentsraulfin, le phénomene d’os-
cillation fournit un critere sévére pour vérifier le compmrtent numérique du modele.
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Chapitre 3

Modele instationnaire dans Miniker
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3. Modéle instationnaire dans Miniker

3.5 Conclusionduchapitre . .. .. ... ... ... ... ..., 82

De Miniker au GCM

Dans la mise au point d’'un nouveau modeéle ou d’'une pararadtis il est impor-
tant de s’abstraire tout d’abord des problemes numériqoes ge concentrer sur les
équations physiques, la sensibilité du modele aux paramétcertains, et aux aspects
dynamiques. Le but de cette étude était a la fois de validgsiphement le modele,
mais aussi de rechercher les simplifications possiblesgoner a une paramétrisation
efficace et peu colteuse dans le GCM.

On a ainsi éprouvé le modele de brise dans un environnemenbdélisation Miniker
développé au laboratoire (Lahellec et al., 2009). Ce legmermet de simuler conjoin-
tement plusieurs processus couplés (avec les entréesisgnih celles de MatlLab).
L'avantage de cet outil est de tester les modele complexedin@aires, car avec son
calcul de matrices de sensibilité par différentiation spiitue, les schémas numériques
d’intégration sont simples et efficaces, ce qui permet deseantrer sur les aspects pu-
rement physiques du modele a I'épreuve. Il suffit d’entrerdquations, les conditions
limites et les conditions initiales pour obtenir une sintigla dynamique.

L'avantage de tester le modeéle instationnaire dans Mirgkgmettre au point le modeéle
stationnaire de brise avant de le mettre dans un GCM peutsamésumer :

1. Facilité de mise en place avec Miniker, il suffit de rentteux groupes d’équa-
tions, les équations d’avance des variables d’'état vexttesi et les équations des
variables de transfert.

2. Les paramétrisation physique dans les GCM sont des nodélaprenant des
schémas d’intégration temporelle & mettre au point siméhi@ent avec le modéle
physique, sans qu’il soit simple de diagnostiquer la sodiegeur ou d’imper-
fection. On développe le modeéle instationnaire (schéma-sepiicite) dans Mi-
niker, il sert de référence pour la modélisation statioregue I'on implémente
alors dans le GCM.

3. De plus, I'outil de calcul de gains de rétroaction et desg#lité développé dans
Miniker calcule la dérivée des variables du modéle par retpgpdoute autre va-
riable ou parametre. Il permet d’étudier la sensibilité ayique du systéme non-
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3.1. Conception de modele

linéaire aux conditions limites et aux parameétres incegatcomme nous aurons
I'occasion de lillustrer.

3.1 Conception de modéele

3.1.1 Principe d’'un modele dans Miniker

Pour construire un modele dans Miniker, on entre les égusti@s conditions limites
et les conditions initiales.

On définit les variables d’état du modéle sous forme d’équatde bilan aux dérivées
partielles en temps :

5t’7 :g(r’7¢)

La fonction vectorielley est linéaire ou non. Les variables dans ces équations ajutees
les variables d’état, sont appelées variables de transfert

¢="1(n.9¢)

Les transferts dépendent a chaque instant des autreslear@btat ou/et de transfert.
La fonctionsf est linéaire ou non.

La fermeture du systéeme se fait par le calcul de la matriceléiggées partielles entre les
variables (matrice Jacobiennex n, n est le nombre de mailles verticales fois le nombre
de variables sacalaires par maille), ce qui correspond dingerisation du systeme sur
chaque pas de temps.

Résolution d’'un systéme lin€aire tangent et intégration temporelle dans Miniker :

La résolution est construite par le calcul des incréments des variables sur chaque pas de temps :
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3.1. Conception de modele

Aon(t+1)=0o T+0hgdn (1) +pgd¢ (1)
3¢ =0, TN + 3y f 50

ou T est un temps inférieur au pas dot. On intégre alors le premier systéeme pour obtenir les

incréments :

t+ot
on = aon(r)dr
Jt

Lapplication d’un schéma semi-implicite fournit le systéme algébrique suivant a résoudre :

| —%9,9]6n — 20y96¢ = go St
I = S 0n9]6n — 50969 = do (3.1)
0p=0,Ton+0,10¢
La résolution du systeme linéarisé procéde par élimination algébrique des variables d’état :
ot ot _ ot ot _
(1 —0pf— Eanf (- 5‘7'79] 10y9] 00 = ?o'?nf (- Eang] 1go ot (3.2)

la solution en d¢ est calculée et utilisée pour le calcul de dn en résolvant le systéme :

ot ot
- Eang]én =go Ot+ §a¢96¢

La mise a jour des transferts se fait par la résolution du systeme implicite ¢ = f(n,¢) avec
les nouvelles matrices dérivées. Ce calcul est répété a chaque pas de temps de l'intégration.
Comme pour tout algorithme d’intégration, le choix du pas de temps doit permettre une linéari-
sation adéquate et il est typiquement de 'ordre du dixieme du plus petit pas de temps caracté-
ristique du systeme.

3.1.2 Notre modeéle

Les équations d’état représentent des bilans des varidi@tg ) , qui pour le modeéle
de brise sontv et T, la vitesse verticale et la température ; celle du modélebtlestT,

la température de sol, notre sol a deux couches, soit deyxéetures de sol comme
variables d’état. Les variables de transfé¢rsont des flux a la surface : flux sensible
surface-brisegend Ts, T), flux vers le solgy(Ts, Tg1) , flux radiatif @wup(Ts) et flux
incident@wdn
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3.2. Simulations

La couplage brise-sol fait appel a une somme de flux nuls essada température de
surface. On écrit cette contrainte sous la forme d’une éguae transfert :

Ts=Ts+ @end Ts, T) + (Pgl(Ts, Tgl) + mwup(Ts) — @swdn (3.3)

de cette maniére, le calcul implicite des transferts celtailvaleur dels qui annule la
somme des flux.

3.2 Simulations

3.2.1 Choix des caracteristiqgues geométriques du relief

On cherche a représenter un maximum ‘statistiquementfgigtif * de I'énergie ciné-
tigue des brise de montagne dans une maille de GCM.

Chaque colonne de brise est associée a trois parametre®gigpes du relief, de la
hauteur, de I'angle d’inclinaison et de I'orientation deplente. Il faut qu’on réunisse
une combinaison de ces trois facteurs qui donne ce maximuhntensité de brise
dans la maille.

La base de donnée de I'orographie, utilisée par LMDZ powudal la géopotentielle de
la surface, et la paramétrisation de I'effet dynamique deographie (Lott and Miller,
1997) est d’'une résolution de 10’ (R x 20km- cosA, A est latitude). Il existe une base
de donnée de I'orographie globale a la résolution de 1kmt{hgsand Dunbar, 2008).

Du point de vue de 'observation, souvent , les premiers esi@agnvectifs apparaissent
pres de I'endroit ou I'altitude des reliefs est la plus ékedans la région, et on suppose
ainsi que le maximum de hauteur est un premier facteur dwckai utilisant une base
de donnée a I'échelle sous-maille (plus fine que celle de @<}, on peut tirer I'in-
formation sur la hauteur du relief (zpic-zmean) ou zpic &dtitude la plus grande et
zmean l'altitude moyenne dans la maille. A chaque momentydiedaiurne, I'orien-
tation de la pente qui fait face au soleil recois un maximuntiéeergie solaire. Mais
comment déterminer l'inclinaison associée a ce pic et s@ntation ? L'angle d’incli-
naison de la pente est donné par la tangente de la différéaltiéude et de I'extension
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3.2. Simulations

horizontale. L'extension horizontale peut étre détermipar une chute de la valeur de
pente calculée dans un histogramme en faisant varier lfutésa

Le traitement de données de relief pour en extraire unernmdtion utile a I'évaluation a
chaque instant des pentes favorables au déclenchemendtsestitdela des ambitions de
notre travail qui consiste a explorer I'intérét d’'une paénsation des brises de vallée
pour le déclenchement de la convection profonde. On a dwassicd’ imposer une pente
unigue pour toutes les mailles du GCM. Dans l'observaties,rhonts de 'ordre de
1km sont susceptibles de déclencher la convection profdta& un montagne de 1km,
avec une largeur de 10km, le pente est de 1/10, soit d’en@ito@n a décidé de prendre
une pente unique de 10° qui s’est avérée efficace pour ISittedes brises, apres divers
essais avec des pentes de 30 a 50°.

3.2.2 Tableaux de configuration

Nous donnons dans Tab. 3.1 les valeurs numériques nomin#ledes pour le modele
de brise de base des essais.

Les différentes épreuves du modeéle consistent en cinqtigpanées dans le tableau
3.2.

Ces étapes sont choisies pour mettre en évidence d’aboairipartement de la partie
aéraulique en fixant le flux incident pour voir I'établisserheapide (pas de sol) du
régime a I'équilibre, puis de compléter pas a pas le modédse

1 | flux solaire incident constant, pas de sol | @uwan= (Eswdn @=0
2 | flux solaire normal a la pente, pas de sol | @uwdin= qESdecosu @=0
3 | flux en variation diurne, pas de sol Gswdn= qESdecosa, Q="() @=0
4 | couplé avec le sol Gowdn= (Eswdncosu, Q=1(t) @#0
5 | pente restant face au soleil Gowdn= (Eswdncosu, Q=1(t), yp=Vs | @#0

TAB. 3.2 —Cinq étapes de simulation.
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3.3. Résultats : Caractéristiques de brise

flux solaire

flux solaire incident d_szdn 600w/m2
latitude A 18N

longitude apparente du Soleil n 90 (23 Juin)
environnement

gradient de température potentielle dans la couche limite O(stabilité neutre)
gradient de température potentielle au-dessus de la couche limite 0.6 K/100m
altitude de linversion 1000m
surface

température potentielle de la surface 295K
pression de la surface 1003hPa
coefficient d’échange Cy 5e—3

albedo 0.1

relief

hauteur 840m
inclinaison de la pente & 10

orientation de la pente 0 (vers le sud)
sol

nombre de couches 2

période de réponse du 1lére couche cycle de I'heure
épaisseur du 1ére couche 3mm

période de réponse du 2éme couche cycle diurne
numeérique

nombre de mailles verticales 18

épaisseur de couche de surface (premiére maille) 100m

pas de temps 10s

TAB. 3.1 —Configuration standard de simulation dans miniker.

3.3 Reésultats : Caractéristiques de brise

La premiére étape avec flux imposés et sans inertie du solgbetiatteindre un état
stationnaire rapidement et d’évaluer le modéle d’écoutgrde la brise.
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3.3.1 Profils verticaux

2500 — : - - 2500 - :
/'enwronement /’ W —— ‘
breeze —=— . // u —s—
2000 surface —e— |1 2000 / <
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500 / E\\\ 500
i 1 0 -~
296 298 300 302 304 306 -0.5 0 0.5 1 1.5 2 25
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(a) (b)
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FIG. 3.1 —Profils verticaux de brise, configuration standard, sans couplage avec le sol ( version
2 de Tab3.2, configuration standard de Tab 3.1). (a) température potentielle de I'environnement
9, de brise 6, de la surface 6s; (b) vitesse verticale w, vitesse d’entrainement u , () accélération,
flottabilité B et friction Fr, (d) flux a la surface, @Gwdn @wup, Bens€t @1 -
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FIG. 3.2 —Profils verticaux de brise, configuration standard, couplée avec le sol (version 4 de
Tab3.2, configuration standard de Tab 3.1). (a) température potentielle de I'environnement 9,
de brise 6, de la surface 6; (b) vitesse verticale w, vitesse d’entrainement n , (c) accélération,
flottabilité B et friction Fr, (d) flux a la surface, @Gwdn @wup, Bens€t @1 -

1. Fig 3.1 a montre que la température potentielle de fris@it verticalement dans
la partie en contact avec le relief, et au-dessus, elleng@b de I'environnement
par I'effet de I'entrainement. Au-dessus de I'inversioncdeche limite (10060,
la brise dépasse l'inhibition et continue a se développefslde la surface de re-
lief décroit avec l'altitude, a cause de I'effet de refregBment par I'écoulement
la brise, qui est de plus en plus fort en altitude, car la teatpée de I'environ-
nement est constante en dessous du niveau d’inversion.d@#essimulation, on
trouve que I'écart de la température entre la surface etise st beaucoup plus
important que I'écart entre la brise et I'environnement. @ut faire I'analyse
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d’échelle de la relationf — 8) /(6s— 6) & partir de I'équation d’énergie :

08 oveo

E‘FE—Q—_Cd‘ (6s—6)o

a I'état d’équilibre( 666

définissond comme 'échelle de longueur de penitede I'épaisseur de la couche
de brise, el de la vitesse au long de la pente, on trouve alors

=0),

U(6—8)/L=CqU(6s—6)/H

T-T
Ts—T

_cd_ ~ 101

. Fig 3.1(b) montre que la vitesse verticalecroit avec I'altitude, et décroit au
dessus de la couche d’inversion comme on peut S’y attendreitksse d’entrai-
nementu est maximum dans la premiére couche car elle représentealie 1é
couche de ventilation classique dans la couche limite giivérgque. Elle décroit
légement avec l'altitude, et s’annule quand les profiIsB_cket 0 se croisent au-
dessus de I'inversion. Elle reste faible 0.5m/s) en dessus de premiéere couche,
par rapport a la vitesse verticale qui peut atteindBen’s.

. Fig 3.1(c) montre que la flottabilité croit avec I'altitude, décroit au dessus du
sommet de montagne (84%), ce qui montre que l'effet de réchauffement par la
surface de relief est la source d’énergie de la brise. ENeedénégative au-dessus
de la couche d’inversion, redevient positive quand la bresac I'inhibition. La
valeur absolue de friction de surface de relief croit avaettitude , comme la
vitesse de brise. Son ordre de grandeur est de I'ordre de Hftbttabilité —

ce que montrait déja notre analyse des ordres de grandebaaitre |1.

. Fig 3.1(d) Le flux de grandes longueurs d’'onde décroit Ha#itude, car la tem-
pérature de surface de relief décroit. Le flux sensyg/|(6s— 8)o croit avec
I'altitude, avec|v| , et 6s— 6 décroit avec I'altitude, soit : la tendance croissante
de flux sensible en altitude est due a la vitesse de brise.
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La Fig 3.2 montre la brise couplée avec le sol, ce qui a esdlemtiient pour effet de
baisser la température de surface et les flux associés. Lediaxe sol est alors compa-
rable en stationnaire avec le flux sensible vers la brise.itegse verticale est diminuée
de 50%.

3.3.2 Variation temporelle

On examine a présent la maniere dont la brise s”établit demdsut de la pente hors
couplage avec le sol.

Fig. 3.3 montre toutes les grandeur du systéme brise-gjrfans couplage avec le sol,
correspondant a l,a version 2 du tableau 3.2, avec la coafigarstandard du tableau
3.1

1. Les grandeurs croissant avec l'altitude : la vitesseicade(a) , la température
potentielle de brise (b) , la flottabilité (e) , la friction) @t le flux sensible (g) ;

2. Les grandeurs en fonction décroissante de I'altitudevitissse d’entrainement
(c), la température a la surface (d) et le flux longwave up (h) .

3. Comportement de la premiére couche : I'entrainementéstimportant dans la
premiéere maille, car elle est plus chaude que la deuxiémeeciesesupposé dans
notre modele prendre en compte la circulation en amont deda ans la couche
de ventilation : la premiere couche comporte une partiezootale de 100m;

4. Les temps d’équilibre : au chapitre Il (modélisation smttl.9), on a fait une
analyse d’ordre de grandeur du temps d’équilibre de briseasidérant une
brise homogéne au long de la pente. Ici, on montre les résudta simulation
du modele plus complet. La brise se propage de bas en hastlephiveau est
haut, plus tard la brise atteint son état d’équilibre, legerd’équilibre dans cette
simulation ne dépasse pas 40 minutes. Le temps d’équildperdd beaucoup de
l'inclinaison de la pente du relief : pour un pente de 30°si de I'ordre de 15
minutes.

On constate que dans ce cas non tempéré par l'inertie duesestHéma numérique
temporel associé aux volumes finis en schéma amont donneohuportement lisse

63



3.3. Résultats : Caractéristiques de brise

298.5

60.m ——
240m —— 298 hﬁl
840.m —e— : ng ‘&IL
E < 2065 _ S
z 2 ® 206 p—
1 295.5 /
295
0 —— L 294.5
0 5 10 15 20 25 30 35 40 0 5 10 15 20 25 30 35 40
time (minutes) time (minutes)
(a)
4 320
3.5 -
~
3 // 315 \
2.5 /
Q) 1; o 310 P
g 18 ~ < W
= o5 /] = 305
0 I—A l ;f
05 \ ;i 300
-1 il
-1.5 I 205 Mmm
0 5 10 15 20 25 30 35 40 0 5 10 15 20 25 30 35 40
time (minutes) time (minutes)
(c) d
0.004 0.0006 ﬁ
0.0035 0.0005
0.003 .%« i’
— ~ —~ 0.0004
£ 0.002 [ £ 0.0003 / e
m  0.0015 % L 00002
0.001
0.0005 V 0.0001
O+ : 0 —
0 5 10 15 20 25 30 35 40 0 5 10 15 20 25 30 35 40
time (minutes) time (minutes)
(e)
220 o 170
210 160 §
200 150
N’E‘ 190 & 140
£ 180 § 130
\; 170 =~ 120
2 160 g 110
& 150 & 100
140 90
130 == 80 ——
0 5 10 15 20 25 30 35 40 0 5 10 15 20 25 30 35 40
time (minutes) time (minutes)
@)
64

FIG. 3.3 —Variation temporelle des variables de brise (version 2 de Tab3.2, configuration stan-

dard de Tab 3.1). (a) vitesse verticalew, (b) température potentielle 8, (c) vitesse d’entralnement
U, (d) température a la surface T, (e) flottabilité B, (f) friction F, (g) flux sensible @ens (h) flux
longwave up @uup-
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FIG. 3.4 —Lévolution temporelle des flux de surface (a 500m). (a) les vitesses verticales des
différentes versions; (b) sans couplage avec le sol; (c) couplage avec le sol; (d) pente tour-
nante.

d’établissement de la brise et montre une bonne robustessérigue avec le pas de
temps choisi de 30s, suffisant pour assurer la stabilitévéettbn pour des mailles de
60 a quelques centaines de majusqu’a des vitesses verticales de plusieurs m/s. Le
modele passe bien les transitions avec un entrainemenapocivanger de signe a l'ar-
rivée de la brise, avec un comportement non trivial.

3.3.3 Brise couplée avec le sol

On introduit a présent les conditions du cycle diurne pouag@rocher des conditions
de fonctionnement du modéle dans un GCM.

1. Fig3.4 (a) Montre l'effet d'inertie du sol en aspect temgdpavec un retard ob-
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servé du maximum de brise apres I'heure du maximum d’erikntent, et pro-
longation apres I’heure du coucher du soleil (16h dans leal®)dla brise conti-
nue a exister quand I'énergie accumulée dans le sol edisti

2. (b) Sans couplage avec le sol, tous les flux s’arrétent & 18h

. (c) Le flux échangé avec sol change de signe aprés 16hhauée alors la sur-

face, fournissant la source d’énergie de brise.

. (d) montre qu’avec le pente restant face au soleil, oreabtes flux a la surface
tres similaires a ceux de la pente orientée vers le sud, malarée de brise est
plus longue.

3.3.4 Pente tournante

Nous avons établi ce test dans 'optique de rechercher cemoaxsignificatif de brise a
travers un ensemble de pentes d’orientations variées pémagg que ce modeéle de pente
tournante enveloppe les pics de brise correspondants ariéesations différentes. On
a fait un essai en faisant 8 simulations avec I'orientatiamée (version4) , de 0°(sud) a
315°(sud-est), et une simulation avec la pente restantfaceleil (version5).

Est-ce que cette hypothése simule bien la majorante de taesdi€énergie et I'énergie
cinétique de brise ?

1. Fig. 3.5(a) montre gu’en maintenant la pente face aulsdieut instant, le modele

a bien pris en compte I'effet majorant de I'orientation.

. l'intensité de la brise a deux pics non-symétriques dajmirnée, ceci est lié avec
le forcage solairegs,, qui varie en fonction des latitude et longitude du soleil ,
avec les valeurs (latitude 18°N, longitude du soleil 90°28juin) dans notre
simulation. Le fait que le deuxieme pic est plus importarg tpupremier est di a
I'effet d’inertie du sol, qui accumule la chaleur et restagpthaud I'aprés-midi :
le flux sensible atteint un pic plus important que celui duimate qui semble
réaliste.

On cherche a présent les facteurs qui déterminent le maxijoumalier de brise en
faisant des tests de sensibilité en fonction de la latituaked’inclinaison de la pente,
deux angles qui interviennent pour la détermination deskdgillement, 2.2.4.1.
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FIG. 3.5 —Test de hypothése de I'enveloppe de pente tournante, 3¢me couche; pente tour-
nante : rouge gras, pentes de diverses orientations : multi-couleur et fine. (a) w, (b) flux d’enso-
leillement, (c) flux sensible.

1. Fig 3.6(a) montre qu'avec la méme l'inclinaison de pelg@eaximum journalier
se trouve aux mémes heures, quelle que soit la latitude.
2. Fig 3.6(b) montre que plus la pente est forte, plus le marinournalier sera

retardé. Ceci est d0 au fait qu’'une pente plus forte resteleiliée plus tot et plus
tard (pour une pente tournante), du lever jusqu’au coucher.

3.3.5 Oscillation

Dans le chapitre Il modélisation, une étude théorique dscillation de brise due a
la flottabilité et la stabilité de I'environnement a été efteée avec un flux sensible
constant, sans couplage avec la surface et sans variatioyctiudiurne, notre modéle
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FIG. 3.6 —Test des cycles diurne de pente tournante (3éme couche). (a) en fonction de la
latitude, (b) en fonction de I'inclinaison de pente.

est ici plus complet, et les Fig3.7 illustrent les comporeats de brise en fonction du
gradient vertical (lapse rate), avec ou sans cycle diuweg au sans couplage avec le
sol :

1. Fig(a), (b) et (c) montrent la brise sans couplage aveollefarcée par un en-
soleillement constant dans le temps, en environnementa)€a) : on n’observe
pas d’oscillation; par contre, dans un environnement ttakls, (lapse rate de
0.005k/m), fig. (c) : on observe l'oscillation avec une pdeal’environ 20 mi-
nutes.

2. Fig(d), (e) et (f) montrent la brise sans sol, forcée pahlert wave avec un cycle
diurne ; dans un environnement tres stable, Fig(f) : I'datdn apparait, elle suit
le cycle diurne de forcage.

3. Fig(h), (i) et (j) montrent la brise couplée avec le sok@eycle diurne, I'effet
d’inertie du sol qui a prolongé la brise au-dela du couchentde fournir les
conditions d’apparition de cette oscillation.

Ce qui ressort clairement de tous ces cas est le fait que @d&gtrainement s’annule,
les oscillations apparaissent, ce qui est conforme a noailyse analytique. Par rapport
a cette analyse, on a ici de plus un flux sensible dépendarat diéekse : on le voit
osciller en décroissant dans la Fig. 3.8 mais du fait de &éeton le voit mieux sur la
friction qui oscille de maniére semblable.
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FIG. 3.7 —Phénomeéne d'oscillation : vitesse verticale w en fonction du lapse rate rie (a)-(c) :
sans couplage avec le sol, sans cycle diurne de soleil, simulation en 120 minutes; (d)-(f) : sans

couplage avec le sol, avec cycle diurne, simulation en 24 heures; (9)-(i) : couplage avec le sol,
avec cycle diurne, simulation en 24 heures. La hauteur de montagne est de 840m, le lapse rate

est imposé de la surface jusqu’a 1000m, avec inclinaison de pente de 10° (a), (d) et (g) % =0,
(b), (e) et (h) cas avec stratification de I'environnement : cas modéré % =0.001k/m, (c), (f) et

(i) cas fort % = 0.005«/m.
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FIG. 3.8 —Facteur d'oscillation dans un environnement neutre, couplé avec le sol, & 840m,
20h-22h. (a) flux sensible @ens (b) la friction Fr.

Au lever de brise, la transition rapide provoque un choc gitidsciller la vitesse mais

est amortie par I'effet d’entrainement : cas (e) et (h) pangxle. Le phénomeéne est
moins fort dans le cas de stratification modérée. On peut abssrver que ce phéno-
meéne accompagne des vitesses plus faibles, mais cepematenecas (i), des pointes
a 1m/s sont visibles : pourraient-elles étre a I'originerddéclenchement ? |l faudrait
analyser le phénomene avec changement de phase (processaadgnsation) pour
s’en assurer. Nous laisserons ce probléme en dehors dentégpeeimplémentation du

modele de brise dans le GCM.

Notre conclusion est que I'observation de cette oscillativec notre modele conforte
sa bonne représentation des phénomeénes physiques liégmrigxanabatiques, ce qui,
étant donné la grille tres simple avec laquelle il est ap@lige coulait pas de source.

3.4 Tests de sensibilité

Avec Mini-Ker!, on bénéficie d’'un ensemble d’outils de calcul des sensibiliPour
prendre le plus simple, celui des sensibilités aux condfitioitiales par exemple, elles
sont définies pour les faibles amplitudes par ce que I'on lepfee Systeme Linéaire
Tangent (SLT). Il s’agit d’'intégrer un systeme linéaire ea Variables sont les écarts a
la trajectoire de référencér) pour les variables d"étaf\¢ pour les transferts (au lieu

Lcf pages http ://web.Imd.jussieu.fr’ZOOM/
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den et¢ pour la trajectoire).

Ce probléme classique de I'analyse des systemes dynamegtiegsolu par le calcul
d’'une matriced(t,0), que I'on appelle la matrice de propagation ou Propagatéaors,
I'écart a I'instantt de la trajectoire perturbée par un changenfentO) des conditions
initiales s’écritAn (t) = ®(t,0)An(0) : An(t) est la sensibilité au cours du temps a la
perturbation initiale. Chaque colonne d€t) donne la sensibilité du vecteur d"état a
la perturbation initiale d’'une composante de ce vectewsuffit d'intégrer le long de
la trajectoire le propagateur de sensibilité; on obti®(t, 0) en intégrant le systéme
linéaire :

aD(t,0) = A(t)d(t,0)
®(0,0) =1

Cette matrice s’intégre avec la méme matrice jacobigkibeque la trajectoire (cf La-
hellec et al., 2008) : c’est I'hypothése linéd&ir&Jn paramétre peut étre assimilé a une
variable d’état supplémentaire avec une avance nélleq = 0. C’est comme cela que
sont obtenues toutes les sensibilités aux paramétresnpéésedans ce manuscrit. On

da — : R A
note@(t) cette sensibilité de la variabteau parametrg. Ce calcul est par définition
d’autant plus juste que I'amplitude de variation est petite
On regarde le coté quantitatif et qualitatif (car le signepdss robuste) de la réponse li-
néaire des variables du modéle a une perturbation que npasoss eriorcagegqualité

de I'environnement) et eparametresiu modele.

Nous avons effectué plusieurs évaluations du comporteciemodeéle en faisant varier
d’abord la pente et I'épaisseur de la couche de brise quidaant parametres incertains
du modéle.

Une question que nous nous posions concernait I'importdndgdrag sur la brise ; en
effet, il a un effet de ralentissement par effet de frottetmeais aussi un effet d’ampli-
fication des flux de surface. Ces deux effets antagonisteéssatyses.

Nous présentons également un essai portant sur I'effetipeste vents locaux induits

20n a supposé pour faire simple que le systéme ne comportaie@#ansferts. Le systéme complet
utilise les quatre matrices jacobiennes décrites au alealpjtet on obtient de méme la sensibilité des
transferts aux conditions initiales.
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par des effets de vallées pour évaluer leur importance ;peronet surtout d’estimer la
gualité du modele mais de plus d’envisager des développsrigars s’ils s’avéraient
nécessaires.

Enfin, la dynamique de I'établissement de la brise nous itegamur justifier la construc-
tion d’un algorithme de détermination des solutions steggde I'écoulement, que nous
pensons rapide par rapport aux effets de I'inertie du sati @ans la recherche de sim-
plification du code de paramétrisation pour le GCM.

3.4.1 Forcages

Cette analyse de sensibilité est appliquée au cas 1 danddawa3.2, avec un forcage
solaire constant, sans couplage avec le sol. Cette versitalfeffet le plus directement
sur la partie aéraulique du systeme. La configuration delatibn est comme dans le
tableau3.1, avec une pente de 10°.

Notons que la perturbation est calculée en unités, par eeetivp/m? pourd sy, 1k/m
pour dye. Pour obtenir des valeurs réalistes, il faut faire la poatién : multiplier par
50 la valeur de&dw obtenue, ceci correspond a une perturbatiogglede 5Gv/m?.

3o, 3y, 3w,
05 500 16
0.45 e 0 8 o 8 88 o8 88 14
0.4 12
0.35 / -500 10
0.3 -1000 8 ]
0.25 \ 6
02 -1500 \ 4 /
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01 2500 \/ 30, —a 0
0.05 ) s [ -2 3 -
=l ey ey
0 S S RS S -3000 Ssens —=] ‘

0 20 40 60 80 100 120 0 20 40 60 80 100 120 0 20 40 60 80 100 120
time (minutes) time (minutes) time (minutes)

(@) (b) (c)

FIG. 3.9 —Test de sensibilité de flux sensible @enset de température de surface 6s(a 500m) en
fonction de la perturbation des forcages : (a) a I'ensoleillement d@, (b) au lapse rate dy., (c) &
la vitesse verticale dans I'environnement dw.

Ici nous choisissons le flux sensilipg.n scomme le représentant des grandeurs de brise
et la température de surfadk comme représentant des grandeurs de sol. La Fig3.9
montre que ces deux variables s’adaptent a la perturbagomahiére opposée, soit
93 D _%EHS
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FIG. 3.10 —Test de sensibilité des grandeurs de brise et de la surface (& 500m) en fonction de

la variation des forcages : (a) au short wave d@,, (b) au lapse rate dye, (C) a la vitesse verticale
dans I'environnement dw.
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variable | valeur variation ov(m/s) 86(k) 066s(k) OB(m/s?) OFr (m/sz) dDgens(w/m?)
D 600 w/m?)  +50(w/m?) +0.1 +0.1  +06 +1e-04 +le-5 +20

Ye 0. (K/m) +0.025(K/m)  -0.1 +0.25 +0.3  -8e-5 -8e-6 -2

W 0. (m/s) +0.05(m/s)  +0.1 -001  -01  -2e5 +7e-6 +1

TAB. 3.3 —Ordre de grandeur des sensibilités des grandeurs de brise et de la surface en
fonction de la perturbation des for¢cages.

La Fig3.10 montre les sensibilités des grandeurs de brigesée, flottabilité, friction,
température de surface et flux sensible) et de la surfaceéexture), en fonction de la
variation des forcages :

1. L'effet de short wave, Fig(a), la source d’énergie, edififcsur toutes les gran-
deurs du systeme : brise et surface ;

2. Fig(b) montre que la température potentielle de brisereurge quand la tem-
pérature potentielle de I'environnement augmente avdttlide, comme dans
Péquation d’énergie 3.4%2 0 6 quand I'accélération vertical¥ est positive.

00 owl —ow .
ﬁ%—W—GE_CdM/smf\(GS—G)/@ (3.4)
3. Fig(c) montre que la flottabilité diminue quand la vitessdicale de I'environ-
nement augmente et est supérieure a zéro, comme dans i@gdatmouvement

3.5,9(Tv—T)/TO-w

ow  ow?  _dw

T + 57 Wdz gsiné<(Ty—Ty)/Ty (3.5)

Tab. 3.3 montre I'ordre de grandeur des variations des guansdde brise et de la surface
en fonction de la perturbation des forcages. Pour une mémigtioa de la vitesse de
brise au long de la pentedv = +0.1m /s, selon 'amplitude de la variation des for¢ages,
nous constatons qu'un effet de la vitesgele 0.05m/s est comparable en amplitude
a un flux de50w/m?, il faut un gradient vertical de la température potentiglede
0.025</mpour annuler ces effets.
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3.4.2 Parametres
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FIG. 3.11 —Test de sensibilité de flux sensible genset de température de surface s (& 500m)
en fonction de la variation des paramétres : (a) a I'épaisseur de la couche de brise 62, (b) a
'angle d’inclinaison de la pentedé, (c) au cdrag dcy.

Le Fig. 3.11 montre les sensibilités de flux sensiplg.set de la température de la

surfacefs(a 500m) en fonction de la variation des parametres :

1. Comme ce que on a trouvé dans le test de sensibilité supieages, le flux

sensible@enset la température de la surfadg s’adaptent a la perturbation de
maniére opposée pour les paramétres géométriques et deesurf

2. Si on augmente I'épaissetr et I'angle de la penté , diminue la coefficient
d’échangeCy, on obtient une augmentation de la température de suéaeteune
diminution du flux sensiblexsens Dans I'équation d’énergie 3.4,

00

00s

— 0 —Cy/(siné 2), soitl [ @enset 6 1 —Bs.

ot

L'intégration numérique du systeme de ces équations negehdonc pas substantielle-

¢ DCa/(sin€ ), le résultat de la sensibilité donn%(?tﬂsm Cq/(SiNE2) et

ment les signes attendus mais donnent en plus un bon ordnedéegir de l'intensité

des sensibilités aux perturbations. On peut ainsi vérifier lgs schémas numériques

utilisés (volumes finis et schéma semi-implicite en tempsiservent les qualités phy-

siques du modele.

Fig. 3.12 montre les sensibilités des grandeurs de brise ¢ durface (a 500m) en

fonction de la variation des parametres. Par rapport lespians dans les sensibilité en
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FIG. 3.12 — Test de sensibilité des grandeurs de brise et de la surface (2 500m) en fonction

de la variation des parametres . (a) épaisseur de la couche de brise 67, (b) angle d’inclinaison
de la pentedé, (c) cdrag dcq.
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3.4. Tests de sensibilité

fonction de la variation des forcages dus a I'entrainemeatgtandeur de I'environne-
ment, on peux classer cette fois-ci I'effet en deux partisigee opposé : la grandeur de
la surfaceTls et les grandeurs de brise, qui ont le méme signe que leuresdignergie,
le flux sensiblegsens

variable | valeur variation amplitude dv(ms?®) 86(Kk) d86s(k) OB(ms?) OFr(ms?)  dDgens(Wm2)
Cq 0.005 +0.005 100% +0.1 +0.2 -6 + 2e-4 + 2e-4 +40

o 0.1 +0.05 50% -0.1 -0.1 -1 -le-4 -le-5 -30

Y 100 ()  +10 W) 10% -0.1 .01 -0 -le-4 -les ~0

3 0.17(10°) +0.17(10°)  100% -0.1 01 +5 -le-4 -le-4 -30

TAB. 3.4 —Ordre de grandeur des sensibilités des grandeurs de brise et de la surface en
fonction de la perturbation des paramétres.

Tab. 3.4 donne I'ordre de grandeur de la variation des gransdde brise et de surface
en fonction de la variation des parametres. Pour la mémati@mide la vitesse de brise
au long de la pente, v = +0.1m/s, selon I'amplitude de la variation des paramétres,
nous constatons que l'effet de I'épaisseur de la b#isest le plus remarquables que
celles du coefficient de frictiogy et de I'albédoe’ et de I'angle de la penté.

3.4.3 Source d’énergie et I'environnement

1. Tab3.6 : La source d’énergie (flux d’ensoleillement, flux selesipsens] @ywdn
donne un effet positif pour toutes les grandeur de briseiésse, la température,
la flottabilité et la friction),8 O @ens W [ @ens, €t les grandeurs de soB; [
@swdn Les parametres géométriques (épaisseur de la couchesee ibglinaison
de la pente) et de surface (albédo, coefficient d’échangenfouniquement dans
le terme de source d’énergid:[1Cy/(Sin€ 2).

2. Les grandeurs de I'environnement donnent un effet positif ia variable corres-
pondante de brise. Une augmentation de la vitesse verteake!’environnement
augment la vitesse de brise, de méme pour les températuars.des deux cas, la
sensibilité provient du terme d’advection dans I'équatierconservation8 [ 6,

w [ w.

3. Les calculs des sensibilités de modele montrent des effétsqe peut pas

voir directement a partir des équations mathématiquesdschun systéme non-
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3.4. Tests de sensibilité

Perturbation par la source d’énergie Gsens Gswdn
@sens] Cd/(SinE@)
0 O @sens
W U @ens
05 U @swan
6s 0 — @ens(sauf dans le cas d@wan)
Perturbation par I'environnement (via wiOw_

I'entrainement) WQD —59
a

60-w
Dynamique du systéme air-sol 6 O —6Bs(sauf dans le cas d@wan

TAB. 3.6 —Tableau récapitulation des effets de perturbation par la source d’énergie et I'envi-
ronnement sur le systeme air - sol, et le dynamique du systéme.

linéaire : la vitesse et la température de brise varient deiéna opposeée vis a vis
d’'une perturbation de I'environnement. L'augmentatiorgdadient vertical de la
température de I'environnement augmente la températuteise mais diminue
sa vitessew [ —6, 'augmentation de la vitesse verticale de I'environnetnvan
augmenter la vitesse de brise, diminuer sa tempéraiifé -w.

4. Alinterface, sauf le cas du flux d’ensoleillement, le fluxisible et la température
de surface s’adaptent aux perturbations de maniére oppasgee perturbation,
6s 0 —@sens commeb [0 @sens 0N a0 [0 — 6, les deux sous-systéemes, partie aé-
raulique et le sol varient de maniere opposeée.

3.4.4 Simulations de pente faible de 1°

Les sensibilités montrées précédemment sont obtenuesa pa¢thode du systéme li-
néaire tangent pour une pente de 10° : est-ce que les compaorte qualitatifs changent
guand la pente est plus faible ? Nous avons effectué ces ntéstes partir du cas de
pente de 1°.
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3.4. Tests de sensibilité

Fig.3.13 et Fig. 3.14 montre la sensibilité des grandeulsride et de surface (a 500m)
en fonction de la variation des forcages et des parametoes |g pente=1°.

Pour une pente tres faible de 1°, avec les mémes forcagesaetgiaes (sauf la pente),
la brise a mis plus longtemps a atteindre son état d’éqailgmviron 260 minutes, tandis
gu’avec une pente de 10°, le temps d’équilibre est d’envi@minutes. Il n’y pas de
différence qualitative (mémes signes de sensibilité) ppport & ceux d’'une pente de
10°.

Conclusion Le systéme de brise-surface avec une pente de 1° a les mé&moestiéns
que pour 10°, vis a vis d’'une perturbation. Nous avons égafetnouvé qu’une pente de
30° conserve les signes de sensibilité, mais le temps digguest plus court (environ
15 minutes). Nous constatons que le comportement du systerbese-surface avec
pente forte est valable aussi pour les pentes faibles. Auané dit, si la pente reste un
paramétre a régler dans le GCM en fonction des conditioristés, la sensibilité du
modele aux conditions d’environnement ne devrait pas ofidiogdamentalement avec
la valeur de ce paramétre.
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3.5 Conclusion du chapitre

En soumettant le modéle numérique aux conditions standard@sCM, nous avons pu
vérifier que les ordres de grandeur obtenus sont corrects|egmodéle est robuste,
gu'il répond de facon réaliste aux conditions d’environeein La partie aéraulique se
met rapidement a I'’équilibre comme nos calculs du chapitneuis I'indiquaient. L’hy-
pothéese de pente tournante a été prise et vérifiée pour obiemiréponse de la brise
au cycle diurne de I'ensoleillement sans accroissemenbaplexité géomeétrique. Plus
surprenant pour un modele simplifié sont nos expériencd®saillation, qui montrent
gue I'essentiel des phénomeénes physiques est bien ref@éten accord avec les ob-
servations de ce phénomeéne. Enfin, une analyse systématiguerincipales carac-
téristiques de I'environnement permettent de conclurelguaodéle devrait répondre
correctement aux conditions de grande échelle dans le G@Mcdhtre, la sensibilité
aux parametres incertains (épaisseur, dénivellationtepénction de surface) permet
d’envisager des réglages pour I'estimation du réle de lseldians le déclenchement du
modele de convection profonde.
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Chapitre 4

Le Modele de brise dans un modele de
climat
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4.1. Introduction

4.1 Introduction

Nous passons dans ce chapitre a la mise en ceuvre du modelsaldas le cadre du
modéle de circulation générale LMDZ4 et a son couplage a/echéma de convection
profonde. Ce travail comporte plusieurs étapes : (1) Miseeenre et épreuve dans le
cadre du modéle uni-colonne associé au GCM; (2) Mise en cemvneode diagnostic
et épreuve dans le GCM 3D (3) Epreuve et validation en modeléadans le GCM
3D. Notre travail est consacré aux deux premieres étapesoisieme étape devrait se
dérouler a I'occasion de I'exercice CMIP5 préparant le heoo rapport du GIEC.

4.1.1 Premiere étape : modele 1D en mode couplé

Une paramétrisation physique concerne par constructiaqus colonne du GCM in-
dépendamment, les couplages horizontaux étant pris entequap la partie dite "dy-

namique"du GCM. Les modélisateurs de la partie "physigéeetbppent d’abord leur
modele dans un modéle unicolonne, et la communauté intenade a mis en place
un certain nombre de cas d"école ou de synthése de campagnessdres permettant
d"éprouver les modéles dans ce cadre unicolonne.

Ce procédé est d'autant plus avantageux que les "validdtemcontexte 3D sont tres
indirectes : un processus physique va par exemple redistrierticalement des gran-
deurs; la modification induite des gradients horizontauxtr@aesn action une redistri-
bution dynamique des champs de telle maniere que tous lesgmos couplés vont soit
amplifier, soit masquer I'effet originel.

La philosophie des épreuves peut ainsi se résumer :

1. On vérifie en 1D que le cahier des charges physique est bigpliraqae le mo-
dele réagit a 'environnement comme on l'attend et qu’ilfemvoie les signaux
attendus : vérification essentiellement qualitative ;

2. On utilise les cas types 1D pour régler certains parametrasidibres du modele
(aspects quantitatifs) ;

3. Les épreuves 3D consistent a vérifier que la nouvelle clilngte du modeéle est
améliorée dans les régions ou la paramétrisation a |"épreavréputée impor-
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4.1. Introduction

tante. Cela se fait éventuellement par des réglages supptaires ou par une
analyse de sensibilité climatologique a ces parametres ;

Dans notre cas, le probleme est simplifié car notre analysgreamique dans Mini-Ker
nous a permis de dégager une connaissance du comportenmodeéle de brise dans
des contextes variés. Il reste cependant a vérifier que Enparisation se comporte
bien dans I'environnement numérique imposé par LMDZ4 : réigsation verticale et
récupération des caractéristiques géographiques ; caempent du modéle stationnaire
et robustesse numérique.

4.1.2 Secondétape : modele 3D en mode diagnostic

Au-dela, les effets du modele sur la grande échelle est ceays importe, et | effet des
hypothéses retenues sur le cycle diurne de la brise (pemteatote et ses 10 degrés) et
sur sa sensibilité aux dénivellations sous-mailles. Pamgte, si la brise déclenche la
convection toujours a 7h du matin, cela va perturber le cgltlene de la convection et
impacter les phénomeénes a I'échelle plus grande. Poureraila, il faut que la statis-
tique du cycle de déclenchement et la corrélation avec laveléation soient conformes
a ce qui a été trouvé dans I'analyse des images satellitéegitaans le 3D, en com-
parant avec les observations qu’on peut régler les paramdtr modéle pour qu'il ne
donne pas trop de précipitations locales a cause d unedinégude déclenchement trop
importante. Mais supposons que ce soit le cas : alors, I&aegrécipitation va changer
dramatiquement les conditions de surface et donc le coexperit du modéle de brise :
la statistique devient difficile a interpréter pour criteyue modele.

La technique classiquement utilisée pour pallier a ceffeedité consiste a évaluer une
nouvelle paramétrisation d’abord en mode dit "diagnostie€'modele réagit a I'envi-
ronnement calculé par le GCM mais ne lui envoie aucun si@rapeut ainsi comparer
le déclenchement standard avec celui de la brise toutestmmedégales par ailleurs.

En conclusion, pour valider une paramétrisation d’'un pssas physique dans le modéle
3D, il faut d’abord choisir un environnement climatiquerhearrect, puis des données
géographiques crédibles ; dans un premier temps on validédienchement en mode
diagnostic, c’est-a-dire sans couplage avec la convegtians un temps ultérieur seule-
ment, on couplera avec le ou les modéles de convection.
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Mise en oeuvre

MiniKer

SCM

GCM

forcage

0 de I'environnement
constante verticalement

équilibre
radiation-convection ou

sous l'effet d’advection
dans la grande d’échelle,

idéalisées de brise en
profil vertical et évolution
temporelle, test de
sensibilité aux forcages
et aux parametres

modele idéalisé dans un
environnement complexe
qui subit les impacts de
nombreux processus
physiques, test du
couplage avec la
convection et la poche
froide

dans la couche limite guidé par I'observation climatique
processus de | non oui oui
condensa-
tion
brise instationnaire stationnaire stationnaire
sol 2 couches 11 couches 11 couches
exploitation caractéristiques test d'intégration d'un statistique de

déclenchement en
utilisant les vraies
données topographiques,
comparer avec des
observations satellite en
Afrique de I'Ouest,
comparer avec ancien
déclenchement

TAB. 4.1 —Différences entre le modéle de brise-sol dans miniker, SCM et GCM.

Le tableau 4.1 donne les principales différences entredésphases d’implantation et
d’épreuve du modéle.

4.2 Mise en oeuvre

4.2.1 LMDz4

Ce travail de thése s’est déroulé & un moment de développeatada "nouvelle phy-
sique" de LMDZ4 en vue de I'exercice CMIP5, préparant le 5éapport de GIEC.
Cette nouvelle version s’efforce a mieux représenter ldecge vie de la convection
profonde, et plus spécialement la convection tropicalle &mprend une représenta-
tion du couplage de divers processus de souléevement (poamde fwake), thermiques
de la couche limite) avec la convection. Le schéma de coutie thermique est celui
développé par Hourdin et al. (2002) et Rio and Hourdin (2068l schéma de poche
froide celui développé par Grandpeix and Lafore (2010) n@peeix et al. (2010). Mal-
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heureusement, cette version “nouvelle physique” ne peamegas de simuler un climat
réaliste au moment ou les présentes simulations ont étisgéal C’est pourquoi les
nouvelles paramétrisations n’ont été utilisées en modeléague dans les simulations
uni colonne.

Les versions de LMDZ4 utilisées sont :

1. Une version trés proche de celle utilisée lors des sinmmatpréparant le qua-
trieme rapport du GIEC (Hourdin, 2006). Le schéma convesdifcelui d’Ema-
nuel (Emanuel 1991, Emanuel and Zivkovic-Rothman 19993 avedéclenche-
ment en flottabilité : la convection est déclenchée lorsquitottabilité des par-
ticules soulevées adiabatiquement depuis le bas de la edincite est positive
a 40 hPa au-dessus de leur niveau de condensation. La pasatigt des frac-
tions nuageuses est celle de Bony and Emanuel (2001). lets d# trainée et de
portant du relief sont représente par le schéma de Lott atié\(1997). Notre
version differe par la résolution verticale (39 niveauxiau lde 19) et dans le mo-
dele de sol; ici nous utilisons, pour I'eau, un modele sing@eype "seau d’eau”
et, pour la chaleur, un modele conductif-capacitif a 11 besqalors que la ver-
sion originelle utilise le modeéle de sol Orchidee). Cettesiam permet de simuler
des précipitations sur les continents tropicaux en acaisbnnable avec les ob-
servations. Ceci est vrai en particulier sur I'Afrique deuést, ou la mousson
présente un cycle saisonnier d’'amplitude latitudinalecheodes observations et
une bonne structure : le flux de mousson, le Jet d’Est AfriCaJ), le Jet d’Est
Tropical (TEJ) ont des positions et des vitesses conforneeslamatologie. C'est
avec cette version que sont réalisées les études diagmestiy fonctionnement
de la paramétrisation de brise dans le GCM (présentées d@aestion 4.4).

2. Une version plus évoluée, comportant le schéma conw&ihanuel avec dé-
clenchement et fermeture en ALE et ALP couplé au schéma deegaditoides
(Grandpeix and Lafore 2010, | et II). C’est cette version egti utilisée dans les
études de brise dans le SCM (présentées dans la sectioEHe3)ermet de cou-
pler brise et convection profonde. Dans ces simulationsridds imposons le
contenu en eau du sol, ce qui nous permet d’étudier la sétésibe la brise a ce
parametre.
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4.2. Mise en oeuvre

4.2.2 Modeéle stationnaire de brise

La paramétrisation de la brise de vallée consiste en uné@westationnaire du modeéle
de brise (comportant les trois équations de conservati@u, @nergie et quantité de
mouvement verticale), couplée, a chaque niveau de la geliecale du GCM ou du
SCM, a un modele de sol. Le raccordement sol-brise, a chagaaw) s’effectue par
I'équation de bilan d’énergie a la surface, dans laquelléemt compte, a la différence
du modele instationnaire du chapitre précédent, de I'énzdjom.

La résolution des équations du modele stationnaire disérébmporte une itération
sur I'humiditéq et une résolution analytique explicite pour la vitesseivalt w et la
températurd (équation du troisieme degré). Au cours de cette résolatiocalcule les
dérivées des diverses grandeurs par rapport a la temp&deusurface (Annexe A.3),
ce qui permet ensuite de résoudre I'équation linéariséelae ténergie a la surface.

La dénivellation est égale a la différence entre I'atitudeximale et I'altitude moyenne
de la maille. Ces paramétres de I'orographie sous-maili¢ calculé par la paramétri-
sation de Francois Lott (Lott and Miller, 1997).

On fait 'hypothése qu’il y a convergence des brises au sontiméa montagne et que,
donc, la vitesse verticale de la brise au-dessus du sominégale a la vitesse le long
de la pente en-dessous.

Au-dessus du sommet, la brise constitue un panache entta@maluant sous l'ac-
tion des forces de flottabilité, et atteignant éventuell@nsen niveau de condensation
(LCL). Il faut noter que si le niveau de condensation de lsdest atteint avant le
sommet,on considére alors que les montagnes du massif suscepliblearticiper au
déclenchement sont celles dont le sommet est plus bas quetdtle I'effet de conver-
gence a toujours lieu avant d’atteindre LCL. On peut aussi histifier cette hypothese
comme un décollement induit par la turbulence nuageuse.

Le modéle de brise détermine ainsi, dans tous les cas, ueera, = 0.5Ww2, pour
I'énergie cinétique de la brise a son niveau de condensé@iorattribuant une valeur
nulle aux énergies cinétiques de brise ne parvenant pas'usgGL). C’est cette valeur
gue nous voulons utiliser pour le déclenchement de la coiovecuageuse.
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4.2.3 Ciritére de déclenchement de cumulonimbus

Selon Grandpeix and Lafore (2010), le déclenchement daiir deu lorsque cette
énergie cinétique permet de vaincre "l'inhibitidn'Cependant, Grandpeix and Lafore
(2010) (et ausdrio and Hourdin, 2009) ne donnent pas d'indication sur ce que doit
étre cette inhibition dans le cas général : a quelle padididir soulevée et a quel profil
est-elle relative ? S’agit-il de I'échelle locale ou de ealke la maille ?

Pour se référer a des problemes analogues comme le cas éuesoeht par les poches
froides, I'inhibition considérée est relative au souléeesnd’air extérieur aux poches a
travers le profil extérieur aux poches; ddRi® and Hourdin (2009)c’est I'inhibition
associée au souléevement d’air ayant les propriétés mogatsair en bas de couche
limite au travers du profil moyen dans la maille qui est prisecempte, sans que ce
choix soit discuté.

Notre hypothése de déclenchement est basée sur les obmes\&ativantes :

1. Pour Zehnder (2006) : la convection se développe au funetsure, par étapes.
D’abord, des petits cumulus, et aprés, une convection pefoqae, puis trés ra-
pidement la convection profonde, correspondant au cunmlauns. L'effet de la
convection peu profonde sur I'environnement a meso-éetedt indispensable
pour le déclenchement de la convection profonde (par uresscs de transition).

2. Notre modéele représente I'apparition des petit cumuigctement liés a la brise.
Mais il ne considere pas I'effet de brise sur I'environnemenainsi pas ce pro-
cessus de transition.

3. Nous avons proposé un critere de déclenchement pour lelonmbus aley +
CIN > 0, dans lequel I'effet thermique de I'orographie a I'étapitiale est consi-
déré, mais qui comparé a 'inhibition de grande d’éch€llil.

Cette hypothése évite de représenter le processus detiareitre les petit cumulus
d’échelle cent metres et les cumulus d’échelle un kilom&tas formulons alors I'hy-
pothése que I'énergie de brise est le premier bout du spé@énergie d’évolution des
systemes convectifs : si une ascendance de la taille degramdulus est déclenchée

"The possibility that some updrafts may overcome the convective inhibition is controlled by
the kinetic energy of the air impinging on the gust front".

89



4.2. Mise en oeuvre

par la brise, alors son énergie sera proportionelle a cel&adrise, soit I'énergie de
brise multipliée par un coefficient. Le déclenchement daedsaumulus aura lieu quand
I'énergie cinétique de I'ascendance sera supérieurefiilfition qu’elle rencontre. Cette
grande ascendance étant d’échelle kilométrique, nousosopg que l'air qui la consti-
tue a les propriétés moyennes du bas de la couche limite damsille du modele.
Alors, I'inhibition associée est par définition CIN, l'ihition de grande d’échelld&n
supposant, dans un premier temps, que le coefficient ergrgiércinétique de brise et
énergie cinétiqgue de grand cumulus est de I'ordre de un, tierdlcomme critere de
déclenchement de la convectioale,o +CIN > 0. Par la suite nous considérerons ces
deux déclenchements : celui menant aux petits cumulus @tpalvant déclencher la
convection profonde.

Hypothése de couplage avec d’autre processus de soulévetgour la convection

1. le déclenchement

Dans une maille ou un relief estgsent, le contraste thermique entre les pentes
du relief et I'air environnant est plus fort que les contegséexistants dans un
plan horizontal traversant la couche limite; I'énergieétique du vent anaba-
tique est ainsi plus forte que celle des thermiques de cdulte. La brise peut
ainsi fournir I'énergie cinétique induisant le déclencherminitial de la convec-
tion. Une fois que la convection s’est mise en marche, etheyit des descentes
précipitantes, lesquelles alimentent des poches froidés.rapidement, I'énergie
des poches froides devient dominante pour maintenir laemn, comme nous
allons le vérifier.

2. la fermeture
La puissance de la circulation & meso-échelle dans la cdinhte induite par la
brise sert & alimenter la convection profonde au début decgde de vie, avant
gue la puissance des poches froides ne devienne dominaeséu@e grandeur a
déterminer par la paramétrisation. Dans un premier tenmpuss atilisons la puis-
sance des thermiques de la couche limite convective (RioHmddin, 2009).

Notre hypothese de déclenchement conserve un aspect arbitraiegra étre éprouvée
aux résultats. Une autre approche pourrait étre adoptéemsidgrant I'alimentation
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(ALP) de la colonne convective du cumulonimbus par un ensemé brises issues
d’'un massif montagneux et participant a la modification dedulement a meso-échelle.
Cette approche devra dans I'avenir étre développée patageidu modeéle de brise avec
celui des thermiques de la couche limite.

4.3 Résultats 1D (SCM)

D’un point de vue physique, un modéle unicolonne associé @0kl est un modéle
d’évolution d’'une colonne atmosphérique sous l'action dedges (convergence de
chaleur et d’humidité, convergence de masse ...) et dessésg@rocessus représentés
par les paramétrisations physiques du GCM (échanges ifadi@tocessus de couche
limite, convection profonde , nuages, précipitations...)

D’un point de vue informatique, le modéle unicolonne (SCMirgi Column Model
en anglais) associé au GCM LMDZ4 est constitué de toute kiepanysique du GCM
a laguelle sont ajoutées quelques annexes permettantedaekr forcages et de gérer
'avance dans le temps.

Notre paramétrisation est d’abord testée dans un cas séé@as d’'équilibre radiatif-
convectif), puis dans un cas guidé par I'observation d’'uen&ment de convection pro-
fonde se situant dans la zone semi-aride du Sahel en Afrigli©dest (cas Hapex).

4.3.1 Cas d’équilibre radiatif-convectif

On éprouve d’abord notre modele dans un cas 1D idéalisé ilgguradiatif-convectif :

on impose un flux solaire incident (Rayonnement SW) avec aledjiurne correspon-
dant & une latitude de 2°N en Juillet. Les caractéristiquesag sont rassemblées dans
le tableau 4.2. Le systéme se refroidit par rayonnement dader Longueur d’Onde
(Rayonnement LW). Le rayonnement solaire (SW) est esdiemtient absorbé par le
sol (albédo de 0.2). Les processus de couche limite et deecbam profonde redis-
tribuent I'énergie et 'eau dans la tropospheére. La surftda troposphére émettent du
rayonnement LW qui est perdu vers I'espace. Tous ces échaogesimulés par la phy-
sique compléte du GCM, sauf pour 'humidité du sol qui espreiscrite. En particulier
les processus nuageux interviennent et modifient les éelsaagiatifs SW et LW.

91
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flux solaire

flux solaire incident G_szdn 800w/m2
latitude A 2N
longitude 0

mois juillet
surface

température potentielle de la 300K
surface

pression de la surface 1012hPa
coefficient d’échange Cy 5e—3
albedo 0.19
coef. d'aridité (B) 0.25
relief

dénivellation 800m
inclinaison de la pente & 10

sol

nombre de couches 11
humidité 20 kg/m?
numeérique

version LMDZ4V4 pour IPCC-AR4(LMDZ20091102.dev)
nombre de couches verticale s 39

pas de temps 15 minutes

TAB. 4.2 —Configuration standard de simulation du cas d’équilibre radiatif-convectif.

Au LMD, ce cas d’école a été utilisé intensivement pour reedtn point les nouvelles

paramétrisations physiques liées a la convection, comm@tele de poche froide et le
schéma des thermiques de couche limite. Nous allons conenpacy mettre en ceuvre

le modéle de brise en mode diagnostic, puis nous le cougenoschéma de convection
accompagneé des poches froides (section 4.3.1.3).

4.3.1.1 Brise

Les analyses sont effectuées sur deux jours de juillet.
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FIG. 4.1 —Evolution journaliére des niveaux de condensation pi¢ et des niveaux de convection
libre pi¢c de la brise en fonction de la dénivellation, cas d'équilibre radiatif-convectif. (a) pi (b)
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FIG. 4.2 —Evolution journaliére de la température virtuelle de la brise 6, en fonction de la
dénivellation, cas d'équilibre radiatif-convectif. couleur :8,, ligne : le niveau de condensation de
brise. (a) zpic=400m, (b) zpic=600m, (c) zpic=800m.
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FIG. 4.3 — Lévolution journaliere de Iécart de la température virtuelle brise-

environnement(d6, = 6, — 5\,) en fonction de la dénivellation, cas d’équilibre radiatif-convectif.
couleur :66,, ligne : le niveau de condensation de brise. (a) zpic=400m, (b) zpic=600m, (c)
zpic=800m.
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FIG. 4.4 —Evolution journaliére de la vitesse de brise v (m/s) en fonction de la dénivella-
tion, cas d’équilibre radiatif-convectif. couleur :v, ligne : le niveau de condensation de brise. (a)
zpic=400m, (b) zpic=600m, (c) zpic=800m.

1. La Fig. 4.1 (a) montre que les niveaux de condensation ebdeection libre
se situent au voisinage de 890 hPa. Pour une méme inclindéestapente, plus
la dénivellation est forte, plus le niveau de condensat®ibrise est élevé, avec
cependant une variation tres faible (40 hPa).

2. On constate sur ce cas que la température virtuelle peller}, de la brise aug-
mente avec I'élévation du niveau de condensation, cf la.Bighpeut ainsi y avoir
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4.3. Résultats 1D (SCM)

deux effets contradictoires de I'accroissement de la dlaition : d’'une part une
intensification de la brise, d’autre part un relevement dieail de condensation
si un apport supplémentaire d’humidité n’a pas été suffipant maintenir une
humidité relative constante.

3. Plusla montagne est élevée, plus la durée ou la brisaetat®i niveau de conden-
sation est grande. De méme la Fig.(b) montre que la durée lmiska atteint son
niveau de convection librg ;. est importante. La également, I’humidité du sol
peut jouer, et nous effectuerons plus loin une analyse delskie de cet effet.

4. Enfin, les Fig 4.2 , 4.3, et 4.4 montrent comment la dératielh favorise I'inten-
sité By, 06, etw) et la durée de brise dans le cas étudié.

Par rapport au modéle sans condensation étudié avec Mmiekealécouvre I'impor-
tance de cet effet qui s’articule avec l'intensité de ladga fonction de I"élévation des
reliefs. Le cycle diurne montre un double maximum lié a larsewu soleil, et on re-
marque ce prolongement déja constaté de 'effet de la baselapres-midi, avec une
légére intensification du vent anabatique et un maximumi@¥4h locales.

4.3.1.2 Interactions brise - sol

Tests de sensiblité Ayant mis en évidence I'importance éventuelle de I'hundiditir
les qualités de la brise a son niveau de condensation, ogsanalprésent des cas en
faisant varier 'humidité du sol.

1. La Fig.4.5 montre pour le cas sec un comportement monateriéntensité de
brise au niveau de condensatiap, en fonction des parameétres : croissant avec
la hauteur du reliegpic, décroissant avec l'inclinaison de la pente du refiedt
croissant avec le coefficient d’échange des flux de sudgce

2. Dans le cas humiden est plus faible que pour le cas sec . PBusst important,
plus le flux latent est fort, et en conséquence , plus faibhe &3 flux sensibles,
par le bilan d’énergie a la surface ou le flux solaire incidentarie pas.

3. En effet, la Fig. 4.6 montre que le rapport de Boweg.y @) est plus fort dans
les cas seqd = 0.1 et = 0.3) : I'intensité de brise décroit avék; le flux sensible
pilote la brise, alors que dans les cas humigs=(0.5 et 8 = 0.8), c’est le flux
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FIG. 4.5 —Cas d'équilibre radiatif-convectif, tests de sensibilité de wig , (a), (b) et (c) dans le
cas séche B = 0.3, et (d), (e) et (f) pour le cas semi-séche 8 = 0.5 . Sensibilités : (a) et (d) a
la hauteur du relief zyic, (b) et (e) a l'inclinaison de la pente du relief & (c) et (f) au coefficient

d’échange des flux de surface cq. La configuration standard est zpic = 600m, & = 11/18(10°).
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latent. Le cas sec est favorable au développement de la teisgii s’explique par
le refroidissement de la surface par évaporation : I'acs@inent de flottabilité par
apport de chaleur sensible 'emporte sur son accroissepagritumidification.

Ceci confirme donc I'effet possible contradictoire entiatEnsité de brise et I'altitude
de son niveau de condensation : au moins dans ce cas, dinitaglus bas, mais avec
une plus faible intensité, dans le cas humide. La géograjgsiecliefs devrait ainsi avoir
une importance subtile sur I'effet de la brise sur le dédieneent.

4.3.1.3 Interaction brise - convection - poche froide

Le modéle 1D placé en conditions d’équilibre radiatif-cectif est étudié sur deux jours
de simulation, d’abord couplé, puis découplé de la coneaclie couplage se fait via
I'énergie cinétique de brise au niveau de condensatiegl, = 0.5WZ,. La convection
se déclenche quand le maximum d’énergie cinétique résudsprocessus de soule-
vement (brise de vallée et poche froide dans notre cas) pétisur a I'inhibition de
grande d’échellemaxaleyro, aleyk) > |CIN|. Fig. 4.7 montre la relation entre convec-
tion et poche froide (wake). Les descentes précipitantésclnvection créent une zone
froide, dite poche froide. L'écart de température entredehe froide et son environne-
ment crée des courants de densité. L'énergie cinétiqueodtidie rafales souléve I'air en
se propageant. L'air des basses couches soulevé forme dellesicellules de convec-
tion, maintient donc la convection en vie. Le mécanisme dmtiea de la convection
par les poches froides a été prouvé par des observatiomergi® du front de rafales
est proportionnelle au carré de sa vitesse, qui est beaytaswiolente que la vitesse
du vent anabatique.

Evolution temporelle La Fig. 4.8 montre I'évolution journaliére de brise de vall&a
convection et la poche froide dans un cas d'équilibre retanvectif.

1. Leffet de la brise sur la convection
la brise déclenche la convection, la convection produitpbehes froides, I'éner-
gie de soulevement par le front de rafales maintient la ottive . Le modele
montre que le moment ou le critéma¢. > O est satisfait se situe deux heures
avant que le criteraleyo > |CIN| soit satisfait.
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FIG. 4.7 —Schéma de la poche froide et sa relation avec la convection, extrait du cours de la
paramétrisation de convection profonde de Jean-Yves GRANPEIX.

2. L'effet de la convection sur la brise
Dans les basses couches , la convection diminue la duréasgepdar une cor-
rélation avec le refroidissement de I'air environna_mtet I'effet des nuages sur
le flux short waveg,,,qn Dans la haute couche, la convection réchauffe I'air de
I'environnemently, mais on ne voit guasiment pas son effet sur la diminution de
la flottabilité de briseB : en effet le modéle est alors adiabatique, et la brise reste
beaucoup plus Iégére que I'air environnent.

L'état d’équilibre radiatif-convectif a été atteint dars @as en fixant ’humidité de sol,
on ne peux ainsi pas voir I'effet de I"humidification du sof [@s précipitations. Dans les
test de sensibilités ep réalisé en section 4.3.1.2, les résultats montrent quenlitite

du sol renforce la brise quand elle dépasse une certainenaiéque. Dans le cas de
précipitation par la convection profonde, le sol est codigiccomme saturé, et on peut
en déduire que I'effet des précipitations sur le sol peuforeer la brise.

Rétroaction brise-convection La brise sert a déclencher le schéma de convection pro-
fonde, lequel calcule I'effet de réchauffement et d’hunaifion sur I'air de I'environne-
ment. L'air de I'environnement interagit avec la brise ventrainement. La brise inter-
agit avec le sol de la montagne via le bilan a la surface. Leipitation de convection
profonde rend le sol plus humide, ce qui change le coeffidimidité 3 . Ce coefficient
intervient dans le flux d’évaporation a la surface de la mgpmeg il a donc un effet sur la
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FIG. 4.8 —Cas d'équilibre radiatif-convectif, brise couplée avec la convection et poche-froide.
(a) et (c) brise et convection, (b) et (d) brise et son environnement, (a) et (b) le 8 Juillet : le
jour couplé avec la convection, (c) et (d) le 9 Juillet : le jour sans convection. ale_brise (en noir)
est I'énergie cinétique de brise au niveau de condensation, cin (en rouge) est la CIN de grande
échelle, dtcon (en vert) est le réchauffement par la convection sur I'environnement, ale_wake
(en bleu) est I'énergie cinétique de wake, plfc (en bleu clair) : niveau de convection libre (fournit
un critére de déclenchement des peitis cumulus), cldh (en rouge) est la fraction de nuages, e
flux_swdn (en vert) est le flux solaire incident sur les pentes du relief.
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4.3. Résultats 1D (SCM)

brise. Les nuages convectifs agissent également sur lesfliatifs SW et LW, lesquels
constituent la source d’énergie de la brise.

Les figures 4.9, 4.10 et 4.11 montrent les différences desdgras de brise-surface
d’une journée avec couplage a la convection (le 8 juille§agts couplage (le 9 juillet),
du cas d’équilibre radiatif-convectif.

1. Leffet de la convection est de diminuer la températurd' ele/ironnement dans
les basses couches, 4.9(a), cet impact est transféré adgdani |'effet d’entraine-
ment. Un autre facteur négatif est la diminution du flux geléncident qui arrive
sur la pente du relied cause des nuages issus de la convection Fig. 4.10(a). Toutes
les grandeurs de brise sont diminuées, la températureidsse et la flottabilité :
Fig.4.9. A la surface, le flux sensible et le flux latent somhidués 4.10(b) et
(c), le flux longwave et le flux de sol augmentent, 4.11 (a) t@n voit que les
températures de la surface et du sol augmentent aussi, Hidd) et (c).

2. Le flux de sol@y change de signe a partir de 16h, rechauffant alors la syrface
4.11(b), ce qui permet a la brise de se prolonger aprés le couchsoléil (ici a
18h).
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FIG. 4.9 —Cas d’équilibre radiatif-convectif, le 8 Juillet : couplé avec la convection, le 9 Juillet :
sans la convection, (a) la température virtuelle de brise Ty, (b) la vitesse de brise le long de la
pente v, (c) la flottabilité de brise B.
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FIG. 4.10 —cCas déquilibre radiatif-convectif, flux a la surface, le 8 Juillet : couplé avec la
convection, le 9 Juillet : sans la convection. (a) le flux swdn @qgn (b) le flux sensible @ens (C) le
flux latent @4 .
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FIG. 4.11 —cCas déquilibre radiatif-convectif, flux a la surface, le 8 Juillet : couplé avec la
convection, le 9 Juillet : sans la convection. (a) le flux longwave @, (b) le flux dans le sol @y, (c)
la température de sol de premiere couche de modele Tg, (d) la température a la surface Tsyrt.
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FIG. 4.12 —Interaction brise-convection dans un GCM.

La figure 4.12 montre les interactions entre la brise et lavection profonde dans un
GCM.

4.3.2 Cas Hapex

Le cas Hapex a été développé par J.P. Lafore (communicaiiagrepa partir de la cam-
pagne de mesure HAPEX-92 (Redelsperger et al. (2002)aditsd’'un cas de naissance
d’'un MCS organisé en ligne de grains observé le 21 ao(t 138% dne zone semi-aride
de transition du jet d’est africain (AEJ) . La convection @étlenchée sur le massif de
I'Air, qui a une dénivellation moyenne entre 500m et 900ms développeurs de la
nouvelle physique au LMD ont déja utilisé ce cas pour valatks paramétrisations en
mode unicolonne comme le modéle poche froide de Grandpeixafore (2010). Les
conditions initiales (profils de température et d’humiflieé les conditions limites (le
vent synoptique, les convergences de flux sensible et ddtitéghisont fournis par les
simulations du modele Méso-NH (Mesoscale NonHydrostatmapheric model) pen-
dant une période de 10h a 20h (Diongue et al., 2002). La paofdefdu modele était
couplée avec le schéma de convection d’Emanuel par leedfénergie cinétique des
processus de soulévement (ALE) et la puissance de soul@véiieR). En I'absence
du modele de brise, le déclenchement était provoqué paraleende ALE imposée de
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4.3. Résultats 1D (SCM)

flux solaire

flux solaire incident G_szdn 800wn/m2
latitude A 15N
longitude 2E

jour 21 ao(it 1992
surface

température potentielle de la 29K
surface

pression a la surface 94hPa
coefficient d’échange Cy 5e—3

albedo 0.5

relief

élévation 600m
inclinaison de la pente & 10

sol

nombre de couches 11

humidité 100 kg/m?
numeérique

version LMDZ4V4 pour IPCC-AR4(LMDZ20091102.dev)
nombre de mailles verticales 39

pas de temps 5 minutes

TAB. 4.3 —Configuration standard de simulation du cas de Hapex.

60 Jkg~!, pour vaincre I'inhibition. Le schéma du "thermique" de taiche limite était
aussi couplé, pour montrer son effet de retardement du dyatee de la convection(Rio
and Hourdin, 2009).

Les caractéristiques de ce cas sont rassemblées dans éadabB . On a remplacé la
ALE imposée par le modele de brise ; ce sont ces résultatsaugeaommentons :

1. Lafigure 4.13 (a) illustre I'évolution temporelle de langection, couplée avec la
brise et la poche froide. La convection est déclenchée adlpasla brise lorsque
alegro+CIN > 0, alego = 0.5W|2c|. La poche froide se met a se développer car les
descentes précipitantes du modele diagnostiquées suula figr la croissance
du réchauffement par la convection (courbe veltmonqui donne la tendance du
réchauffement en K/jour) : la puissance de soulevemerglede poche froide
commence a augmenter sensiblement vers midi, dépassaaemrent celle de

la brise, et devient alors le mécanisme de maintien de laemion. C’'est en
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FIG. 4.13 —Cas Hapex, brise couplée avec la convection et la poche-froide, beta=0.1,
zpic=800m . (a) brise et convection, (b) brise et son environnement. ale_brise (en noir) est I'éner-
gie cinétique de brise au niveau de condensation, cin (en rouge) est la CIN de grande échelle,
dtcon (courbe verte) est le réchauffement par la convection sur I'environnement, ale_wake (bleu)
est I'énergie cinétique de wake, plfc (bleu clair) est le niveau de convection libre de grande
d’échelle, cldh (rouge) est la fraction de nuages, flux_swdn (courbe verte) est le flux solaire
incident sur le pente de relief.

effet dans la réalité le front de rafales qui va propager iasa@nce des colonnes
convectives se succédant dans le déplacement de la lignaids.d-intensité de
brise a son niveau de condensatldbL commence a décroitre quand I'activité
convectivgdtcon)commence significativement a décliner, s’affaiblit puistsint
brutalement a 14h30. Le systeme convectif se prolongemetitapres le coucher
du soleil par I'effet d’auto-entretien par la poche froid&obalement, le cas se
comporte comme sa simulation dans Meso-NH (nhon montré).

2. Fig. 4.13 (b) montre I'influence de la convection sur laseri a 13h, le nuage
convectif diminue le flux incident et abrége son activité.

Le cas Hapex montre que la brise est bien susceptible dendéeleun événement
convectif par effet thermo-orographique, ce qui permet eleplacer par un modeéle
les valeurs arbitraires précédemment utilisées pour leedéoement de ce cas. Toute-
fois, dés que I"événement convectif est déclenché, il pgamdautonomie et la brise
perd son influence. Dans la réalité, on peut également pgosda transition d"échelle
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relief compté pour le brise

dénivellation zmont=zpic-geop_surf

inclinaison 10

sol

humidité schéma bucket

chaleur schéma conductif-capacitif (11 couches)
forcage SST climatologie mensuelle

numeérique

version LMDZ4V4 pour IPCC-AR4(LMDZ20091102.dev)
résolution horizontale 96x72

nombre de couche verticale 39

pas de temps 30 minutes

TAB. 4.4 —Configuration de simulation de GCM 3D.

provoquée par I'avénement d’'un orage se situe des lors laudads effets thermiques

de I'orographie. Dans un modele plus complet cependatitnksmtation des colonnes

convectives dépendrait de I'ensemble des masses d’aisraisksposition par un en-

semble de brises ou de leur interaction avec les recircuatie vallées ou de couche
limite.

4.4 Reésultats 3D (GCM)

Certaines configurations de la simulation sont rassembliges le Tableau 4.4.

4.4.1 Traitement des topographies sous-maille

Une question doit étre bien posée pour évaluer notre paresaidn, qui est de séparer
I'effet de I'orographie de grande d’échelle et I'échellaisamaille. Dans le GCM 3D,

une base de données topographiques est utilisée : celld8dNavy, a la résolution de
1°x1°.

A I'échelle résolue par le GCM, I'orographie impacte le miedgar la coordonnée verti-
cale “o/p” qui considére I'altitude moyenne de la maille donnée paéapotentielle de
surface. La différence de géopotentielle entre deux nsaibésines provoque une mou-
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vement verticale. Elle aura pour effet d’augmenter I'ibdité dans la couche limite et
diminuer ainsi la valeur de I&IN.

Le déclenchement de cumulonimbuases,o + CIN > 0) obtenu par notre parameétrisa-
tion dépend par contre de I'effet sous-maille de I'orogieppar I'énergie de brise :
alegro, calculée par le modeéle de brise, et de I'effet de I'orograple grande d’échelle,
par I'inhibition de grande d’échell€IN.

Dans le chapitre Il de modélisation, en section 2.1.4, onpigex€ nos choix de géo-
métrie du relief pour obtenir un maximum d’énergie cinééqle brise dans la maille.
Les trois facteurs principaux sont : I'élévation locale demnts, I'angle d’inclinaison et
I'orientation de la pente. On détermine le maximdmde dénivellation dans la maille
a partir de la base de données de topographiques de LMDZ,amie faible prise a la
valeur de 10°, et une orientation de pente restant face ai.sol

Ou et quand (déclenchements sur I'Afrique de I'Ouest) Nous nous intéressons a
présent au potentiel de déclenchement par les brises themgoaphiques sur la région
de I'Afrique de I'Ouest pendant la mousson (la zone AMM&n compare I'observa-

tion et des résultats du modéle.

4.4.2 Observations issues des images satellite

Notre paramétrisation est basée sur I'hypothése que t'défflgmique de I'orographie
est un important mécanisme de déclenchement des systenuesndertion profonde
en Afrique de I'Ouest, notre zone d’étude et d’intérét prés&dur vérifier cette hy-
pothése de départ, on a coopéré avec des spécialistes dedéteétion. Grace a leur
travail, nous espérons trouver le lien manifeste entre tavedation et la naissance des
systémes convectifs, puis, prouver que ces naissancesdienumanifeste avec I'ef-
fet thermique de I'orographie. La vitesse maximum des vantbatiques dépend de
l'intégrale verticale de la flottabilité acquise du pied amsnet des montagnes. Cette
flottabilité est créée par I'écart de température entre &rggs de relief chauffées par
le soleil et leur environnement. Pour établir ces liens,sn@echerchons une corrélation
entre la dénivellation et la fréquence de naissance des NyeSdant la période de la
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mousson africaine, ou I'activité de ces systémes est laipipsrtante. S'il s’agit d’ef-
fets thermiques, le cycle diurne des fréquences de déaemeht doit étre proche du
cycle de I'ensoleillement.

L'une des informations primitives qu’on peut tirer d’'uneage satellite est celle de la
température au sommet des nuages, et on peut repérer lespaCliBsritere de tempé-
rature de radiance des nuages cirriformes plafonnant ceéregs. Un second critére
est I'extension horizontale de ces nuages. Une fois repétél systeme, la méthode de
rétro-trajectoires est utilisée pour repérer le momeneedroit de leur naissance.

2The 233-K threshold is in the range of the most commonly ukeelsholds for identifying deep
convection (Duvel, 1989) and accumulated convective pittion in the Tropics (Arkin, 1979). The
213-K threshold targets the most active part of the conveystems. Moreover, the 213-K threshold
was found by some authors as an optimum for correlating ctmedirrences and rainfall during the core
of the rainy season over the central Sahel (Jobard and Destg8?2).

The tracking method is only applied to convective cloudgéarthan 5000 km2. Below this value,
tracking is difficult to implement because the cloud numbereéases strongly, whereas the overlapping
surface tends to be limited.
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FIG. 4.14 —Statistique de fréquence de naissance des systémes MCS en Afrique de I'Ouest
(0230N, 20W-30E), les principaux massifs sont marqués en rouge, mailles de 70x70km, la
température au sommet de nuage< 213, la taille de nuage > 125kn?, année 2006, juin-
septembre, Thomas Fiolleau, Rémy Roca. (a) distribution géographique, contour : dénivellation,
couleur : nombre de déclenchement, (b) cycle diurne des nombres de naissances des MCS, (c)
et (d) : dépendance de la fréquence des naissances des MCS sur la dénivéllation, (c) OH-10H,
(d) 13H-18H solaire.

La Fig. 4.14(a) montre clairement la naissance des systef@8 pres des reliefs : a
I'échelle d’'une maille de GCM, les maximum d’occurrence dé€®Isont associes avec
les pic de dénivellation sous-maille. Un cycle diurne dessances des MCS apparait
clairement, avec un maximum vers 15h, Fig. 4.14(b). On réoles pas de corrélation
entre la dénivellation et la fréquence de naissance des MD8gmt la période nuit-
matinée, de Oh a 10h, cf Fig.4.14(c), mais on constate unend@pce croissante pen-
dant I'aprés-midi, de 13h a 18h, cette dépendance crossatréte a la dénivellation
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de 1200m. Cette dépendance est moins claire avec l'altitads Fig 4.15.

FIG. 4.15 —Fréquence des naissances des MCS en fonction de l'altitude, méme statistique
que 4.14(d).

Les observations d’'images satellite correspondent atedélsement de la convection
profonde (détectée par un seuil sur la température au sonumatage : T < 213K, cor-
respondant en moyenne a I'altitude 300hPa). Pour compereésultats du modéle avec
ces observations, il faut sélectionner les cas ou la colmredéclenchée par la brise a un
sommet plus haut que 300 hPa. Comme nous ne disposons pa#titelk du sommet
de la convection en mode diagnostic, nous avons pris comitéescde sélection appro-
ché que le sommet de la brise soit plus haut que 300hPa, nggnget< 300hPa
Ceci a pour effet, par exemple, de masquer la quasi-toddisédéclenchements sur le
Tibesti et le Hoggar.

4.4.3 Déclenchements simulés par le modele

Les résultats avec le GCM 3D sont obtenus en mode diagnsstis (Couplage avec le
schéma de convection). On décompte un déclenchement demsddion ou il n’y pas
eu de déclenchement pendant les 3h précédentes. Cela permeprendre en compte
que le premier et seul déclenchement de la journée car la &siscalculée en continu.
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4.4. Résultats 3D (GCM)

4.4.3.1 Déclenchements et dénivellation

On a décrit en 4.2.3 les deux critéeres de déclenchementiéssola brise. Nous allons
confronter ces critéres a celui utilisé dans la version AB4.MDZ4.
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FIG. 4.16 —Déclenchement de petit cumulus. Zone de I'Afrique de I'Ouest , cumul sur juillet-
septembre, 1992, période de OH-24H (I'heure locale). (a) scatter-plot du nombre de premiers
déclenchements et dénivellation. (b) comme (a), filtré par |[CIN| > 5J/Kg, (c) distribution spa-
tiale des nombres de déclenchement (couleur), dénivellation (contour) ,(d) comme (c), filtré par
ICIN| > 5J/Kg.
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4.4. Résultats 3D (GCM)

Déclenchement de petits cumulus, Fig 4.16 .Les déclenchements dans la zone c6-
tiere En limitant les résultats p@N > 5J/kg, . La Fig. 4.16 (b) montre une corrélation
entre la dénivellation et le nombre de déclenchements.
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FIG. 4.17 —Déclenchement de cumulonimbus. Le reste de Iégende est comme Fig4.16.
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4.4. Résultats 3D (GCM)

Déclenchement de cumulonimbus, Fig 4.17.Le déclenchement des cumulonimbus
montre une corrélation avec la dénivellation dans la Fig.é), distribution spatiale de
fréquence et des heures de déclenchement : les Fig4.17 (@) ressemblent a celles
du déclenchement des petit cumulus des Fig.4.16(b) et (d).
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FIG. 4.18 —Déclenchement avec By > 0. Le reste de la légende est comme pour la Fig.4.16.

Ancien déclenchement, Fig 4.18. Dans la version AR4 de LMDZ4, la convection
est déclenchée si la flottabilit#;g des particules soulevées adiabatiquement a 40hPa
au-dessus de LCL est positive.
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4.4. Résultats 3D (GCM)

Fig.4.18(b) : pas de corrélation entre dénivellation efjdi@nce de déclenchement. Il y
a trop de déclenchements dans le massif du Hoggar, cf R&fc).ét (d).

120

110

(@) (b)

FIG. 4.19 —Distribution géographique des nombres de déclenchement de la convection pro-
fonde, Afrique de I'Ouest (0230N, 20W-30E). Couleur : mod éle, année 1993, juin-septembre,
nombre>100; contour : observation d'images satellite, année 2006, juin-septembre, nombre>50.
(a) shade : déclenchement de petit cumulus (b) couleur : déclenchement de cumulunimbus.

Comparaison avec I'observation On constate sur les Fig. (a) et (b) qu’il y a une
nette corrélation qualitative entre les zones de naissdada convection profonde ob-
servée par I'imagerie satellite et la simulation du mod€lette corrélation se présente
dans presque toutes les zones orographiques de I'Afriqu®dest : Guinée, Benin,
Plateau de Jos, Mont Cameroun, Bongos, Pic Marguerie, Massopien, Air, Hoggar.
On remargue que les cumulonimbus se déclenchent moins @aégibn cétiere et le
Bongos. Avant de coupler le modéle de brise avec le schémardection profonde, il
est difficile de dire si le déclenchement awa¢. > 0 donne de meilleurs résultats par
rapport a I'observation qu’avec le critea¢e, o+ CIN > 0.
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4.4. Résultats 3D (GCM)

4.4.3.2 Heures locales des premiers déclenchements
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FIG. 4.20 —Distribution spatiale de I'neure locale des premiers déclenchements. Statistique
moyennée de juillet-septembre 1992, pendant la période de 0H-24H. (a) Schéma de Mousson
Africaine, fléches noires : flux de mousson, en vert : précipitation end juin et septembre (ex-
trait de 2008 Encyclopédie Britannique, Inc). (b) Distribution géographique des heures locales
de déclenchement de petit cumulus dans le modéle. (c) Distribution géographique des heures
locales de déclenchement de cumulonimbus dans le modéle.
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4.5. Conclusions du chapitre

Nous nous sommes demandé ce qui déterminait le moment oi3dedst susceptible de
déclencher un MCS : importance du cycle du flux de moussomsergle solaire pur.

1. On constate sur la Fig. 4.20 (b) que les heures locales derd&iement de pe-
tit cumulus montrent un gradient de la zone cétiére vers ledNDans la zone
cétiere, les premiers déclenchements se produisent trede® 6h du matin au
lever du soleil. La distribution spatiale correspond au flexmasse humide de la
moussongui va diminuer I'inhibitionde la couche limite. A I'opposé, on voit que
les reliefs favorisent le déclenchement, car cette distign suit les contour de
dénivellation.

2. Les heures locales de déclenchement de la convection g®fbig. 4.20 (c)
montrent un gradient latitunal similaire a celui des patitnulus. Fig. 4.20 (b) :
les déclenchements de la convection profonde dans la zaigeecOnt lieu entre
9h et 12h, retardés de quelques heures par rapport au castdsspmulus .

4.5 conclusions du chapitre

Le modele 1D a été testé dans un cas d’équilibre radiatif<ctif et avec le cas Hapex.
Les tests de sensibilité montrent bien que l'intensité dgelest fonction croissante de
la dénivellation au sein des massifs montagneux, et du ceffide friction de surface

(Cdrag); elle est en fonction décroissante avec I'anglactihaison de la pente. Le
déclenchement se produit plus tét dans le cas ou le sol estbube couplage de la

brise avec la convection et les courants de densité a é& &tdes effets de rétroaction
analysés.

Le modéle déclenche des cumulonimbus sur les principausifeade I'Afrique de
'Ouest. Il y a une nette corrélation géographique entrerégdence des déclenche-
ments du modele et celle de I'observation. Les déclenchemtenmodéle se trouvent
nombreux dans la zone humide influencée par le flux de mous&ais.il n'y pas de
corrélation entre la fréquence et les dénivellations datte zone, c’est dans la zone
semi-aride qu’on la retrouve. Cela peux s’expliquer pardeeur faible de la CIN dans
la zone cotiére. Les heures de déclenchement montrent dregtdatitunal en confor-
mité avec le gradient d’humidité des sols : plus le sol estilanplus le déclenchement
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4.5. Conclusions du chapitre

se produit tot. Les heures de déclenchement des cumulosiorituwun retard de trois
heures par rapport celle des petits cumulus, ce qui validesggrement a posteriori
notre hypothése de déclenchement basée sur le calcul degéahédlle de la CIN.
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Chapitre 5

Conclusions et perspectives
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5.1 Problematique

Le point de départ de ce travail était basé sur le constatmeédrfection des GCM en
général de favoriser le déclenchement de la convectioropdaf sur les massifs mon-
tagneux résolus par la grille. Une analyse préliminairesnawconvaincu que la prise
en compte des effets thermiques-orographiques a I'origésevents anabatiques devait
permettre de corriger ce défaut. En patrticulier, le cyclami bien observé de I'occur-
rence des orages sur les reliefs ensoleillés pouvait laEseser qu’un effet thermique
en était a l'origine. La thése soutenue a ainsi postulé @silpossible de construire
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5.2. Développement

une paramétrisation de la brise de vallée en vue d’améliamuence des reliefs sur le
déclenchement de la convection profonde dans les GCM, é\adler avec LMDZ.

La question du degré de simplicité d’'un modéle a intégresdemGCM se posait alors.
En effet, au chapitre II, 'analyse bibliographique nousaniné la diversité d’approches
de I'étude par la modélisation des brises thermiques, &agioles vents katabatiques,
les plus étudiés, la brise de mer, et la brise de vallée (ouar@batique). Alors que peu
d’observations de brises de vallées permettent de vakkdemiodeles, elle a été surtout
étudiée avec des modeles de mécanique des fluides, soit etatim numérique di-
recte (DNS) des équations de Navier-Stokes, soit avec ddglewa méso-échelle 3D
ou 2D. Aucune de ces approches ne présentait la simpliail@gpet nous sommes parti
d’hypothéses simplificatrices permettant de préservefilience des parametres princi-
paux caractérisant les reliefs et les lois de conservatiysigues. Nous avons ainsi
développé un modele 1D censé représenter, dans chaque magl relief, des brises
anabatiques parmi les plus actives susceptibles de déeeta convection profonde
dans le modéle.

5.2 Developpement

La construction de notre modele de base s’est développéetia ges equations de
conservation de masse, de quantité de mouvement , d’éredrdieau, sur un schéma
numeérique ne comprenant qu’une simple ascendance le lorlg gente, a section
constante. La partie de la brise en contact avec les rel&fsaiplée avec le modele
de conduction thermique dans le sol via le bilan d’énergia aurface ; au-dessus du
sommet des reliefs, la brise monte verticalement par keféeconvergence, puis quand
elle atteint son niveau de condensation, poursuit sa mau@datiquement. Dans le
cas ou la brise possede suffisamment d’énergie cinétiquevaincre 'inhibition liée

a la couche d’inversion et réussit a atteindre son niveauodgection libre, la para-
métrisation représentant la convection profonde du GCMdestlenchée™ ; alors selon
les caractéristiques de la troposphere et des masses dlaiapt I'alimenter, un événe-
ment convectif sera simulé. Un deuxiéme critere compareelgie cinétique de brise
au niveau de consensation avec l'inhibition de grande &flalCIN).

On a développé cette paramétrisation en quatre étapes :
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5.3. Validation

1. Assemblage et choix des équations en volumes finis le lamggente ;

2. Mises a I'épreuve du systeme dans I'environnement Mémj-&vec des caracteé-
ristiques d’environnement simples et constantes. Analgsgensibilité aux para-
metres incertains et réponse aux variations de I'envirorard ; mise au point du
modele stationnaire et du modéle de sol;

3. Intégration du systéme brise-sol dans la version unicwale LMDZ-4 , sur des
cas avec cycles diurnes. Analyse des effets de rétroadiigertouche d’inversion
en couplant avec le modéle de convection profonde d’EmaseeEma retenu
dans LMDZ). Examen de l'effet de la convection sur I'envinement de la brise.

4. Intégration dans I'environnement 3D du GCM en mode diatjap analyse de
I'effet de la brise, premiers diagnostics statistiquestigtsibutions spatio-temporelles,
et premieres comparaisons avec les observations paiitestell

5.3 Validation

5.3.1 Modele instationnaire
Temps d’équilibre caractéristique

Mettre un modele instationnaire dans un GCM consomme plussi®urces (temps et
mémoire), et on s’est efforcé d’alléger les schémas de patregation de la brise pour
son implantation dans le GCM.

L'analyse d’échelle du temps caractéristique de brise amguente de 10° dans le cha-
pitre 1l donnait un ordre de grandeur de 18 minutes des terapgpgbnse de la partie
aéraulique ; les simulations du modéle de brise dans le thdpidonnent un ordre de
grandeur de l'ordre de 40 minutes, qui se trouve au voisitagpas de temps de la
physique de LMDZ4.

Oscillation

Par ailleurs, aussi bien les résultats de notre étude amadytiu chapitre Il que des si-
mulations rapportés au chapitre Ill montrent que dans uir@mvement stable, avec
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5.3. Validation

un forcage constant, les interactions entre flottabiligrtification de I'environnement
peuvent provoquer une oscillation de la brise. Ce phénordéjgeconnu de la biblio-

graphie, étant donné son amplitude et sa période pouvaitcémsidéré comme non
important vis a vis de nos objectifs, mais il nous a permisal@er les qualités de la

physique représentée dans notre modéle en retrouvantdies ale grandeurs corrects.
De plus, comme ces oscillations étaient observées en cdasetéent une période qui

dépend de la pente, elles ouvrent la voie a une analyse @telide la statistique de
I'inclinaison des pentes des brise actives.

Dans les cas d’étude avec forcage en cycle diurne, I'effatiddification de I'environ-
nement peut apparaitre au coucher de soleil, et on a comgtatéinertie du sol, en
prolongeant la brise tardivement, fournit les conditicensorables a I'observation de ces
oscillations. L'effet de friction a la surface, qui déperalld vitesse, peut de plus causer
I'oscillation méme dans un environnement neutre.

Mais nous avons conclu que ces cas, certes intéressantx-enéeues pour la théorie
et I'observation, ne se produisaient pas dans les condifamorables au déclenchement
de systémes convectifs et ce sont les équations statiesnddér brise que nous avons
implantées dans le GCM.

Sensibilités aux forcages et parametres

On a accompagné le développement du modele par une séristsldeesensibilité aux
forcages et paramétres. Le chapitre 11l montre des résudtahalyse linéaire par le Sys-
teme Linéaire Tangent. Cette technique s’avere parti@ment efficace lors de I'éla-
boration du modeéle, car avec chaque simulation, on obtiensémble des sensibilités
qui permettent d’en comprendre le fonctionnement physique

On a résumé dans ce méme chapitre ces résultats montramhfadement varié des
réponses des vitesse et température de brise a une pedontdaforcage (flux incident,
vitesse verticale de I'environnement, température etiitaion de I'environnement).
Par rapport aux parametres du modele (épaisseur de ladmigle, d’inclinaison, albedo
de surface), la sensibilité de la vitesse et de la tempé&raleibrise ont le signe attendu
et ont des ordres de grandeur comparables.
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5.3. Validation

Le modele stationnaire et son couplage avec le sol ont éidégallans le méme cadre
logiciel avant leur implémentation dans le GCM.

5.3.2 Etudes en 1D

Dans le modéle unicolonne de LMDZ-4, les profils verticaukestvariations journa-
lieres des grandeurs de brise et de surface semblent raisl@snpar rapport au com-
portement attendu. On a analysé la sensibilité de la vitdesk brise aux forcages
(environnement) et aux caractéristiques du relief et daffase. Ces analyses montrent
des comportements monotones : sensibilités positiMEnsoleillementa la dénivel-
lation et au coefficient d’échange a la surfadgg; sensibilités négatives au gradient
vertical de température (lapse-rate) de I'environnemghifyclinaison de la penté€, a
l'albédo et au coefficient d’aridité de la surfa¢g®) (Cette étude montre que les objectifs
de la paramétrisation sont remplis pour ce qui concerne rssitskté numeériques aux
caractéristiques de grande échelle du modele de circnlggoérale.

Couplage avec le schéma de convection profonde

Le couplage avec les paramétrisations du GCM est fait damasiidéalisé d’équilibre
radiatio-convectif positionné en zone tropicale d’'unetpar dans le cas HAPEX, si-
tué dans une région semi-aride de I'Afrique de I'Ouest. Ledst d’observer le role
de la brise dans le déclenchement de la convection, mais laffst rétroactif de la
convection sur l'intensité de la brise. Le couplage, qui aecerne bien sur que le dé-
clenchement, se fait en attribuant a la brise une énergieulexementley, = %W|2c|
et en fournissant au schéma convectif la borne supérieute dés énergies de sou-
levement associées aux deux processus sous-nuageuxefociserant de densité). La

convection est alors déclenchée tant que Ale+Cin>0.

On obtient ainsi un fonctionnement qui s’apparente au fonoement des MCS ob-
servés : le déclenchement initial de la convection est diebef r ensuite, I'évapora-
tion des précipitations convectives engendre des coudtentiensité qui maintiennent
par leur énergie de soulévement la convection. La brisdaddit alors par 'effet des
nuages convectifs sur I'ensoleillement, source d’énatgita brise. C’est bien ce qu’on
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5.3. Validation

attend d’'une paramétrisation : qu’elle prenne en compteffess de grande échelle sur
la méso-échelle, qu’elle renvoie - dans notre cas - un efférige sur le déclenchement,
et que la brise réagisse a I'effet qu’elle a engendré.

5.3.3 Résultats en 3D

Les déclenchements de convection par la brise dans le m8Betmt été réalisés en
mode diagnostic, sans étre couplés avec la convectionnefpour simplifier I'ana-

lyse des effets de la nouvelle paramétrisation. Il est penauite dés que "la nouvelle
physique" de LMDZ-4 sera mise au point et réglée de comparanede couplé les

climatologies avec et sans déclenchement par la brise.

Distribution géographique de la fréquence de déclenchemémle convection pro-
fonde

I'hétérogénéité de la surface montre une hétérogénéitgrgpbique de cette fréequence
dans le GCM. Pour les reliefs dont le sommet reste en-deskhous/eau de conden-
sation, si on rassemble ces cas, on constate que plus liéléest importante, plus la
source d’énergie de brise est importante, et en conségpiska fréequence de déclen-
chement est élevée. On retrouve ainsi I'une des caradtgiest principales de I'effet
observé de I'orographie qui avait motivé ce travail - '&utoncernant les phases tem-
porelles du déclenchement.

Dans la zone de I'Afrique de I'Ouest ou on bénéficie des olagems satellite a forte
résolution spatio-temporelle, en considérant I'effetssmaille des paramétres topogra-
phiques, le modéle de brise améliore la corrélation entdéravellation et la fréquence
de déclenchement. Le cycle saisonnier est également agélie maximum de fré-
guence de déclenchement par la brise migre de la zone céti@ébut de mousson vers
les zones semi-arides des régions sahéliennes jusqu’énpauigl régresse vers le sud
jusqu’en septembre ou on constate de plus un renforcemsmtgdenchements dans la
zone cotiere.

Pour le reste du monde, on a sorti des cartes de déclenclredejutin-septembre pour
étendre ces analyses préliminaires, rassemblées dansxalB. Mais pour le moment,
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5.4. Conclusions

on n’est par en mesure de commenter finement ces résultatspaue de connaissance
et d'observation des déclenchement sur tous les contin@nteemarque cependant par
exemple que le modele donne des déclenchements dans dessnégiutées trop seches
dans le GCM, comme au sud-ouest du sous-continent indien.

Avec ces cartes de résultats globaux, on attend des disagsati collaboration avec les
chercheurs qui travaillent sur le probleme de la convediiérienchée par des reliefs.

Cycle diurne des déclenchements de la convection profonde

Au chapitre IV on a montré que les heures locales du premieledéhement par le
modéle de brise de vallée se situaient entre 9h et 15h, endsaeec la statistique issue
de I'observation, alors que le modéle standard déclenpeaitpres le lever du soleil.

Enfin, les résultats obtenus montrent que les deux crité&tesus donnent tous deux
une corrélation satisfaisante avec les dénivellationsg aes distributions temporelles
et des nombres de déclenchements semblables, de méme datribaution des heures

locales de déclenchement. Ces résultats permettent dexdegritére général en éner-
gie : alego +CIN > 0 au lieu du critére locali¢c > 0 pour coupler avec le schéma
d’Emanuel. Ce résultat simplifie I'intégration du critere déclenchement par la brise
dans le modéle puisqu’il devient alors possible de comdasedifférentes sources de
soulevement.

5.4 Conclusions

Les objectifs de notre travail semblent ainsi atteints eihble possible de caractériser
globalement des brises de vallées susceptibles de déelelachonvection profonde,
avec les caractéristiques attendues, et ceci avec un nikesamodéré de complexité.
Peu de paramétres sont a régler ; cependant, il est posaikilesdr les informations de
terrain disponibles a haute résolution pour adapter cettarpétrisation aux conditions
plus réalistes si cela s’avérait nécessaire, comme parprata moduler I'évaporation
le long des pentes en fonction de la nature de la surfRogath and Zardi, 2007de

la distribution de I'orientation des pentes, etc C’est tGatérét d’avoir opté pour une
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5.5. Perspectives

image physique 'réaliste’ pour définir un modeéle de vent atighe, et non par exemple

pour une fonction plus synthétique telle gu’elle nous é&aggérée par nos calculs des
ordres de grandeur. De cette maniere, la brise réagit awxficettbns de la grande
échelle induits par le déclenchement des systemes coisveicteprésente correctement

les rétroactions.

5.5 Perspectives

Quelques perspectives sur 'amélioration des simulati@SCM en rapport avec I'effet
thermique de I'orographie :

1. Acquérir plus d’observations a |I"échelle mondiale. Ladas de déclenchement

de la convection profonde sur les continents (B) restentadyaer car, a part la
zone de I'Afrique de I'Ouest, pour le moment , on n’a pas deng&s pour une
validation globale de cette nouvelle paramétrisationnalgse de chaque région
est nécessaire pour savoir si I'effet thermique de I'orpgra sur la naissance des
systemes convectifs est bien représenté : pourquoi lesszmind y a beaucoup
de déclenchement par la brise de vallée ne donnent pas ageassnt de fortes
précipitations (par exemple sur I'Afrique de I'Est et autolu plateau Tibétain),
et questions sur des régions avec peu de déclenchementamassgrécipitations
(par exemple, dans le bassin de I'Afrique centrale) ?

. Couplage avec le schéma de convection en 3D avec la neuyejilsique de
LMDZ CMIP5 : tester le couplage avec I'hypothése de déclenwnt par I"énergie
cinétique. Dans un proche avenir, et dans le cadre de la mipeiat de "la nou-
velle physique" de LMDZ4, les énergies de soulevement d#s tnodeles de
thermique, de poche froide et de brise seront articuléaspbdes. Les données de
la campagne AMMA seront alors tres utiles et tres solligtéar on attend une
nette amélioration du climat en particulier sur la régioh&eenne (actuellement
trop séche dans le modele), et partout en ce qui concernelkedyrne et partant,
du climat global.

. Couplage avec le schéma de couche limite thermidgieycle diurne de la brise
participe aux échanges verticaux a I'échelle de la couchiédj et devrait s’arti-
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5.5. Perspectives

culer avec le "modéle du thermique" suivant les caractétiss topographiques
(largeur des vallées, élévations par rapport a l'altitud@esdrsion). Dans I'état de
développement du modéle d’Emanuel au laboratoire, dewanpétrisations sont
nécessaires, I'une pour le déclenchement, l'autre podeteneture’, c’est a dire
pour le calcul des flux de masse convectifs globaux sur lalen@ilp pour 'avai-
lable lifting power’). Si le déclenchement est un phénomieée local (d’échelle
de I'ordre de quelques centaines de métres probablemeatithdntation des as-
cendances des tours convectives du phénomene orageuxrmmgelques di-
zaines de kilometres au moins; il y a donc nécessairemeritamstion d"échelle
entre la phase d’induction et de développement d’'un cumirtdus. On peut
imaginer, au regard de nos calculs approximatifs intégraog grossiere évalua-
tion de la puissance utile d’alimentation fournie par unesnisle d’ascendances
thermo-orographiques, en combinant des analyses sjatsta la F.Lott avec un
modele grossier de brise.

4. Interaction entre I'effet dynamique et I'effet thermoagraphique. On peut pres-
sentir deux directions d’un tel couplage : celui de I'inflaerdes conditions dyna-
miques de grande échelle sur I'existence de vents de réatii@mu dans les vallées
interagissant avec la brise, et celui de I'effet de relévetnpar les brises de "la
hauteur de soulevement" du vent de grande échelle dans lelendelF. Lott (Lott
and Miller, 1997).

5. Il serait relativement direct, a partir du modéle de hrdee construire un modele
sous-maille représentant les vents katabatiques, et gantéibuer a 'améliora-
tion du comportement des GCM au-dessus des continentoésg@ans le méme
ordre d’idée, les brises de mer / brises de terre & mesolédwlicitent essen-
tiellement le méme systéme d’équations que celui de notetapqui pourrait
alors servir de cadre de développement en profitant des ohéth{analyses dyna-
miques, sensibilités) mises en place au cours de notréltrava
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Démonstrations
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A.1l. Schéma numérique

A.1 Schéma numérique

A.1.1 Grille décalée

Aummmmmmnm AuEEEEEEEEEEEEEEEESR ’

(a) grille décalé horizontale (b) grile  décalé  horizon-
tale+verticale

FIG. A.1 —Schéma de grille décalée dans le modéle de brise.

A.1.2 Solution d’'une équation cubique

az® + ba? + cx

FIG. A.2 —Graphe de I'équation cubique et ses solutions.

Méthode de Cardan: changet® + bx2 + cx+d = 0 en formed + px-+q = 0, calculer

A= 4p3 42797

Selon la valeur dé, I'équation peut avoir deux ou trois solutior@n retient la valeur
maximum de ces solutions.Le sens physique de ce choix est: on calcule la vitesse
verticalew uniguement quand il y a un d’écart de température entre faside relief

et celle de I'environnement; alovgsera toujours positive dans la partie en contact avec
la surface de montagne, et dans le cas ou il y a deux solutmsigves, FigA.2(b), la
valeur deax® + bx? 4 cx doit augmenter avecquandx > 0.
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A.2. Dérivées des flux de surface par rapport a la températurele surface

A.2 Dérivées des flux de surface par rapport a la tem-
pérature de surface

1. do/dTs
Auup= 0TS d@wup/dTs = 40T
@at = LyBPCyVp[Osat(Ts) — g d@ar/dTs = LyBpCqyVv(d0sat/dTs — dg/dTs)

WE g —WE =007 (Tyi — i)/ Tui
We i 1(6 —6) — Wy (61— 8) = Cyvp;(6si — )00z
Wt it1(0i —0i) — Wy i(Gi—1— i) = BCyVb,i(dsat(Tsi) — 0i) Gi 07

dws /dTs = kwd[T(1+£q)]/dTs

=< dws(T—T)]/dTs= k(1 —dT/dT)

| d[wi(q—0)]/dTs = ki (dsar/dTs — da/dTs)
Kw = géz/wa'I?\,, Ks = CyqVvp0 0z K| = BCyVvp0 02z

(1+ €q)Ks/ (Wt + Ks) + T edOsar/dTsK / (W + K )
1/kw+ (1+€aq)(T —T)/(Ws +Ks) +Te(d— )/ (W +K)
=Y dT/dTs= [ks— (T — T)dw; /dTg] /(W + Ks)

\dq/de = [KdOsat/dTs— (q— q)dws /dTg] /(wWs + K;)

A.3 Angle de correction du rayonnement solaire

Démonstratiorcosr = |cos?pcosds + Sind psindscog yp — ¥s)|, @ angle entre la direc-
tion du soleil et la normale a la pente de montagne.
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A.3. Angle de correction du rayonnement solaire

azimut
180°

90° @ 270°

1) OA- OB = OAx OB x coxx

On prendOA=0B=1

La relation & démontrer devientosa = OA- OB

2) Décompose®A- OB:

OA-OB'= (OD+ DA)-(OC+CB) = OD-OC+ OD-CB+DA-OC+ DA-CB
Les produit perpendiculaires sont n@D-CB= 0 ,DA-OC =0,
OA-OB=0OD-OC+ DA-CB

3)

OD-OC= 0D x OC x cogyp — 5) = OASINIsOBSINI ncos yp — ys) = Sind<Sing pcos(yp —
¥s)

4)

DA-CB= DA x CB x co) = OAcos)s0Bcos), = c0s9c0s9

5)

Finalement on a:

CO = COS9sC0SY ) + SiNJsSind pcoy yp — Vs)

Senkova et al. (2007) et Kondratev (1969)
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A.4. Brise au niveau de condensation

A.4 Brise au niveau de condensation

sous-programme “m_Icl” dans “mb_routines.F”

1. Déterminer le dernier niveau non satucds par la conditiongicps < Gichs €t

Gicbs+1 > Oichs+1-

2. Calculer le niveau de condensatiggy a partir du niveaicbs (formule de Bolton
(1980)),

Pict = (P RH-Ch)licbs
ou ’humidité relativeRH = q/Qsat(T), ¢h = T /(1669— 122RH—T).

3. Calculer la flottabilité au niveau de condensatpn par interpolation entrecbs
etichs+ 1, la fractionaci = (Pici — Picbs)/ (Picbs+1 — Picbs),

Tuter = et (Tyicbst-1 — Tujcbs) + Tvicbs

Bict = Tyjcl —'Fv,|c|

A.5 Brise humide

sous-programme “m_undilute3.F”, modifié a partir de undilute2 (Emanuel) Au-
dessus du niveau de condensation, on suppose que le brise altabatiquement; dans
un processus saturé, I'énergie statique hurhidst conservél = hgy, cette loi permet
de calculer la température de brise par une relation lieéaingente entre le brise et
I'environnement,

— — dh
T —T — (hsa’[—h)

ﬁ |T:Tsat
les grandeurs d’environnemehtet h sont connues,

h=cpT +Lyq+0z et sa dérivé&' par rapporf :
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A.6. Brise au niveau de convection libre

h =T ¢+ Cp+ Gsatly + LvOsar

la capacité calorifique de I'air saturécp = Cpg(1 — Usat) + CpvOsat: OU Cpg €t Cpy €St la
capacité calorifique de I'air sec et de la vapeur d'&us (—Cpd + Cpv)Usan Cpd = Cpvs

C’p:O,

la chaleur latente d’évaporation est fonctionlde.y = Lo — (¢, —Cpy) (T —27315), Lo
est une valeur de référenag,et la capacité calorique de I'eau liquid€,= —c| + Cpy,
C =~ va, L(, ~ 0,

gzest la géopotentiellg est I'accélération de la gravitéest la hauteur géopotentielle.
Ohat = LvOsat/ R/ TS (équation de Clausius-ClapeyroR), est la constante de gaz parfait,

on ah’ ~ ¢y + LyOsat/ RV-I-sza’[-

A.6 Brise au niveau de convection libre

sous-programme “mb_main.F”

1. Cas ou la flottabilité est négative au niveau de condaemsaf < 0, dans le
cas ou il existe une couche au-dessus du niveau de conaendatis laquelle la
flottabilité est positive, le niveau de la convection lilpig; peut étre déterminé
par interpolation entre la derniére couche de flottabilégativeifs et la couche
juste au-dessugs+ 1, la fractiona e = (Bits— Bitc)/(Bits — Bits+1) = (Rts—
Rtc)/(Rts— Pfss1), et par définition, la flottabilité au niveau de la convection
libre est nulle :Bjs. =0,

Piic = Pits — Alfc(Pts — Pfst1)

La vitesse aupsc peut étre déduite par I'écart de I'énergie cinétique quil&ga
I'énergie potentielle dans un processus adiabatique,
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A.6. Brise au niveau de convection libre

1 1 (Bits+Bitc)/2 Bits
WA — WAL = ! 0z=Q————— 07
2 Ifc oMifs g(was—f—Tv,lfc)/z g-l-v,il‘s‘f‘-rv,lfc

Bifs
Wfe =4 /2 75Z—|—W-2
e \/ g-l-v,il‘s‘f'-l-v,lfc Its

Oz est I'épaisseur entrpits et pifc.

2. Cas ou elle est positiveBj¢ > 0, s'il existe une couche au-dessus du niveau de
condensation dans laquelle la conditien- 0 etp < pi — Op est atteinte

Pifc = Picl, Wifc = Wicl

Op est I'épaisseur de la couche d’inversion, on prend 50hPs ldamodele.
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Annexe B

Carte de déclenchement mondial

Nous terminons cette analyse du potentiel de la prise en wongs effets thermo-
orographiques sur la naissance des MCS en cartographsagisteibutions précedentes
sur les différentes régions continentales du globe.
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B. Carte de déclenchement mondial
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FIG. B.1 —Carte de déclenchement et de précipitation Global. (a) déclenchement par le mo-
déle de brise psommet< 30Chpa 1992, moyenné en mai-septembre.(b) précip de modele, 1992,
moyenné en mai-septembre. (c) précipitation observé, combiné satellite et station, climatologie
mensuelle 1979-2000, moyenné mai-septembre.
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B. Carte de déclenchement mondial
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FIG. B.2 —Carte de déclenchement et de précipitation en Afrique. Le reste de légende est
comme Fig B.1.
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B. Carte de déclenchement mondial
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FIG. B.3 —Carte de déclenchement et de précipitation en Inde et Chine. Le reste de légende
est comme Fig B.1.
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B. Carte de déclenchement mondial
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FIG. B.4 —Carte de déclenchement et de précipitation en Amérique du North. Le reste de

Iégende est comme Fig B.1.
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B. Carte de déclenchement mondial
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FIG. B.5 — Carte de déclenchement et de précipitation en Amérique du Sud. Le reste de
Iégende est comme Fig B.1.
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