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Introduction

Dans ce chapitre, nous introduisons des éléments clés sur l’environnement jovien utiles pour
la compréhension de cette thèse. La première section est une description générale de Jupiter
allant de son orbite à sa structure interne en finissant par une définition de l’atmosphère telle
qu’elle sera considérée dans la suite de ce travail. La deuxième section s’intéresse plus en détail
à l’atmosphère et aux différents phénomènes qui y sont observés. La troisième section est dédiée
aux deux grands types de modèles d’atmosphères traitant le cas de Jupiter et à leurs résultats.
A aucun moment il ne s’agit d’être exhaustif mais plutôt d’introduire les points importants pour
la compréhension de ce travail tout en mettant en avant les récentes découvertes de la mission
Juno (en orbite autour de Jupiter depuis juillet 2016). La dernière section pose les principales
questions qui ont motivé ce travail et annonce la démarche qui a été suivie pour progresser dans
leur résolution.

1.1 Généralités

1.1.1 Orbite

Jupiter est la cinquième planète du système solaire. Située entre 4,95 et 5,46 unités astro-
nomiques (ua) du Soleil, Jupiter effectue une révolution en 11,9 années terrestres. Ceci fait que
le flux solaire reçu est d’environ 50 W m−2, ce qui est 27 fois plus faible que sur la Terre. Un
jour sur Jupiter dure 9,93 heures (35740 secondes), ce qui en fait la planète à la rotation propre
la plus rapide du système solaire. Ce simple fait rend la dynamique atmosphérique de Jupiter
sensiblement différente de celle de la Terre comme cela sera vu en section 1.2. Cette rotation
s’effectue autour d’un axe incliné de 3,13° par rapport au plan de l’écliptique. Par conséquent les
variations saisonnières doivent être faibles. En fait, ces variations sont dominées par l’excentri-
cité (c’est-à-dire la distance au Soleil) plutôt que par l’obliquité (c’est-à-dire l’angle d’incidence
des rayons) contrairement à ce qui se passe sur Terre.

1.1.2 La planète Jupiter

Jupiter est aussi la plus grande et la plus massive planète du système solaire avec un rayon
volumétrique (i.e. le rayon qu’aurait une sphère de même volume) moyen de 6,9911 104 km et une
masse de 1,9 1027 kg. Cependant, sous l’effet de sa rotation rapide, elle s’aplatit significativement
d’où une différence de 6% entre son rayon équatorial (7,1492 104 km) et son rayon polaire
(6,6854 104 km). L’accélération de la gravité y est de 24,79 m s−2 à l’équateur, soit 2,4 fois celle
de la Terre. Jupiter possède un champ magnétique notable – le 2eme du système solaire après
le Soleil – dont l’intensité est comprise entre 4 et 13 Gauss aux alentours de 1 bar. Ce champ
magnétique entraîne la formation d’aurores polaires très intenses de forme ovale.
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Figure 1.1 – Jupiter observé par Hubble en 2014.
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1. Introduction

1.1.3 Composition chimique

Jupiter est une planète géante gazeuse composée d’hydrogène à 86,3% et d’hélium à 13,4%.
La mission Galileo a pu mesurer in situ les abondances des éléments présents dans l’atmosphère
sous forme de gaz comme le carbone (sous forme de méthane), l’azote (sous forme d’ammoniac)
ou les gaz nobles. Les valeurs sont données dans la table 1.1.4. Jupiter semble enrichi en éléments
lourds d’un facteur 2 à 4 par rapport au Soleil, sauf en ce qui concerne l’oxygène et le néon. La
faible valeur obtenue pour l’oxygène peut s’expliquer par l’aridité du lieu de la mesure. En effet,
la sonde a pénétré l’atmosphère jovienne au niveau d’un “point chaud” (hot spot en anglais),
c’est-à-dire d’un point très brillant dans l’infrarouge thermique car provenant des basses couches
de l’atmosphère. L’atmosphère devant être dépourvu de nuages pour que ce signal soit capté, les
points chauds doivent être des endroits très secs (cf. section 1.2). Quant à la faible abondance du
néon, elle peut être due à la pluie d’hélium (cf. sous-section 1.1.4). De manière plus générale, une
connaissance fine de la composition de Jupiter permettrait de discriminer les différents scénarios
de formation de Jupiter et du système solaire. C’est d’ailleurs l’un des objectifs de la mission
Juno, notamment par la déduction de l’abondance en oxygène à travers la mesure de celle de
l’eau. Wong, Mahaffy, Atreya, Niemann, et Owen (2004)Folkner, Woo, et Nandi (1998)Atreya,
Mahaffy, Niemann, Wong, et Owen (2003)
1.1.4 Structure interne

L’intérieur de Jupiter peut être décrit grossièrement comme étant structuré en trois couches.
Ces trois couches sont – de l’extérieur vers l’intérieur – une enveloppe d’hydrogène moléculaire
située entre 10 µbar et 2 Mbar, une seconde enveloppe d’hydrogène métallique “liquide” entre 2
et 40 Mbar et un noyau d’éléments lourds au centre (cf. figure 1.2). Les profondeurs supérieures
à quelques centaines de bar nous étant inaccessibles, cette description repose essentiellement sur
des modèles d’intérieur planétaire (e.g. les modèles utilisés par Guillot (2005) ou Hubbard et
Militzer (2016)) et des observations indirectes (e.g. le champ de gravité).

Figure 1.2 – À gauche : structure interne de Jupiter avec un cœur rocheux entièrement solide
(image extraite de Hubbard et Militzer (2016)). À droite : structure interne de Jupiter avec un
cœur rocheux partiellement dilué (image extraite de Wahl et al. (2017)).
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Hydrogène moléculaire

L’hydrogène moléculaire constituant la première enveloppe de Jupiter est gazeux en sur-
face et supercritique en profondeur (à partir de 13 bar, cf. figure 1.3). Le milieu devient donc
continûment de plus en plus dense au fur et à mesure que nous nous enfonçons dans Jupiter et
que la pression et la température augmentent. Cette couche est homogène en composition et sa
température suit principalement le gradient adiabatique sec du fait que la convection domine les
transferts de chaleur – sauf dans les zones de faible opacité où les phénomènes radiatifs prennent
de l’ampleur et dans les nuages.

Figure 1.3 – Diagramme de phase de l’hydrogène tiré de Guillot (2005). Les profils pression-
température de Jupiter (trait noir) et Saturne (trait gris) y sont représentés. Nous pouvons voir
que Jupiter est composé d’hydrogène moléculaire d’abord gazeux puis supercritique (région grisée)
et d’hydrogène métallique. Les tirets intersectés par ces profils représentent l’éventuelle Plasma
Phase Transition (PPT).

Hydrogène métallique

L’enveloppe d’hydrogène métallique fluide débute vers 2 Mbar. Nous ignorons s’il y a une
transition de phase – la PPT pour Plasma Phase Transition – ou une évolution continue des
propriétés physiques comme entre les états gazeux et supercritiques. Indépendamment de cela,
il existe un domaine de pression et de température dans lequel l’hélium n’est plus miscible dans
l’hydrogène. Il est probable que ces conditions soient présentes sur Jupiter aux alentours de la
transition entre hydrogène moléculaire et hydrogène métallique (i.e. aux alentours de 2 Mbar)
dont l’extension précise n’est pas connue avec certitude. Il en résulterait alors une pluie de gouttes
riches en hélium tombant dans un fluide pauvre en hélium. Cette pluie pourrait expliquer à la
fois la faible abondance de l’hélium par rapport à son abondance estimée dans la nébuleuse
protosolaire et la faible abondance du néon par rapport à son abondance solaire, celui-ci étant
dissous préférentiellement dans les gouttes d’hélium (Wilson et Militzer, 2010) et drainé vers les
profondeurs.

4



1. Introduction

Élément Altitude Ni/NH2 Jupiter/Soleil Source

He Stratosphère
p < 0,1 bar 0,157± 0,004 0,81± 0,02

Niemann et al. (1998)
Galileo/GPMS

H2O
Stratosphère
p < 0,1 bar (2− 20)×10−9 Feuchtgruber et al. (1997)

ISO/SWS
Troposphère
p = 12 bar (6± 3)×10−5 Niemann et al. (1998)

Galileo/GPMS
Troposphère

17,6 < p < 20,9 bar (4,9± 1,6)×10−4 0,3± 0,1
Wong et al. (2004)
Galileo/GPMS

Troposphère
0,7 < p < 30 bar (3± 2)×103 ppm 3± 2

C. Li et al. (2020)
Juno/MWR

CH4
Troposphère

0,5 < p < 3,8 bar (2,1± 0,4)×10−3 2,9± 0,5
Niemann et al. (1998)

Galileo/GPMS
Troposphère

0,5 < p < 3,8 bar (2,4± 0,6)×10−3 3,3± 0,8
Wong et al. (2004)
Galileo/GPMS

C2H6
Stratosphère
p < 0,1 bar (1− 5)×10−6 -

Kostiuk et al. (1983)
MacMath

C2H2
Stratosphère
p < 0,1 bar (3− 10)×10−8 -

Noll et al. (1986)
IRTF

NH3
Troposphère
p > 7 bar (7± 1)×102 ppm

Folkner et al. (1998)
Galileo/Occultation radio

Troposphère
0,5 < p < 2 bar (0,2− 1)×10−5 Sromovsky et al. (1998)

Galileo/NFR
Troposphère

8,9 < p < 11,7 bar (6,6± 2,5)×10−4 3± 1
Wong et al. (2004)
Galileo/GPMS

Atm. profonde
p ∼ 100 bar (3,6± 0,3)×102 ppm

C. Li et al. (2017)
Juno/MWR

H2S
Troposphère

15,7 < p < 19 bar (9± 2)×10−5 2,8± 0,7
Wong et al. (2004)
Galileo/GPMS

Ne Troposphère
0,5 < p < 12 bar 2,64×10−5 0,10± 0,01

Atreya et al. (2003)
Galileo/GPMS

Troposphère
0,5 < p < 22 2,3×10−5 0,1

Mahaffy et al. (2000)
Galileo/GPMS

Ar Troposphère
0,5 < p < 22 1,82×10−5 2,5± 0,5

Mahaffy et al. (2000)
Galileo/GPMS

Kr Troposphère
5 < p < 16 bar 9,3×10−9 2,7± 0,5

Mahaffy et al. (2000)
Galileo/GPMS

Xe Troposphère
5 < p < 16 bar 8,9×10−10 2,6± 0,5

Mahaffy et al. (2000)
Galileo/GPMS

Table 1.1 – Abondances des principales espèces composant l’atmosphère de Jupiter. Les abon-
dances solaires utilisées pour calculer le ratio Jupiter/Soleil proviennent toutes de Anders et
Grevesse (1989) sauf dans C. Li et al. (2020) qui utilisent des valeurs très proches mises à jour
dans Asplund et al. (2009).
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La couche d’hydrogène métallique étant électriquement conductrice, elle va se retrouver
liée au champ magnétique par les forces de Laplace ce qui aura comme conséquence de leur
faire adopter le même mouvement de rotation solide. Ainsi, bien que l’hydrogène métallique soit
fluide, les vents vont être freinés jusqu’à devenir négligeables à partir d’une certaine profondeur.
C’est d’ailleurs en utilisant cet effet et le fait que le champ magnétique a son axe incliné par
rapport à l’axe de rotation qu’une vitesse de rotation pertinente peut être déduite pour Jupiter
(e.g. le système III de Dessler (1983)). La profondeur à partir de laquelle champ magnétique et
matière interagissent est une information de première importance pour les modèles d’intérieur
comme les modèles d’atmosphère. Elle a pu être estimée pour la première fois grâce à la mesure
des harmoniques du potentiel gravitationnel par la sonde Juno (Kaspi et al. (2018) et Guillot et
al. (2018), cf. section 1.2.4).

Noyau

Les éléments lourds sont principalement concentrés dans le noyau. Les modèles prévoient
qu’un noyau entièrement solide serait d’environ 10 masses terrestres mais il est possible que ce
dernier soit au moins partiellement dissous dans l’hydrogène métallique. En effet, les harmoniques
du champ de gravité mesurées par la sonde Juno sont davantage compatibles avec des noyaux
dilués (fuzzy ou dilute en anglais) (Wahl et al., 2017). Ceux-ci ont des masses allant de 6 à
27 masses terrestres, les noyaux les plus massifs étant aussi les moins denses et les plus étendus.

Flux de chaleur interne

Contrairement à la Terre dont la chaleur interne actuelle est principalement due à la désin-
tégration d’éléments radioactifs, la chaleur interne de Jupiter est résiduelle de sa formation. Elle
est éventuellement accrue par l’énergie libérée par la séparation gravitationnelle de l’hydrogène
et de l’hélium dans la zone d’immiscibilité. Ce flux de chaleur dite interne est mesurable à travers
le bilan radiatif de la planète. La dernière estimation en date de ce flux a été réalisée par L. Li et
al. (2018) à partir des mesures prises par les instruments CIRS, ISS et VIMS de la sonde Cassini
lors de son survol de Jupiter en 2000-2001. La valeur obtenue pour le flux de chaleur interne est
de 7,48 W m−2 (L. Li et al., 2018). Cela représente environ un septième de la constante solaire
(cf. sous-section 1.1.1) mais est surtout plus élevé que le flux solaire absorbé (6,6 W m−2).

De plus, dès les premières observations de Jupiter (Ingersoll (1976) ; Pirraglia (1984)), il
est apparu que l’émission thermique (provenant du niveau de pression ∼ 1 bar) était constante
avec la latitude. Or le chauffage par le Soleil diminue avec la latitude ce qui signifie que le flux
de chaleur interne doit le compenser pour que la température à l’équateur soit la même qu’aux
pôles. Il n’y a cependant aucune raison que ce flux varie intrinsèquement avec la latitude compte
tenu de son origine physique, ce qui laisse plutôt penser qu’il existe en profondeur un processus
dynamique encore mal défini transportant la chaleur de l’équateur vers les pôles.

1.2 Atmosphère de Jupiter

1.2.1 Structure verticale

Le fait que Jupiter soit une géante gazeuse pose le problème de la définition de l’atmosphère
et de ses limites. Sur Terre, la limite basse correspond évidemment à la surface puis se super-
posent quatre couches qui sont, de bas en haut, la troposphère, la stratosphère, la mésosphère
et la thermosphère (cf. figure 1.4). Les zéros du gradient vertical de température définissent les
frontières de ces couches dont la température croît et décroît alternativement avec l’altitude.
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Sur Jupiter, il y a également une stratosphère (située entre 100 mbar et 1 µbar) et une
thermosphère (située au-delà 1 µbar) mais pas de mésosphère marquée. Sur Terre, c’est la
photodissociation-recombinaison de l’ozone qui chauffe la stratosphère et l’émission thermique
du CO2 qui refroidit la mésosphère. Sur Jupiter, le chauffage dû à l’absorption du rayonnement
solaire par le méthane et les aérosols crée la stratosphère mais il n’est pas suffisamment marqué
en intensité et en extension verticale pour faire apparaître une mésosphère bien qu’il y ait une
région où la température est à peu près constante avec l’altitude.

Les choses sont plus compliquées pour ce qui est de la limite basse. Si l’atmosphère d’une
planète doit nécessairement être composée de matière non condensée (i.e. gaz ou plasma), alors
la limite inférieure n’est pas localisée puisqu’il y a une évolution continue du gaz vers le fluide
supercritique. Si nous considérons que l’atmosphère s’arrête où commence la rotation solide (i.e.
où s’arrêtent les vents) alors son extension verticale est d’environ 3000 km (cf. section 1.2.4). A
de telles profondeurs, le rayonnement solaire ne joue plus aucun rôle ce qui amène à introduire les
notions d’atmosphère profonde – purement convective – et de couche météorologique – résultant
d’un équilibre radiatif-convectif (incluant également les changements d’état dans les nuages, cf.
sous-section 1.2.3).

Compte-tenu de la grande variabilité des processus physiques à l’œuvre, il est difficilement
concevable d’étudier l’atmosphère dans toute son extension spatiale. Cette thèse traitant de la
couche météorologique, c’est cette dernière qui sera décrite plus en détails dans la suite de cette
section.

Figure 1.4 – Structure thermique verticale de l’atmosphère de Jupiter (figure réalisée par Ruslik0
(wikipedia) d’après les données de Seiff et al. (1998)).

7



Atmosphère de Jupiter

1.2.2 Bandes : zones et ceintures

Quand nous observons Jupiter au télescope dans le visible, nous remarquons en premier lieu
la présence d’une quinzaine de bandes claires et brunes. Les bandes claires sont appelées zones
et les bandes brunes ceintures. Les bandes les plus larges sont situées à proximité de l’équateur.
Elles sont nommées d’après leur latitude : la zone centrée sur l’équateur est la zone équatoriale
(abrégée en EZ pour equatorial zone). Ensuite, nous trouvons les ceintures équatoriales Nord
et Sud (abrégées respectivement en NEB et SEB), les zones tropicales Nord et Sud (abrégées
respectivement en NTrZ et STrZ) puis les ceintures et zones tempérées Nord et Sud (abrégées
respectivement en NTB, STB, NTZ et STZ). Notons au passage que les tropiques joviens à
proprement parler sont par définition des parallèles situés à ±3,13° de latitude et sont donc
contenus dans la zone équatoriale puisque celle-ci s’étend d’une dizaine de degrés de part et
d’autre de l’équateur. Cette structure en bandes est très stable bien que quelques variations
puissent être observées. Par exemple, la SEB a changé 5 fois de couleur depuis 1973 (Fletcher et
al., 2011). Il est généralement admis que les zones sont de plus grande opacité nuageuse que les
ceintures bien que la question de savoir si cela correspond ou non à un mouvement d’ascendance
de grande échelle est une question complexe (Fletcher, Kaspi, Guillot, et Showman, 2020).

1.2.3 Aérosols, brumes et nuages

Aérosols et brumes

Dans la stratosphère, le rayonnement ultra-violet (UV) du soleil est absorbé par les com-
posants de l’atmosphère, créant une brume photochimique. En particulier, la photochimie du
méthane produit de l’éthane et de l’acétylène. Le méthane et les aérosols créent la stratosphère
(cf. sous-section 1.2.1) alors que l’éthane et l’acétylène sont plutôt des refroidisseurs. Ces aéro-
sols sont optiquement fins dans l’UV aux basses et moyennes latitudes mais optiquement épais
dans l’UV aux pôles. Ils pourraient être couplés aux aurores polaires.

Il existe également des brumes dans la troposphère. Ces brumes se situent entre 0,5 et
0,2 bar et pourraient être composées de fines particules de glace d’ammoniac d’un diamètre
inférieur au micromètre. Cependant, la signature de la glace d’ammoniac pure est absente des
spectres observés ce qui laisse penser que l’ammoniac est mélangé à d’autres composés encore
inconnus pour former les aérosols composant la brume.

Nuages

Trois espèces chimiques sont susceptibles de condenser dans l’atmosphère de Jupiter : l’eau
(H2O), l’hydrosulfure d’ammonium (NH4SH) et l’ammoniac (NH3). Les nuages d’ammoniac
sont ceux se formant le plus haut en altitude, entre 0,8 et 0,5 bar voire jusqu’à 0,2 bar pour
la zone équatoriale et la grande tache rouge (cf. sous-section 1.2.5). La détection sans ambi-
guïté de l’ammoniac a néanmoins demandé du temps puisqu’il a fallu attendre l’analyse de
données Galileo/NIMS par Baines, Carlson, et Kamp (2002). Les nuages présentant cette si-
gnature couvrent moins de 1% de la surface ce qui laisse penser que l’ammoniac se mélange
avec d’autres molécules masquant cette signature. Quelques informations supplémentaires sur
les nuages d’ammoniac peuvent être obtenues comme une estimation de la taille des particules
de glace, comprise entre 2 et 4 µm d’après les travaux de Sromovsky et Fry (2018) utilisant
des données de Galileo (NIMS) et New Horizons (LEISA). Les couches nuageuses inférieures
étant masquées par les nuages d’ammoniac, elles sont encore plus méconnues que ces derniers.
Les modèles thermochimiques prédisent des nuages d’hydrosulfure d’ammonium autour de 2 bar
et des nuages d’eau entre 2 et 6 bar (West et al., 2004). Ces estimations sont basées sur des
abondances en azote et en oxygène de l’ordre de 3 abondances solaires.
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Notons que toutes ces espèces ont un poids moléculaire supérieur à celui des composants
majoritaires de l’atmosphère (dihydrogène et hélium). Cette inhibition convective implique que
de l’air humide – au sens large de “riche en espèce condensable” – aura besoin d’être encore plus
chaud par rapport à l’environnement que de l’air sec pour s’élever par instabilité convective. Cela
peut même aller jusqu’à l’inhibition complète de la convection quand le relâchement de chaleur
latente ne parvient plus à compenser l’effet du poids moléculaire (Leconte, Selsis, Hersant, et
Guillot, 2017). Cette situation extrême ne devrait pas se produire sur Jupiter, l’eau et l’ammoniac
n’étant pas assez abondants.

Figure 1.5 – Structure verticale des nuages modélisée par Hueso et Sánchez-Lavega (2006)

Chromophores

Jupiter est la planète géante aux couleurs les plus contrastées ce qui permet de contempler
les effets de la non-linéarité des fluides géophysiques, comme la turbulence à l’interface entre les
zones et les ceintures et dans le sillage de la grande tache rouge (cf. figures 1.1 et 1.7). Les couleurs
vont du blanc au marron en passant par le beige, avec quelques lieux particulièrement rouges.
Les constituants majeurs des nuages sont blancs (glaces d’eau et d’ammoniac) et donc les autres
couleurs sont dues à d’autres composés traces appelés chromophores. Ces derniers pourraient
être soit soufrés (Prinn, 1970), soit phosphorés (Guillemin, El Chaouch, Bouayad, et Janati,
2001), soit organiques (Carlson, Baines, Anderson, Filacchione, et Simon, 2016). L’altitude de
ces chromophores n’est pas certaine non plus. Ils pourraient se situer soit dans des brumes
stratosphériques, soit juste au-dessus des nuages soit encore dans les nuages eux-mêmes (sous la
forme d’une pellicule entourant les particules nuageuses). Par exemple, les travaux de Baines,
Sromovsky, Carlson, Momary, et Fry (2019) – qui utilise les aérosols organiques synthétisés par
Carlson et al. (2016) – accréditent l’hypothèse d’une fine couche d’aérosols situés juste au-dessus
des nuages. Ce modèle de la “crème brûlée” (en français dans le texte) pourrait être généralisé
à l’EZ, à la SEB et à la NEB (Sromovsky, Baines, Fry, et Carlson, 2017). Cela reste cependant
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un sujet de recherche très actif, aucun résultat ne faisant encore l’unanimité quant à la nature
de ces chromophores.

1.2.4 Courants-jets

Courants-jets troposphériques

Un courant-jet est un courant d’air localisé à symétrie zonale – i.e. axisymétrique par rap-
port à l’axe de rotation de la planète – que nous pouvons définir comme étant un extremum
méridien de la moyenne zonale du vent zonal, sa vitesse étant la valeur de cet extremum. La
troposphère de Jupiter est caractérisée par une succession de courants-jets orientés alternati-
vement vers l’est (ou progrades) et vers l’ouest (ou rétrogrades). Contrairement à ce qui se
passe sur Terre où les jets troposphériques sont des phénomènes de “second ordre” situés entre
les cellules et variant avec les saisons, l’atmosphère de Jupiter est dominée par cette structure
dans laquelle les jets sont mitoyens et très stables. Ces jets sont au nombre de vingt-sept : 14
jets progrades et 13 jets rétrogrades (Porco et al., 2003). Ils sont localisés aux frontières entre
bandes à l’exception du jet équatorial qui est au centre de la zone équatoriale. Ainsi la vitesse
zonale décroît dans une zone et croît dans une ceinture quand nous nous déplaçons de son bord
équatorial vers son bord polaire. Le jet équatorial présente la particularité d’être prograde, ce
qui est aussi le cas sur Saturne mais pas sur Uranus et Neptune où les jets équatoriaux sont
rétrogrades. La vitesse des jets troposphériques est mesurée indirectement par cloud tracking :
des structures nuageuses sont identifiées et suivies dans le temps afin d’en déterminer la vitesse
qui sera ensuite supposée égale à celle de l’écoulement qui les porte.

Figure 1.6 – Mesures par cloud tracking de la vitesse des jets troposphériques de Jupiter à partir
d’observations des sondes Voyager 2 en rouge et Cassini en noir (image extraite de Porco et al.
(2003)).

La profondeur des jets de Jupiter a pu être déterminée pour la première fois grâce à la
mesure par la sonde Juno des harmoniques du potentiel gravitationnel d’ordres 3 à 10. La
profondeur estimée est comprise entre 2000 et 3500 km d’après les harmoniques paires (Guillot
et al., 2018) et entre 1000 et 3000 km d’après les harmoniques impaires (Kaspi et al., 2018).
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Cette profondeur est bien plus importante que celle des jets terrestres – quelques dizaines de
kilomètres pour les jets stratosphériques, une quinzaine pour les jets troposphériques – mais ne
représente que 4% du rayon jovien (cf. section 1.1.2), les jets restant en fait cantonnés dans une
couche superficielle de l’atmosphère – toutefois plus épaisse que la couche météorologique.

Jets stratosphériques et oscillation quasi-quadriennale

Nous trouvons également des jets dans la stratosphère. Cependant, faute de nuages, il est
impossible de mesurer leur vitesse par cloud tracking. Nous utilisons à la place des cartes de
température d’où sont déduites les valeurs de vent, l’air respectant l’équilibre du vent thermique
(qui n’est cependant pas valable très proche de l’équateur). C’est ainsi que Flasar et al. (2004)
ont identifié un puissant jet équatorial de 140 m s−1 à 4 mbar. Ce jet fait partie de l’oscilla-
tion quasi-quadriennale ou QQO (pour Quasi-Quadrennial Oscillation découverte par Leovy,
Friedson, et Orton (1991). Cette oscillation a été nommée d’après son équivalent terrestre :
l’oscillation quasi-biennale ou QBO (pour Quasi-Biennial Oscillation) qui consiste en un em-
pilement de jets alternativement progrades et rétrogrades qui se déplacent vers le bas, créant
à une altitude donnée un changement de sens du vent dominant d’une période approximative
de 2 années terrestres. Sur Jupiter la période est de 4 années terrestres, soit environ 3500 jours
joviens ou un tiers d’année jovienne.

1.2.5 Cyclones et anticyclones

En plus de ces structures d’échelle planétaire, nous pouvons observer des phénomènes plus
localisés mais toujours influencés par la force de Coriolis. Nous parlons alors d’échelle synoptique.
Elle regroupe toutes les structures de dimension supérieure au premier rayon de déformation de
Rossby, qui vaut environ 1000 km sur Jupiter. Ces structures sont principalement des dépressions
et des anticyclones. Ces derniers ont un diamètre compris entre 1000 et 10000 km et peuvent
être de couleur blanche (comme les white ovals) ou beige, voire rouge pour certains. Ils ont
une forme elliptique allongée suivant la direction est-ouest voire presque circulaire pour les plus
petits (Ingersoll et al., 2004). Ils se forment préférentiellement aux latitudes moyennes et ont
une durée de vie de quelques années. Mentionnons également que les White Ovals, et peut-être
plus généralement tous les vortex, peuvent fusionner comme ce fut le cas en 1998 pour les White
Ovals BC et DE, donnant le White Ovals BE qui fusionna à son tour avec le White Ovals FA
en 2000. Les cyclones ont en revanche une forme plus chaotique et une durée de vie plus courte
en moyenne, au moins aux moyennes et basses latitudes. En effet la sonde Juno – grâce à son
orbite polaire – a découvert un ensemble de 8 cyclones au pôle Nord et 5 cyclones au pôle sud,
régulièrement espacés en longitude et entourant un cyclone polaire central (Adriani et al., 2018).
Ces cyclones sont de forme bien définie et elliptique, d’un diamètre compris entre 4000 et 4600 km
dans l’hémisphère nord et entre 5600 et 7000 km dans l’hémisphère sud. Ils semblent immobiles
dans le système III et ce, à l’échelle de plusieurs mois. Leur vitesses de rotation maximales sont
comprises entre 55 et 100 m s−1 (Grassi et al., 2018). Pour le moment, nul ne peut expliquer les
causes de leur organisation géométrique.

La Grande Tache Rouge

La Grande Tache Rouge ou GRS (pour Great Red Spot) est un anticyclone exceptionnel par
sa taille (17000 km sur 12500 km), sa longévité (plus de 350 ans) et sa couleur rouge quand le
reste de la planète est plutôt marron, blanc ou beige (Ingersoll et al., 2004). C’est un anticyclone
situé à 22° de latitude sud et dérivant lentement vers l’ouest. À cette dérive longitudinale se
superpose une oscillation d’amplitude 1° et de période 90 jours terrestres. La GRS a absorbé
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Figure 1.7 – Images illustrant les différents types de phénomènes atmosphériques observés sur
Jupiter. En haut à gauche : le pôle sud de Jupiter (Juno/Junocam) ; en haut à droite : un orage
convectif (Juno/Junocam) ; En bas : la fameuse Grande Tache Rouge et son sillage turbulent
observés par Hubble.
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plusieurs anticyclones au cours de son existence. Néanmoins, son extension longitudinale n’a
cessé de se réduire depuis 1880, passant de 39000 km à 17000 km aujourd’hui. Au contraire, les
vents tangentiels maximaux se sont accrus, passant de 120 m s−1 en 1979 à 190 m s−1 en 2002.

1.2.6 Orages convectifs

Nous observons également des orages convectifs, davantage présents dans les ceintures, dont
la taille varie de 10 à plus de 1000 km et dont les vents ascendants peuvent atteindre 100 m s−1

(Stoker, 1986). Des éclairs se produisent dans les orages dont la taille dépasse 200 km (Little et
al., 1999). Ces orages sont le résultat de mouvement de convection humide et sont corrélés en po-
sition avec les nuages blancs brillants observés le jour. La sonde Juno a également pu observer les
éclairs grâce au MWR (pour Microwave Radiometer) et en déduire leur distribution méridienne
(cf. figure 1.8). Il s’avère que les éclairs sont très fréquents (donc les orages plus fréquents ou
plus intenses) entre 30° et 70° mais presque inexistants à l’équateur. Ceci est différent de ce qui
est observé sur Terre où les orages sont les plus forts dans la zone de convergence intertropicale.
Une explication proposée pour expliquer cette différence tient à la composition des orages – eau
et ammoniac. Il se pourrait que les orages soient à l’origine des variations de la distribution verti-
cale et latitudinale de l’ammoniac observées par la sonde Juno (Bolton et al., 2017 ; C. Li et al.,
2017), c’est-à-dire de la présence d’un minimum du rapport de mélange de l’ammoniac à 0,6 bar
sauf à l’équateur. Guillot, Li, et al. (2020) ; Guillot, Stevenson, Atreya, Bolton, et Becker (2020)
ont proposé que de la grêle partiellement fondue ou mushballs peut se former à partir de l’eau
injectée par les orages et de l’ammoniac présent dans l’environnement dans un rapport respectif
de 2 pour 1, à des pressions comprises entre 1,1 et 1,5 bar et des températures comprises entre
173 et 188 K. Ces mushballs tombent ensuite sous forme de précipitation puis s’évaporent en
profondeur, constituant ainsi un mécanisme efficace d’appauvrissement de la haute troposphère
en ammoniac. Les orages étant absents de l’équateur, la concentration en ammoniac n’est pas
affectée par ce processus et reste proche de la sa valeur profonde alors qu’elle y est inférieure
aux moyennes latitudes.

Figure 1.8 – A gauche : détections en éclairs par seconde des instruments MWR et Waves à
bord de Juno, en fonction de la latitude pour les sferics en noir et les whistlers en bleu (figure
extraite de Brown et al. (2018)). Les intervalles de latitude grisés correspondent aux ceintures
et les intervalles blancs aux zones. A droite : distribution latitudinale de l’ammoniac mesurée
par l’instrument MWR de la sonde Juno (figure extraite de Bolton et al. (2017)).
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1.2.7 Turbulence de moyenne échelle

Les anticyclones, cyclones et orages participent à la turbulence de moyenne et petite échelle
(méso-échelle et échelles inférieures) à travers leurs mouvements convectifs intrinsèques et plus
généralement toutes les perturbations qu’ils induisent comme les ondes de gravité, etc. Les jets y
participent également à travers deux types d’instabilité selon que les isobares sont parallèles aux
isothermes (fluide barotrope) ou non (fluide barocline). Dans le premier cas une instabilité dite
barotrope se développe si le cisaillement horizontal du vent zonal est suffisamment important.
Cette instabilité transfère de l’énergie de l’écoulement moyen vers les tourbillons (eddies en
anglais). Dans le second cas, une instabilité dite barocline se développe – entre autre – s’il y a
libération d’énergie lorsqu’une masse d’air froide et dense se déplace vers des pressions moindres.
Cette instabilité convertit de l’énergie potentielle en énergie cinétique alimentant les eddies à
des échelles inférieures au premier rayon de déformation de Rossby. Ces instabilités nécessitent
toutes deux le concours de la force de Coriolis et se développent donc à des échelles telles que le
nombre de Rossby Ro est petit devant 1, l’échelle à partir de laquelle une masse d’air devient
sensible à la rotation (Cabanes, Spiga, et Young, 2020). Dès lors, la rotation rapide de Jupiter
organise les eddies et tend à rendre l’écoulement invariant par translation le long de l’axe de
rotation. Ce processus transfère de l’énergie des petites (eddies) vers les grandes échelles (jets)
dans ce qui est appelé une cascade inverse d’énergie. Cette cascade est dite inverse car
la cascade directe – observée habituellement dans la turbulence isotrope tridimensionnelle –
transfère l’énergie des grandes vers les petites échelles. La cascade inverse est souvent désignée
par les termes de turbulence bidimensionnelle (bien qu’elle se développe dans un écoulement
tridimensionnel) ou de turbulence géostrophique.

Salyk, Ingersoll, Lorre, Vasavada, et Del Genio (2006) ont conçu un algorithme capable
de repérer des structures dans les images Cassini de l’atmosphère de Jupiter et de déterminer
leur vitesse en suivant leur déplacement au cours du temps. La valeur du taux de transfert de
l’énergie cinétique des tourbillons vers l’écoulement moyen qu’ils en ont déduite est comprise
entre 0,7 W m−2 et 1,2 W m−2 dans la couche nuageuse. Cela représente entre 5 et 8,5% de
l’émission thermique de Jupiter (14,10± 0.03 W m−2 dans C. Li et Chen (2019)), ce qui signifie
que le transfert d’énergie est plus efficace sur Jupiter que sur Terre où ce taux vaut seulement
0,1% de l’émission thermique terrestre. Ainsi, il est possible que les jets soient le résultat d’un
forçage ayant lieu uniquement dans une couche superficielle de l’atmosphère. Plus récemment
Galperin et al. (2014) ont utilisé les observations de la sonde Cassini pour remonter aux spectres
d’énergie de l’écoulement, puis Young et Read (2017) en ont déduit les flux spectraux. Ils ont ainsi
pu mettre en évidence une cascade inverse d’énergie dans la couche météorologique, signifiant
que la turbulence alimente bel et bien les jets. Leur valeur de taux de transfert est de (5 ±
2) 10−5 W kg−1.

Dans la stratosphère, les ondes planétaires (Kelvin, Rossby, Rossby-gravité) qui se déve-
loppent dans le canal équatorial déferlent et transfèrent leur énergie à l’écoulement. La dépo-
sition d’énergie à lieu à la base du jet stratosphérique présentant les conditions favorables au
déferlement de ces ondes. En retour cela modifie la répartition verticale des jets empilés stra-
tosphériques et donne naissance à l’oscillation quasi-quadriennale équatoriale (Cosentino et al.,
2017).

1.3 Contexte en modélisation

Il existe de nombreux modèles permettant de s’intéresser aux atmosphères planétaires en
général et à l’atmosphère de Jupiter en particulier. Nous pouvons les classer en fonction du
degré d’idéalisation ou encore de la région et des phénomènes physiques considérés. Si nous
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Figure 1.9 –Mesures du cisaillement méridien du vent zonal (du/dy) et du transport de moment
par les eddies (u’v’) sur Jupiter par cloud tracking à partir des observations de la sonde Cassini
(image extraite de Salyk et al. (2006)).

appliquons ce dernier critère au cas particulier des géantes gazeuses, nous pouvons alors définir
deux groupes : les modèles profonds et les modèles météorologiques. Ces deux modèles s’opposent
– ou se complètent – sur l’origine des turbulences de petite échelle qui doivent alimenter les
courants-jets en énergie à travers une cascade inverse désormais bien mise en évidence (cf. sous-
section 1.2.7). Dans toute la suite de cette étude nous adopterons le point de vue des modèles
météorologiques.

1.3.1 Modèles profonds

Le mécanisme des modèles profonds a été proposé pour la première fois par Busse (Busse,
1976) dans le cadre de l’étude des étoiles à rotation rapide et des noyaux planétaires liquides.
Dans ce type de modèle, les eddies sont issus de la couche d’Ekman située juste au-dessus de
la transition entre hydrogène moléculaire et hydrogène métallique. En effet, puisque le champ
magnétique interdit toute rotation différentielle dans cette enveloppe conductrice, une friction
importante a lieu à ce niveau. Ces eddies étant confinés dans des coquilles cylindriques par la
rotation rapide et la turbulence bidimensionnelle transférant son énergie des petites vers les
grandes échelles (i.e. formant une cascade inverse d’énergie), des jets apparaissent. Les jets
ainsi formés ne sont pas radiaux dans leur extension verticale mais sont eux aussi confinés dans
les coquilles cylindriques. Notons qu’il existe une zone centrée sur l’équateur dans laquelle les
coquilles cylindriques n’intersectent pas la zone de friction. Ce contraste avec les plus hautes
latitudes est la source des super-rotations simulées par ces modèles (Heimpel et Aurnou, 2007).
De plus, l’écoulement résolu par ces modèles tend à redistribuer la chaleur de telle sorte que le
flux sortant à la base de la troposphère soit minimal à l’équateur et maximal aux pôles (Aurnou,
Heimpel, Allen, King, et Wicht, 2008).
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Figure 1.10 – Deux configurations de modèle profond extraites de Heimpel et Aurnou (2007).
(a) : configuration dans laquelle tous les jets sont hors du cylindre tangent. (b) : configuration
dans laquelle seul le jet équatorial est hors du cylindre tangent. La configuration originale du
modèle tel que présenté par Busse est la configuration (a) mais les derniers résultats semblent
indiquer que la configuration (b) est plus vraisemblable.

1.3.2 Modèles météorologiques

Les modèles de couche météorologique (shallow models ou weather layer models en anglais)
sont adaptés des modèles de climat terrestre. Ils sont conçus pour simuler une relativement mince
couche d’atmosphère – typiquement une partie de la stratosphère et de la haute troposphère –
avec une résolution spatiale suffisante et les forçages pertinents pour représenter ce qu’il s’y
passe. Le premier modèle de la circulation générale (GCM) de Jupiter est l’œuvre de Williams
et Robinson (1973) (travaux poursuivis par Williams (1978)), utilisant des équations primitives
de l’écoulement avec un forçage très idéalisé. Les simulations plus récentes ont eu recours à des
forçages de moins en moins idéalisés, en témoigne l’évolution vers une complexité croissante du
GCM EPIC dont le développement a débuté dans les années 90 Dowling et al. (2006, 1998). Plus
récemment, les travaux employant des GCM pour Jupiter ont testé l’effet du relâchement de
chaleur latente par l’eau (Lian et Showman, 2010 ; Showman, 2007) ou l’effet de la friction due
aux effets de MHD et du flux de chaleur interne (Liu et Schneider, 2010 ; Schneider et Liu, 2009).
Les GCM Jupiter les plus récents, tel le modèle OPUS, couplent désormais à la résolution des
équations primitives de l’écoulement des modules simplifiés de transfert radiatif et de convection
humide (Young, Read, et Wang, 2019a, 2019b).

Dans ces modèles, les eddies qui alimentent les jets sont supposés se former dans la haute
troposphère où la turbulence de moyenne échelle peut cascader en jets sous l’effet de la rotation
rapide. Ces eddies peuvent être dus au chauffage différentiel du Soleil par le biais de l’instabilité
barocline (cf. sous-section 1.2.7) ou au flux de chaleur interne à travers la convection. Un for-
çage ayant lieu uniquement dans la couche météorologique de l’atmosphère n’est en aucun cas
incompatible avec des jets profonds car, en l’absence de surface solide (ou plus généralement de
transition de phase), rien n’empêche les jets de se prolonger jusqu’à des centaines de kilomètres
en profondeur (Showman, Gierasch, et Lian, 2006). Ce type de modèle reproduit des jets alter-
nés et des vortex mais éprouvait des difficultés à simuler la super-rotation équatoriale jusqu’à
présent. Pour l’obtenir, il fallait par exemple invoquer une friction avec les couches inférieures
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(Liu et Schneider, 2015) ou un relâchement important de chaleur latente (Lian et Showman,
2010). Cependant, Young et al. (2019b) ont obtenu cette super-rotation dans une atmosphère
sèche et sans friction, uniquement avec un flux de chaleur interne et le transfert radiatif.

Il existe une variété de modèles météorologiques adaptés à la modélisation de phénomènes
d’échelles différentes. Les modèles qui étudient l’atmosphère à l’échelle planétaire sont des mo-
dèles de circulation générale ou GCM (pour General Circulation Model). Cela permet d’étu-
dier des phénomènes tels que les jets. Les modèles déjà évoqués de Lian et Showman (2010), Liu
et Schneider (2015) et Young et al. (2019b) appartiennent à cette catégorie, les deux premiers
étant plus idéalisés que le dernier. Des modèles relativement idéalisés à fine résolution spatiale
et résolvant la convection nuageuse ou CRM (pour Cloud Resolving Model) sont quant à eux
employés pour étudier les orages convectifs sur Jupiter (Hueso et Sánchez-Lavega, 2006 ; C. Li
et Chen, 2019 ; Sugiyama, Nakajima, Odaka, Kuramoto, et Hayashi, 2014).

1.3.3 Défis

La simulation numérique à grande échelle de l’atmosphère de Jupiter et des géantes gazeuses
en général pose un certain nombre de défis.

1. Le premier défi est celui de la résolution horizontale nécessaire pour résoudre les eddies qui
alimentent les jets, notamment par instabilités baroclines. Il faut simuler correctement la
variété d’échelle des tourbillons qui composent la cascade inverse donnant naissance aux
jets et donc avoir une résolution horizontale d’au moins 0,5° (cf. figure 1.11). Il est égale-
ment important que les eddies soient issus de processus physiques (notamment l’instabilité
convective) représentés dans le modèle pour l’interprétation des résultats. En effet, la lar-
geur des jets dépend de l’intensité des perturbations en vitesse (URMS) à travers l’échelle
de Rhines.

2. Le deuxième défi concerne les limites verticales de la couche météorologique de Jupiter.
Comme évoqué précédemment (cf. sous-sections 1.1.4 et 1.2.1), des processus physiques à
l’œuvre dans l’atmosphère profonde (effets de la transition de phase en profondeur, champ
magnétique) impactent la couche météorologique mais ne peuvent être représentés par un
modèle météorologique.

3. Le troisième défi concerne le transfert radiatif notamment pour représenter correctement la
stratosphère de Jupiter. Peu de modèles représentent complètement ni même physiquement
le transfert radiatif en raison de difficultés telles que l’intégration sur de très longues durées,
la sensibilité aux propriétés des aérosols et la représentation de réactions photochimiques
complexes.

1.4 Approche de la thèse

1.4.1 Problématique

Cette thèse propose une approche de modélisation numérique de la dynamique troposphé-
rique de Jupiter pour répondre aux questions suivantes :
— Peut-on former et expliquer des jets alternés, y compris le jet en super-rotation à l’équateur,

en adoptant le parti pris des modèles météorologiques ?
— Peut-on caractériser par la modélisation les ondes, les eddies et les vortex rencontrés dans

l’atmosphère de Jupiter ?
— Quelle est l’influence de la convection sèche et humide sur la structure des jets ?
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Figure 1.11 – Classement des principaux phénomènes atmosphériques de Jupiter en fonction
de leurs échelles caractéristiques temporelles et spatiales (Sánchez-Lavega et al., 2019). Nous
pouvons y retrouver les phénomènes évoqués précédemment d’échelle planétaire (jets), d’échelle
synoptique (cyclones et anticyclones) et d’échelles inférieures (eddies, ondes de gravité, orages
convectifs). Simuler les jets nécessite de résoudre une portion significative des eddies et donc
d’avoir une résolution de l’ordre de 600 km, c’est-à-dire de 0,5° sur Jupiter.
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1.4.2 Plan

Afin d’apporter des éléments de réponse à ces questions, nous utilisons la modélisation
numérique pour simuler l’atmosphère de Jupiter. Ledit modèle est décrit dans le chapitre suivant
tel qu’il était au début de cette thèse. Les résultats obtenus avec celui-ci quand il fut appliqué
pour la première fois au cas de Jupiter sont quant à eux décrits dans le troisième chapitre. Dans
le quatrième chapitre, nous étudions les principes et les intérêts de la paramétrisation de la
convection humide qui a été ajoutée au modèle pendant cette thèse. Le cinquième chapitre est
dédié à l’analyse des effets de cet ajout sur les résultats du modèle et à ce qui peut en être déduit
sur la dynamique atmosphérique de Jupiter. Nous concluons dans le sixième chapitre tout en
évoquant diverses perspectives envisageables pour approfondir ce travail.

19



Approche de la thèse

20



Vers un modèle global de climat pour
Jupiter

La modélisation numérique est la principale approche méthodologique employée dans cette
thèse. Après avoir introduit les grands principes des modèles globaux de climat dans la première
section de ce chapitre, nous décrivons le modèle spécifiquement employé pour réaliser cette thèse
dans la deuxième section. Nous y présentons tout d’abord le cœur dynamique à grille icosaédrique
puis l’ensemble des paramétrisations des processus physiques dont l’influence sur la circulation
atmosphérique est prise en compte. L’objectif est de décrire le modèle utilisé pour qu’il n’y ait
pas d’ambiguïté sur ce qui est pris en compte, la manière dont cela est pris en compte et les
limites de cette prise en compte afin de pouvoir interpréter objectivement les simulations.

2.1 Principes généraux

2.1.1 Modèles de circulation générale et modèles globaux de climat

Les premiers modèles simulant la dynamique de grande échelle d’une atmosphère furent
développés pour la Terre. Ils étaient idéalisés et incluaient des forçages simples de l’écoulement
atmosphérique. C’est de ces modèles de circulation générale qu’est tiré le sigle GCM (pour Ge-
neral Circulation Model). Avec le temps et l’accroissement des capacités des ordinateurs, les
modèles ont augmenté leur résolution spatiale et se sont complexifiés en intégrant des forçages
de plus en plus réalistes comme la micro-physique des nuages, l’effet radiatif des aérosols ou la
photochimie. Ils sont devenus des modèles globaux de climat simulant l’atmosphère avec une
représentation physique des processus sous-maille. En changeant de nom mais pas de sigle, ils
ont rendu la signification de ce dernier ambiguë. D’autant plus que le terme de modèle global
de climat est également appliqué aux modèles couplés, des architectures complexes réunissant
plusieurs modèles géophysiques spécialisés dans la modélisation d’un des “compartiments” du
système climatique. Citons comme exemple le modèle de l’Institut Pierre-Simon-Laplace réunis-
sant les modèles LMDZ (atmosphère), REPROBUS (chimie de l’ozone stratosphérique), INCA
(chimie troposphérique et aérosols), NEMO (océan), LIM (glace de mer), PISCES (biogéochi-
mie pélagique) et ORCHIDEE (végétation). Comme évoqué dans l’introduction (cf. sous-section
1.3.2), les modèles météorologiques de Jupiter sont pour la plupart plus proches des modèles
de circulation générale que des modèles couplés (e.g. les modèles de Schneider et Liu (2009) et
Showman et al. (2006)) mais certains intègrent désormais suffisamment de physique pour que
l’appellation ne leur corresponde plus sans pour autant mériter la seconde. C’est par exemple le
cas des modèles OPUS (Young et al., 2019b) et DYNAMICO-giant (cf. la section suivante).
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2.1.2 Structure d’un GCM

D’un point de vue plus technique, les GCM sont constitués de deux parties relativement
indépendantes : le cœur dynamique – directement issu des modèles de circulation générale – et
les paramétrisations physiques dont le degré de “réalisme” fait la différence entre le modèle de
circulation générale et le modèle global de climat. Le cœur dynamique est chargé de résoudre
les équations de la mécanique des fluides (équations de Navier-Stokes, conservation de la masse,
conservation de l’énergie) sur une grille tridimensionnelle représentant l’atmosphère. Il traite
donc uniquement de ce qui est résolu spatialement et est le seul à traiter ce qui est résolu
horizontalement. Les paramétrisations physiques sont quant à elles chargées de représenter dans
le modèle tous les processus physiques sous-maille, au sens de non résolus horizontalement par
le cœur dynamique. Ceux-ci peuvent cependant être en partie résolus verticalement comme la
convection. Abusivement, nous appelons l’ensemble des paramétrisations physiques la “physique”
(du modèle) et le cœur dynamique la “dynamique” (du modèle).

Figure 2.1 – La démarche de modélisation employée ici vise à identifier les processus physiques
sous-jacents aux observations en parvenant à reproduire numériquement (ce que nous appelons
“simuler”) ces dernières dans un cadre maîtrisé.

2.2 Le modèle DYNAMICO-giant

2.2.1 Historique

Le Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD), fondé en 1968, a pour sujets d’étude
principaux le climat terrestre et le réchauffement climatique à l’aide de la théorie, de l’instru-
mentation et de modèles numériques. C’est à cette fin que fut développé le modèle global de
climat du laboratoire éponyme, LMDZ – le Z indiquant la possibilité de raffiner la grille latitude-
longitude dans une région particulière du globe. Les capacités de calcul allant en augmentant et
le modèle en se complexifiant, il devient intéressant de développer un nouveau cœur dynamique
permettant d’optimiser les calculs sur des machines massivement parallèles. C’est ce qui fut
fait au LMD par Dubos et al. (2015) quand ils mirent au point DYNAMICO, un cœur dyna-
mique qui pallie aux limitations de l’ancien cœur notamment grâce à une grille icosaédrique (cf.
sous-section 2.2.2).

Parallèlement au développement du GCM terrestre, l’équipe “Planétologie” du LMD a
adapté LMDZ aux autres corps telluriques du système solaire dotés d’une atmosphère avec les
modèles LMDZ.MARS, LMZD.VENUS et LMDZ.TITAN pour chacun des astres éponymes. Il
existe également une version générique pour les exoplanètes (Leconte et al., 2013 ; Wordsworth et
al., 2011) et les paléo-climats (Charnay et al., 2013) nommée LMDZ.GENERIC. Dans l’optique
d’étendre le modèle aux planètes géantes gazeuses, Guerlet et al. (2014) ont dérivé du schéma de
transfert radiatif du modèle générique une version adaptée à Saturne qui a permis d’explorer en
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premier les forçages radiatifs, la structure thermique et les variations saisonnières. Étant donné
la résolution horizontale nécessaire pour simuler la dynamique globale des planètes géantes
(cf. section 1.3.3), il a fallu attendre la mise au point de DYNAMICO (Dubos et al., 2015)
et son couplage avec le transfert radiatif pour avoir un GCM fonctionnel de Saturne, baptisé
DYNAMICO-giant. Il a depuis été utilisé pour simuler l’atmosphère de Saturne avec des résultats
positifs notables comme l’obtention d’un jet équatorial prograde (Spiga et al., 2020) et d’une
oscillation équatoriale stratosphérique (Bardet et al., 2021). Étant donné la similarité entre
Saturne et Jupiter, il a ensuite été relativement aisé d’adapter à la seconde le modèle de la
première. Le point le plus critique fut de régler les paramètres du modèle de transfert radiatif
(composition chimique, structures verticales et latitudinales des aérosols) pour Jupiter (Guerlet,
Spiga, Delattre, et Fouchet, 2020). C’est à partir de ce point que débute le travail présenté
ici et qui consista initialement à simuler l’atmosphère de Jupiter pour la première fois avec
ce modèle (cf. chapitre 3). Ainsi la première pierre de la construction d’un modèle global de
climat pour les géantes gazeuses a été posée en couplant le cœur dynamique DYNAMICO, les
paramétrisations physiques du modèle LMDZ.GENERIC et les routines radiatives spécifiques à
Saturne et Jupiter.

2.2.2 Cœur dynamique

Propriétés générales

Le cœur dynamique, comme dit précédemment, est en charge de la résolution des équations
différentielles du mouvement, en l’occurrence les équations primitives de l’atmosphère hydrosta-
tique. Dans le cœur dynamique DYNAMICO (Dubos et al., 2015) que nous utilisons, celles-ci
sont implémentées dans leur formulation hamiltonienne – basée sur un invariant en énergie –
plutôt que dans leur formulation “classique” – basée sur un invariant en impulsion. DYNAMICO
suppose également que la planète est parfaitement sphérique et que l’atmosphère est d’épaisseur
très inférieure au rayon de la planète. Toutes ces approximations ont été faites dans le cadre
de l’étude de la Terre mais peuvent s’appliquer à Jupiter dans le cadre de l’approche “modèle
météorologique” (cf. sous-section 1.3.2), l’approximation la plus grossière étant peut-être celle
de considérer la planète sphérique. Ces approximations impliquent notamment que l’accéléra-
tion gravitationnelle g est constante, que la force de Coriolis est purement horizontale et que la
section horizontale d’une colonne est constante selon la verticale. L’air est supposé avoir le com-
portement d’un gaz parfait dans toutes les conditions de pression et de température auxquelles
il sera soumis. Les équations sont implémentées sous la forme de différences finies et leur version
discrète conserve exactement l’énergie (aux erreurs numériques près).

Le moment cinétique n’est lui aussi pas exactement conservé au cours du temps, ce qui
peut avoir un impact sur la circulation générale (Lebonnois et al., 2012), particulièrement si le
bruit numérique n’est pas dissipé – par exemple par la friction avec une surface solide – et que
l’écoulement résulte de l’organisation de perturbations auxquelles ledit bruit sera assimilé. Les
GCM de Jupiter sont donc doublement concernés par ce problème (la friction et la dissipation
évoquées ultérieurement étant loin d’équivaloir à celles causées par la présence de réels obstacles
topographiques) mais notons toutefois que la conservation approchée du moment cinétique par
DYNAMICO est excellente (de l’ordre du pourcent dans les simulations qui seront étudiées).

Le transport de la masse et des traceurs (e.g. température potentielle, vorticité potentielle)
est calculé en flux de masse et discrétisé en volumes finis de manière à assurer une conservation
exacte de la masse (encore une fois aux erreurs numériques près). L’intégration temporelle se
fait de manière explicite avec la méthode de Runge-Kutta d’ordre 4 ou 2.5 au choix. Cette
méthode est précise jusqu’au second ordre pour toutes les équations différentielles. Au-delà de
ces considérations essentielles, la spécificité la plus marquante de DYNAMICO réside dans sa
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discrétisation de l’espace à l’aide d’une grille icosaédrique dont la construction et l’usage sont
décrit ci-après.

Grille icosaédrique

La spécificité de DYNAMICO réside dans la grille utilisée. Au lieu de la classique grille
latitude-longitude utilisée par exemple par LMDZ, il recourt à une grille icosaédrique à mailles
hexagonales. Cette grille a été conçue en 1968 par Sadourny, Arakawa, et Mintz (1968) pour la
modélisation du climat terrestre mais les grilles quasi-uniformes comme celle-ci sont complexes
et n’ont présenté d’avantages suffisants pour concurrencer les grilles traditionnelles qu’avec la
généralisation du calcul massivement parallèle (en lieu et place de l’accroissement de la vitesse
des processeurs pour augmenter la puissance de calcul). En effet, les grilles latitude-longitude
possèdent le défaut d’être de plus en plus denses au fur et à mesure que nous nous rapprochons des
pôles ce qui restreint fortement l’amplitude du pas de temps qui peut être adopté au détriment
du temps de calcul. Ce problème est surmontable mais au prix d’une communication accrue
entre les processeurs gérant les mailles polaires. Cela entraîne d’inévitables temps de latence
quand ces derniers se retrouvent à attendre des informations d’autres processeurs, réduisant
fortement les gains procurés par la parallélisation du code (Staniforth et Thuburn, 2012). Une
grille icosaédrique ne présente pas ce défaut car toutes les mailles ont des arêtes égales à 10%
près et un nombre de voisins égal à 5 ou 6. Cela permet de paralléliser les calculs avec une grande
efficacité, ce qui est nécessaire pour pouvoir simuler Jupiter à haute résolution et en un temps
raisonnable. Il faut par exemple que le paramètre de raffinement de la grille N – décrit plus loin
– soit supérieur à 130 (cf. sous-section 1.3.3) pour résoudre le premier rayon de déformation
de Rossby de Jupiter, ce qui est crucial (cf. sous-section 3.2.2). Les sorties du modèles sont
néanmoins interpolées à la volée sur une grille latitude-longitude pour une plus grande facilité
de traitement et de lecture.

La génération dans DYNAMICO du pavage à symétrie icosaédrique de la sphère se fait selon
la méthode décrite dans Sadourny et al. (1968). Le point de départ est un icosaèdre sphérique
(i.e. la projection radiale d’un icosaèdre régulier sur sa sphère circonscrite) orienté de telle sorte
que deux de ses sommets coïncident avec les pôles. Cette première grille ne comportant que
douze points, il est nécessaire de pouvoir le raffiner jusqu’à atteindre la résolution souhaitée.
Si ABC est l’un des triangles servant de face à l’icosaèdre, divisons deux de ses côtés, par
exemple AB et AC, en N arcs égaux pour obtenir les points B1, B2... BN et C1, C2... CN
(cf. figure 2.2). Notons que l’arc i = N correspond au troisième côté du triangle sphérique.
Considérons maintenant les N segments de droites sphériques passant par les couple de points
BiCi et divisons les en i arcs. Nous obtenons ainsi i− 1 points supplémentaires par arcs. Dans
chacun d’entre eux il y a 3 points partagés par cinq triangles (les sommets), 3(N − 1) points
partagés par deux triangles (sur les arêtes) et (N − 1)(N − 2)/2 points à l’intérieur. Répétons
cette opération pour chacun des vingt triangles de l’icosaèdre et nous obtenons un total général
de 10N2 + 2 points quasi-uniformément répartis sur la sphère. Ces points sont les sommets de
mailles triangulaires et les centres de mailles hexagonales – ou pentagonales s’il s’agit de l’un
des 20 sommets de l’icosaèdre. Réciproquement, les centres des mailles triangulaires sont les
sommets des hexagones car ces deux grilles sont duales l’une de l’autre. Des deux grilles c’est la
grille hexagonale qui est adoptée dans DYNAMICO pour des raisons de stabilité.

Construire la grille n’est pas tout, encore faut-il savoir comment y discrétiser les équations.
La grille hexagonale permet de définir trois ensembles de points (cf. figure 2.3) non équivalents :
les centres des mailles, les sommets des mailles et les (centres des) faces/arêtes, auxquels sont
associés les différentes grandeurs physiques en fonction de leur nature mathématique. Nous
utilisons des indices différents pour spécifier en quel type de points la grandeur physique est
considérée : l’indice i pour les centres des mailles, l’indice e pour les interfaces et l’indice v
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2. Vers un modèle global de climat pour Jupiter

Figure 2.2 – En haut : méthode de raffinement de la grille icosaédrique pour N = 6 dans
l’un des triangles sphérique de l’icosaèdre et résultat obtenu après répétition de l’opération pour
chacun d’entre eux (images extraites de Sadourny et al. (1968)). En bas : grilles obtenues pour
différentes valeurs de N : N = 1 en (a), N = 2 en (b), N = 4 en (c) et N = 10 en (d).
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Figure 2.3 – Trois mailles hexagonales du GCM avec les centres i indiqués par des ronds rouges,
les interfaces e indiqués par des carrés bleus et les sommets v indiqués par des triangles orange
(figure extraite de Dubos et al. (2015)).

pour les sommets des mailles. Ainsi les fonctions scalaires et les densités sont calculées sur
les points i (e.g. la densité massique), les champs résultants d’un rotationnel le sont sur les
points v (e.g. la vorticité potentielle qv), les gradients et les champs vectoriels divergents le sont
sur les points e – avec la spécificité qu’aux interfaces il y a une composante normale et une
composante tangentielle. Les opérateurs vectoriels classiques que sont le gradient, la divergence
et le rotationnel sont discrétisés respectivement sous les formes suivantes :

δeΘ = −
∑
i∈Ce

neiΘi

δiU =
∑
e∈Ei

neiUe

δvv =
∑
e∈Ev

tevve

où Ce, Ei et Ev sont respectivement les deux centres séparés par l’interface e, l’ensemble des
six points e voisins du centre i et l’ensemble des points e voisins du sommet v. nei et tei valent
±1 en fonction de l’orientation des grandeurs Ue et ve par rapport aux vecteurs normaux et
tangents à la surface. Nous pouvons remarquer que le gradient d’un champ scalaire défini sur
les points i donne un champ vectoriel défini sur les points e. En fait, le gradient est l’expression
dans R3 de la dérivation extérieure appliquée à une 0-forme, ce qui donne une 1-forme (notons
cependant que les 1-formes ne sont pas toutes issues d’un gradient). Il en va de même pour le
rotationnel (appliqué à une 1-forme et dont le résultat est une 2-forme assimilée à un vecteur car
la dimension de l’espace des 2-formes de R3 est aussi égale à 3) et la divergence (appliquée à une
2-forme et dont le résultat est une 3-forme assimilée à un scalaire pour les mêmes considérations
dimensionnelles que dans le cas du rotationnel). Pour reprendre et compléter ce qui a été dit
précédemment, les 0-formes et les 3-formes sont associées aux points i, les 1-formes aux points
e et les 2-formes aux points v. Si le calcul d’une grandeur combine des variables calculées en
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des points différents alors il est nécessaire d’interpoler les variables en question pour déterminer
leurs valeurs en un même lieu.

Les coordonnées verticales utilisées sont les niveaux sigma. Il s’agit de niveaux de pressions
déterminés par leur rapport p/p0, où p0 est la pression à la base de la colonne. Ainsi la pression
dans une couche du modèle peut varier horizontalement d’une colonne à l’autre car elle est
déterminée par la masse contenue dans l’entièreté de la colonne en question.

2.2.3 Paramétrisations physiques

Transfert radiatif

Comme indiqué au début de cette section, le modèle de transfert radiatif pour Jupiter a
été développé par Guerlet et al. (2020) et de ce fait est minutieusement décrit dans l’article
correspondant dont est présenté ici un bref résumé. Ce modèle est basé sur une approximation
à deux faisceaux du transfert radiatif prenant en compte à la fois la diffusion multiple et la
diffusion de Rayleigh. Le cycle diurne sur Jupiter est quasiment inexistant et peut être ignoré
mais les variations saisonnières, dues à la fois à l’excentricité et à l’obliquité de la planète, sont
calculées. L’aplatissement de Jupiter est également pris en compte – à l’ordre 1 (ellipsoïde)
– dans le calcul de l’angle d’incidence du rayonnement solaire. Les longueurs d’onde traitées
sont comprises entre 300 nm et 1 mm, c’est-à-dire dans l’infrarouge, le visible et le très proche
ultraviolet.

Le calcul raie par raie de l’absorption et de l’émission étant trop coûteux, la paramétrisation
recourt à la méthode des k-distributions corrélées. Pour ce faire, il faut diviser l’intervalle de
longueurs d’ondes considéré en bandes plus étroites : 25 dans le visible et le proche infrarouge, 20
dans l’infrarouge thermique puis y calculer la fonction kg, l’inverse de la fonction de distribution
cumulée du coefficient d’absorption gk (d’où le nom de la méthode). Dans ce modèle, la fonction
kg est déduite d’une quadrature d’un spectre à haute résolution du mélange de gaz, supposé
horizontalement uniforme dans toute l’atmosphère. La fonction kg étant beaucoup plus lisse que
gk, elle s’intègre typiquement avec 16 points de quadrature d’où un gain de temps considérable.
Cette opération n’étant valable que pour un couple pression-température donné, il est nécessaire
de réitérer cette opération pour un ensemble de couples pression-température couvrant l’étendue
des conditions rencontrées dans l’atmosphère, sachant qu’en plus la quantité des gaz traces (NH3,
CH4, C2H2 et C2H6) varie selon la pression.

Les gaz considérés comme radiativement actifs sont l’ammoniac, le méthane, l’éthane et
l’acétylène ainsi que les dipôles induits par collision H2-H2 et H2-He. Les valeurs de leurs abon-
dances sont issues des mesures effectuées par les sondes Galileo (H2 and He dans Niemann et
al. (1998) ; CH4 dans Wong et al. (2004)) et Juno (NH3 dans C. Li et al. (2017)). Les spectres à
haute résolution utilisés sont construits par le modèle KSPECTRUM à partir de paramètres de
raies principalement tirés de la base de données HITRAN 2016. Dans la stratosphère, le méthane
chauffe l’air tandis que l’éthane et l’acétylène le refroidissent. Dans la troposphère, l’épaisseur
optique dans l’infrarouge croît avec la pression. Dès que cette dernière devient supérieure à
0,1 bar environ (comme c’est le cas sur les planètes possédant une atmosphère épaisse et dont
Jupiter fait partie), l’atmosphère ne peut plus suffisamment se refroidir (au sens d’avoir un tem-
pérature qui décroît avec l’augmentation de la pression) par le biais du rayonnement thermique
et ce, quelle que soit sa composition (cf. Robinson et Catling (2014)). L’atmosphère se réchauffe
alors jusqu’à ce que la convection puisse se déclencher et devienne le processus dominant dans
l’établissement du gradient vertical de température.

En plus des contributions radiatives des gaz, les contributions radiatives des aérosols, des
brumes et des nuages sont incluses sous des formes simplifiées faute de connaître suffisamment
bien leurs compositions. Les nuages d’ammoniac sont paramétrisés comme étant composés de
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Figure 2.4 – Température en fonction de la pression et de la latitude (figure extraite de Guerlet
et al. (2020)). Cette carte a été obtenue en concaténant les sorties du modèle radiatif-convectif
unidimensionnel pour 32 latitudes différentes, excluant de fait les contributions de la dynamique
à l’équilibre final et le flux d’énergie interne est variable en fonction de la latitude pour obtenir
un gradient méridien de température plus conforme aux observations dans la troposphère.

particules d’ammoniac pur de 10 µm de diamètre à 0.84 bar avec une épaisseur optique intégrée
de 15 à 750 nm. Les brumes troposphériques situées juste au-dessus sont modélisées par des
particules de 0,5 µm de diamètre se comportant comme un corps gris entre 0,66 et 0,15 bar avec
une épaisseur optique intégrée de 4. Enfin, le profil vertical d’opacité des aérosols stratosphériques
est modélisée par une gaussienne asymétrique selon la pression piquant à 20 mbar avec une
intensité variant avec la latitude afin de reproduire les observations (cf. sous-section 1.2.3). Le
profil vertical de température obtenu avec ce modèle est très sensible aux propriétés optiques des
aérosols, malheureusement mal contraintes, ce qui oblige à faire des choix quelque peu arbitraires.

Flux de chaleur interne

Le flux de chaleur interne nécessaire pour simuler une puissance émise par Jupiter com-
patible avec les observations est ajouté. Étant donné que la limite inférieure du modèle est de
l’ordre de quelques bars, il faudrait idéalement que le modèle puisse simuler une température
constante avec la latitude dans les couches les plus profondes (cf. section 1.1.4). Cependant, il est
très peu probable d’obtenir ce résultat “spontanément” avec un flux de chaleur interne constant,
sa redistribution entre l’équateur et les pôles ayant sûrement lieu très en profondeur. Des simu-
lations réalisées avec le modèle radiatif convectif unidimensionnel utilisant une expression du
flux de chaleur interne variant avec la latitude (flux 3 fois plus élevé aux pôles qu’à l’équateur)
de manière à compenser la variation du flux solaire donne une température quasiment homogène
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à p = 1 bar (Guerlet et al., 2020). Malheureusement l’expression utilisée ne tient pas compte
des effets de la dynamique : quand l’expression du flux de chaleur interne dernière est utilisée
dans une simulation tridimensionnelle de Jupiter, elle génère un profil méridien de température
croissant avec la latitude. Faute de moyen de déterminer physiquement le flux de chaleur interne
à la base du modèle, nous préférerons éviter ce problème en imposant un flux de chaleur interne
constant avec la latitude. La valeur retenue est celle donnée dans l’introduction (cf. sous-section
1.1.4) : 7,48 W m−2 (L. Li et al., 2018).

Mélange vertical

Le mélange vertical existe principalement sous deux formes : le mélange turbulent et la
convection organisée sous forme de panaches. Le mélange turbulent agit de manière locale quand
la convection peut mélanger des masses d’air verticalement très éloignées. À cause de l’approxi-
mation hydrostatique faite dans les équations de la dynamique le cœur dynamique est incapable
de traiter la convection, quand bien même celle-ci serait parfaitement résolue (bien entendu un
modèle résolvant volontairement la convection ne ferait pas cette approximation). Étant donné
la résolution verticale typique des modèles globaux de climat et la différence de nature entre
les deux formes de mélange – local turbulent et non-local convectif – chacune d’elles doit être
traitée par sa propre paramétrisation :
— Le mélange turbulent est assimilé à de la diffusion entre couches successives. Le schéma

de diffusion verticale utilisé est celui de Mellor et Yamada (Mellor et Yamada, 1982).
— Le mélange vertical non local est traité par un modèle d’ajustement convectif comparable à

ce qui est décrit dans Manabe, Smagorinsky, et Strickler (1965) sans temps de relaxation. Il
s’agit de repérer les instabilités convectives, d’en déduire les couches devant être mélangées
et de les mélanger de sorte que leurs températures suivent le gradient adiabatique sec tout
en respectant la conservation de l’énergie. Nous reviendrons sur le choix de ce modèle dans
le chapitre 4.

2.3 Configuration du GCM

2.3.1 Discrétisation spatiale et temporelle

Discrétisation horizontale

La résolution horizontale est réglée par le paramètre N qui définit le raffinement horizontal
de la grille du modèle. N = 160 donne une résolution horizontale d’environ 0,4°. En effet, la
sphère compte environ 41253 deg2 et nous souhaitons atteindre 0,5° de résolution. Avec N = 160
nous avons 256 002 points de grille, soit environ 0,16 = 0,4 × 0,4 deg2 par point. C’est un peu
mieux que ce que la résolution souhaitée, ce qui va accroître le temps de calcul (par rapport au
demi-degré exact) mais ce nombre facilite la répartition optimale des points de grille entre les
processeurs (jusqu’à 1200 cœur en parallèle).

Discrétisation verticale

La dimension verticale est quant à elle divisée en nz = 32 couches. Le nombre total de points
de grille est alors de 8 192 064. Ces couches sont choisies de sorte à inclure la haute troposphère
et la basse stratosphère. La limite inférieure est définie par sa valeur en pression, notée p0.
Cette valeur est avant tout limitée par les capacités de calcul disponibles qui nous interdisent de
simuler une atmosphère épaisse de 3000 km. De plus, la convection humide et le transfert radiatif
– les principales sources de eddies capables d’alimenter les jets dans les modèles météorologiques
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– cessent de se produire ou n’ont plus d’influence significative sur l’écoulement à partir d’une
certaine profondeur, diminuant fortement l’intérêt de représenter ces régions. C’est pourquoi
la pression p0 est typiquement de l’ordre de quelques bars, en l’occurrence initialement fixée à
3 bar (cf. chapitre 3) puis augmentée à 10 bar dans le cas des simulations prenant en compte la
condensation de l’eau (cf. chapitre 5). La limite supérieure dépend de p0, du nombre de couches
et de leurs épaisseurs. Celle-ci doit essentiellement être placée suffisamment haut dans la basse
stratosphère pour que la tropopause soit correctement simulée. Bien que cela biaise fortement la
simulation dans la stratosphère à cause des effets de bord qui s’y manifestent, cela permet d’en
préserver la troposphère tout en limitant le coût numérique. Cette thèse se concentrant sur les
phénomènes troposphériques, cela ne nuit pas aux résultats discutés ultérieurement.

Notons au passage que dans cette thèse les termes de couche et de niveau ne sont pas
employés avec un sens équivalent. Une couche désigne le volume compris entre deux niveaux et
la pression en leur sein est la moyenne de celle des deux niveaux l’encadrant. Les niveaux sont
au nombre de 33. La pression du premier d’entre eux est le paramètre p0 qui défini la limite
basse du modèle. La pression du trente-troisième est artificiellement de 0 bar afin d’inclure à
chaque instant la totalité de la masse de l’atmosphère mais la couche la plus haute est à une
pression de 3 mbar quand p0 = 3 bar et de 9 mbar quand p0 = 10 bar.

Discrétisation temporelle

Nous cherchons à faire prendre la valeur la plus grande possible au pas de temps afin de
diminuer le nombre d’itérations nécessaire pour amener les simulations à l’équilibre. D’un autre
côté, il faut que le pas de temps soit suffisamment court pour résoudre les ondes les plus rapides
afin que les simulations ne divergent pas. Pas de temps et résolution spatiale sont donc reliés
à travers la vitesse de ces ondes et doivent respecter la condition de Courant-Friedrichs-
Lewy. Pour cela, nous discrétisons un jour jovien en 320 pas de temps dynamique δtdyn, ce qui
correspond à δtdyn = 111,6875 s. Également pour des raisons numériques, il faut que les jours
et les années de Jupiter soient des multiples entiers de ce pas de temps. Cela nous a conduit à
choisir des périodes de révolution Ty et de rotation Td légèrement différentes de celles de Jupiter
avec Td = 35 740 s au lieu de 35 733 s (soit 7 secondes de plus) et Ty = 10 470 jours joviens au
lieu de 10 474,5 jours joviens (soit 4,5 jours de moins mais des jours durant 7 secondes de plus
ce qui fait qu’une année jovienne simulée dure 374 340 760 s au lieu de 374 321 041,5 s).

La physique possède son propre pas de temps, plus grand que celui de la dynamique et
dépendant de la stabilité des paramétrisations qui la compose. Nous avons δtphy = 160 δtdyn =
0,5 jour jovien dans les simulations du chapitre 3 mais δtphy = 8 δtdyn = 0,025 jour jovien
quand l’ajustement convectif (très stable) est remplacé par le modèle du thermique. De plus,
la grande échelle de temps du transfert radiatif nous permet d’appeler le transfert radiatif, qui
est la paramétrisation au coût numérique le plus élevé, seulement tous les 20 jours joviens dans
toutes les simulations réalisées.

2.3.2 Conditions aux limites

Conditions initiales

Toutes les simulations commencent avec le même type de conditions initiales. Les valeurs
initiales de vent sont nulles sur toute la grille. La température est initialisée avec un profil vertical
identique dans chaque colonne. Ce profil vertical est dérivé du modèle radiatif-convectif de
Guerlet et al. (2020), qui correspond exactement à la version unidimensionnelle – i.e. appliquée
à une seule colonne – du GCM. Ce profil initial ne prend donc en compte aucun effet dynamique.
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Conditions aux limites spatiales

Aucune valeur de rappel n’est imposée à l’écoulement que ce soit en haut ou en bas du
modèle. Il n’y a donc pas de couche éponge, ce qui laisse éventuellement des ondes se réfléchir
sur le toit du modèle. Cependant, une couche éponge qui ne conserve pas le moment cinétique
a elle aussi une influence négative sur la circulation atmosphérique (Shaw et Shepherd, 2007).
Le modèle étant déjà exposé à la non conservation du moment cinétique par le cœur dynamique
(cf. sous-section 2.2.2), nous préférons ne pas inclure de couche éponge dans le modèle.

Une friction de Rayleigh est ajoutée dans la couche la plus basse pour freiner l’écoulement
aux latitudes supérieures à 16° nord et sud (Liu et Schneider, 2015). Cette friction a pour
but d’intégrer aux simulations les effets de MHD décrits dans l’introduction (cf. sous-section
1.1.4) bien que le mécanisme les produisant ait lieu à des profondeurs très supérieures à celles
simulées avec ce modèle. Nous ne pouvons donc faire autrement qu’avec une paramétrisation,
aussi simpliste soit-elle. Il y a deux paramètres à régler : le temps de relaxation τR et la latitude
ϕR à partir de laquelle il intervient. Connaissant la profondeur des jets (d = 3000 km, cf. sous-
section 1.2.4), nous pouvons en déduire la latitude au-delà de laquelle il y a effectivement un
frottement :

ϕR = ±arccos
(
RJ − d
RJ

)
≈ ±16°

Le temps de relaxation dépend quant à lui de la conductivité σ et du champ magnétique B (Liu
et Schneider, 2015) :

τR ∼
ρ

σB2

Faute d’une connaissance suffisante de l’intérieur de Jupiter et en particulier de la conductivité
σ et du champ magnétique B à l’intérieur de Jupiter, la valeur de τR n’est pas contrainte,
même en ordre de grandeur. Nous devrions donc le considérer comme un paramètre libre mais,
ne pouvant étudier la sensibilité du modèle à tous les paramètres, nous utilisons la valeur de
400 000 s (soit environ un vingtième de la valeur utilisée pour Saturne dans les simulations de
Spiga et al. (2020)) dans toutes les simulations.

Conditions aux limites de résolution / Filtres

L’ajout d’une dissipation permet d’éviter une accumulation d’énergie aux plus petites
échelles résolues en simulant la suite de la cascade turbulente. Elle est implémentée dans le
cœur dynamique sous la forme linéaire d’une hyper-viscosité (i.e. un laplacien itéré) agissant sur
la température, le rotationnel de la vitesse et la divergence de la vitesse. Chacun de ces filtres
possède son propre ordre d’itération et son propre temps de relaxation. Ils seront cependant
toujours tous choisis égaux et notés respectivement nD et τD. Cette dissipation doit plutôt être
vue comme un filtre servant à stabiliser le modèle en faisant artificiellement disparaître l’éner-
gie s’accumulant aux petites échelles. En effet, l’hyper-viscosité ne cherche pas à représenter
un processus physique ayant réellement lieu car la “véritable” dissipation – à savoir la cascade
turbulente directe – a lieu à des échelles spatiales très inférieures.
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Table des paramètres

Constantes orbitales
e 0,04899 Excentricité
rp 4,95 UA Périhélie
ra 5,46 UA Aphélie
Ty 10 470 dJ Période de révolution

Constantes planétaires
RJ 7,1492 107 m Rayon planétaire
A 0,06487 Aplatissement
J2 0,0147 J2

MJ 1,8983 1027 kg Masse planétaire
σ 3,13° Obliquité
Ω 1,758 10−4 s−1 Pulsation
Td 35 740 s Période de rotation
g 24,79 m s−2 Accélération gravitationnelle
Fint 7,48 W m−2 Flux de chaleur interne

Constantes atmosphériques
µ 2,3 g mol−1 Poids moléculaire moyen
cp 11 500 J K−1 kg−1 Capacité thermique massique isobare
R̃ 3,6 103 J K−1 kg−1 Constante spécifique de l’air

Limites du domaine
p0 3 bar ou 10 bar Pression à la base du modèle

Paramètres de discrétisation
nz 32 Nombre de niveaux verticaux
N 160 Divisions des arêtes de l’icosaèdre
δtdyn 111,6875 s Pas de temps dynamique
δtphy 0,5 ou 0,025 dJ Pas de temps physique
δtrad 20 dJ Pas de temps radiatif

Paramètres de dissipation
τD 104 s ou 5 104 s Temps de relaxation
nD 2 Ordre du laplacien

Paramètres de friction
τR 400 000 s Temps de relaxation
ϕR 16° Latitude limite

Table 2.1 – Constantes physiques et paramètres utilisés dans le modèle. Deux dissipations dif-
férentes ont été expérimentée dans le chapitre 3 : 104 s et 5 104 s. Dans le chapitre 5, la limite
basse du modèle a été abaissée de 3 bar à 10 bar et le pas de temps physique de 0,5 à 0,025 jours
joviens (dJ) dans le cadre des simulations utilisant le modèle du thermique.
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Simulations GCM
de l’atmosphère de Jupiter
avec transfert radiatif complet

Nous décrivons ici les premiers résultats de simulation obtenus avec le nouveau GCM de
Jupiter décrit au chapitre 2, couplant pour la première fois pour Jupiter un cœur dynamique
nouvelle génération (Dubos et al., 2015) avec un transfert radiatif réaliste (Guerlet et al., 2020).
Après de nombreuses simulations de test, deux simulations de longue durée ont été effectuées
avec un temps caractéristique de dissipation différent : τD = 104 s pour la simulation modérément
dissipée et τD = 5 104 s pour la simulation faiblement dissipée. Ces simulations ont été intégrées
respectivement pendant 80 000 et 60 000 jours joviens, soit 6 à 8 années joviennes. Dans la
première section de ce chapitre nous décrivons les jets, les eddies et le champ de température
obtenus après quelques années joviennes de simulation ainsi que leur évolution temporelle. Nous
mettons ainsi en évidence une structure en jets alternés dont certains migrent vers les pôles. Dans
la deuxième section, nous analysons la dynamique à l’œuvre dans les simulations afin d’identifier
la cause de la migration des jets et de mettre en évidence la cascade inverse transférant l’énergie
des eddies vers les jets.

3.1 Description des phénomènes simulés

3.1.1 Jets

Évolution temporelle

Au début de chaque simulation, une douzaine de jets d’ouest apparaissent au bout de
quelques milliers de jours joviens puis s’élargissent et fusionnent tout en accélérant comme
nous pouvons le voir dans la figure 3.1. Ceci est attendu lors de l’équilibrage d’une simulation
numérique comme Kaspi et Flierl (2007) l’ont expliqué avec des simulations idéalisées. Une fois les
fusions terminées, les jets résultant se mettent à migrer vers les pôles en continuant de s’élargir.
Dans la simulation modérément dissipée, il y 4 jets progrades stabilisés à des latitudes de −65°,
−18°, 19° et 60° nord (°N). A partir de 42 000 jours joviens de simulation dans l’hémisphère
nord et de 53 000 jours joviens dans l’hémisphère sud, deux jets progrades se forment au sein
d’un jet rétrograde à ±40° de latitude nord avant de migrer respectivement vers le sud et le nord
avant de fusionner avec les jets d’ouest situés à ±60°. Ce cycle se répète au moins trois fois avec
une “période” de 14 000 jours joviens dans l’hémisphère nord et quatre fois avec une période
d’environ 8 000 jours joviens dans l’hémisphère sud. Dans la simulation faiblement dissipée, il
y a entre 6 et 8 jets progrades présents simultanément. Seuls deux d’entre eux se stabilisent, à
±15° de latitude nord. Les autres jets apparaissent soit au sein d’un jet rétrograde entre 38° et
52° de latitude nord et sud soit en se détachant des jets progrades situés à ±15° de latitude puis
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se mettent à migrer vers les pôles. Ils finissent par disparaître une fois parvenus à des latitudes
supérieures à ±80°. Enfin, dans les deux cas, la structure horizontale est quasiment symétrique
et les jets sont tous situés entre ±70° de latitude.

La symétrie de l’écoulement et l’absence de jets aux hautes latitudes est conforme aux
observations mais la migration rapide des jets vers les pôles – 60° de latitude en 15 000 jours
joviens pour les plus rapides – n’est pas observée sur Jupiter. L’étude de son origine dans les
simulations fait l’objet de la sous-section 3.2.1. Notons également que le nombre de jets et
leur migration semble dépendre de la dissipation. Plus cette dernière est faible plus il y a de
jets et plus ceux-ci migrent rapidement. Un temps de relaxation de 50 000 s correspond déjà
une dissipation très faible et comme l’effet positif de sa diminution sur le nombre de jets est
contrebalancé par son effet négatif sur la migration, nous n’avons pas essayé d’obtenir plus de jets
en la réduisant encore plus. De plus, il se trouve que les jets sont plus rapides dans la simulation
modérément dissipée et ce faisant plus proches des valeurs observées aux basses latitudes. Cela
peut sembler paradoxal car nous attendons de la dissipation – implémentée sous la forme d’un
laplacien itéré – qu’elle épaississe les jets et réduise leur vitesse. Cependant, sachant que la
dissipation agit principalement aux plus petites échelles du modèle, rien ne dit que son action
directe aux grandes échelles n’est pas contrebalancée par les conséquences de son action aux
petites échelles.

Figure 3.1 – Moyenne zonale du vent zonal en fonction du temps et de la latitude à p = 1 bar
pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.

Structure horizontale

Les atmosphères simulées étant toutes structurées en jets alternés, caractériser la structure
horizontale des vents troposphériques revient essentiellement à donner la vitesse, le nombre et
la largeur des jets comme cela est visible dans la figure 3.2 qui représente la moyenne zonale du
vent zonal. Dans la simulation modérément dissipée, les jets progrades ont des vitesses comprises
entre 40 et 100 m s−1 et une largeur d’une dizaine de degrés. Le jet équatorial est rétrograde,
s’étend de −11°N à 11°N de latitude et sa vitesse est de −80 m s−1. Les autres jets rétrogrades
sont deux fois plus larges que les jets progrades et leurs vitesses sont moindres en valeur absolue
car comprises entre −30 et −50 m s−1. Dans la simulation faiblement dissipée, les jets progrades
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sont un peu moins larges (8° environ) et leurs vitesses sont comprises entre 30 et 50 m s−1. Le
jet équatorial est rétrograde, s’étend de −6°N à 12°N de latitude et sa vitesse est de −35 m s−1.
Les autres jets rétrogrades ont des vitesses comprises entre −15 et −25 m s−1 et sont également
un peu plus large que les jets progrades.

Une différence notable avec les observations est que le jet équatorial simulé circule dans
le sens contraire de ce qui est observé. Cependant, la conservation du moment cinétique et le
gradient de température tendent à produire spontanément des vents d’est à l’équateur. Cela
signifie sans doute qu’un processus physique est manquant ou mal simulé dans le modèle. Une
autre différence avec les observations réside dans le nombre de jets. En effet, quelle que soit la
simulation, le nombre de jets simulés est deux à trois fois inférieur au nombre de jets observés (27
dans Porco et al. (2003) et Kaspi et al. (2018)). Cet écart important est partagé par de nombreux
modèles de Jupiter comme ceux de Liu et Schneider (2015) et Lian et Showman (2010) qui
obtiennent environ treize et cinq jets respectivement. Les simulations du modèle OPUS de Young
et al. (2019b) ont plus de succès car elles reproduisent jusqu’à 34 jets. Dans nos simulations, les
jets occupent cependant la même gamme de latitudes que les jets observés. Ils sont donc deux
à trois fois plus larges que les jets observés, à l’exception du jet équatorial qui possède la même
extension que le vrai jet. Dans l’ensemble, les jets de la simulation modérément dissipée ont des
vitesses du même ordre de grandeur que les vitesses mesurées par cloud tracking même si les
jets simulés des moyennes latitudes sont plutôt plus rapides et ceux des basses latitudes plutôt
plus lents que les jets observés. En revanche, les jets de la simulation faiblement dissipée ont des
vitesses plus faibles que celles des jets observés aux basses latitudes mais équivalentes à celles
des jets observés aux moyennes latitudes. Nous constatons dans les deux simulations que les jets
progrades ont des vitesses supérieures (en valeur absolue) à celles des jets rétrogrades comme ce
qui est observé.

Figure 3.2 – Moyenne zonale du vent zonal en fonction de la latitude à p = 1 bar et t =
60 000 jours joviens pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite. Les
jets simulés sont moins nombreux et plus larges que les jets observés mais leurs vitesses sont du
bon ordre de grandeur en valeur absolue (cf. figure 1.6). Le jet équatorial est rétrograde alors
qu’il est prograde dans les observations.
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Structure verticale

La structure verticale est similaire dans les deux simulations (cf. figure 3.3). Les jets
s’étendent verticalement de haut en bas du modèle, c’est-à-dire dans la basse stratosphère et la
troposphère. Leur vitesse et leur largeur sont constantes dans la troposphère, ce qui est révéla-
teur d’un écoulement barotrope. Ce n’est pas le cas dans la stratosphère : les jets d’ouest voient
leur vitesse varier avec l’altitude, et ce différemment selon leur latitude. Les jets situés de part
et d’autre du jet équatorial voient leur vitesse croître, décroître puis croître à nouveau. Les jets
d’ouest situés à de plus hautes latitudes voient leur vitesse simplement augmenter de plus en
plus. Le jet équatorial est rétrograde sur toute son extension verticale même si sa vitesse oscille
(et avec une plus grande amplitude dans la simulation modérément dissipée). Il s’élargit avec
l’altitude entre la tropopause et le sommet du modèle et “pousse” les deux jets progrades qui
l’encadrent. Le cisaillement vertical du vent zonal simulé là où Leovy et al. (1991) ont découvert
l’oscillation quasi-quadriennale fait penser à une oscillation équatoriale mais ne présente au-
cune évolution temporelle autre que celles de l’équilibrage. Il semblerait que la faible résolution
verticale et la proximité du toit du modèle empêchent celle-ci d’aboutir (Bardet et al., 2021).

Figure 3.3 – Moyenne zonale du vent zonal en fonction de la pression et de la latitude à
t = 60 000 jours joviens pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.

3.1.2 Eddies

En plus de la structure zonale et des jets, nous pouvons observer sur des “instantanés” de
la vitesse zonale les phénomènes non-axisymétriques. Ces écarts à la moyennes zonales ne sont
autres que les eddies si souvent mentionnés. Nous les divisons en trois catégories : les ondes
planétaires, les “grands” vortex et la turbulence des moyennes échelles (au sens des échelles
résolues par le modèle). Les eddies sont également visibles dans le champ de vent méridien et
ce d’autant mieux que la moyenne zonale de ce dernier est beaucoup plus faible que la moyenne
zonale du vent zonal – en accord avec l’organisation zonale en jets alternés.
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3. Simulation avec transfert radiatif complet

Ondes planétaires

La sinuosité des jets simulés est la conséquence de la présence d’ondes planétaires. Dans
la simulation modérément dissipée, le jet équatorial par exemple est parcouru par une onde
planétaire de nombre d’onde égal à 3 qui se maintient tout au long de la simulation à partir
du moment où celle-ci se stabilise. Les jets progrades des moyennes latitudes sont parfois eux-
aussi parcourus par des ondes planétaires. Les nombres d’onde des modes dominants varient de 2
quand les jets font d’amples méandres (en latitude) dans les régions polaires à des valeurs situées
entre 10 et 15 dans les moyennes latitudes. Quand il n’y a pas d’ondes planétaires ni de eddies de
plus petite échelle, ce qui arrive régulièrement, les jets sont rectilignes et plus larges. Dans la
simulation faiblement dissipée, il n’y a pas d’onde planétaire facilement identifiable à l’équateur
mais les jets progrades des moyennes latitudes sont eux aussi sinueux avec des nombres d’onde
compris entre 10 et 20. Les ondes planétaires simulées ici peuvent être des ondes de Kelvin,
des ondes de Rossby ou bien des ondes de Rossby-gravité mais déterminer leur nature exacte
demanderait non seulement d’en analyser la relation de dispersion mais également de réaliser des
simulations supplémentaires dédiées avec des sorties de modèle plus fréquentes (tous les jours,
voir Spiga et al. (2020)).

Grands vortex

Dans les deux simulations des vortex se forment régulièrement aux latitudes supérieures à
celles du jet le plus polaire (∼ 65°N) et beaucoup plus rarement entre les deux jets progrades des
moyennes latitudes. Ces vortex ont des vitesses tangentielles comprises entre 50 et 170 m s−1,
c’est-à-dire comparables aux vitesses des jets et des vortex observés (Grassi et al., 2018 ; Sánchez-
Lavega et al., 2018). Il y a des dépressions et des anticyclones. Dans la simulation modérément
dissipée, les pôles sont occupés la moitié du temps par un vortex polaire. Les vortex polaires, bien
que beaucoup plus stables que les autres vortex, finissent par disparaître avant d’être remplacés.
Ces vortex, jamais plus de 10 simultanément à l’échelle de la planète, sont moins nombreux que
ceux observés sur Jupiter et totalement absents des basses latitudes.

Turbulence

Enfin, la turbulence des moyennes échelles (résolues par le modèle) se superpose à l’ensemble
(jets, vortex et ondes planétaires) et, bien que déterministe, peut prendre l’apparence d’un “bruit
stochastique”. Si les ondes planétaires et les grands vortex sont facilement identifiables dans les
champs de vent, ce n’est pas le cas de la turbulence. Une façon de mesurer l’intensité des
eddies (toutes catégories confondues) est de calculer l’énergie cinétique qu’ils contiennent, ce
que nous faisons ci-après.

Énergie cinétique des eddies

Dans la simulation modérément dissipée, la turbulence est plus énergétique au niveau des
jets progrades et à l’équateur et les suit dans leur migration (cf. figure 3.5). Si l’énergie ciné-
tique est constante selon la verticale dans la troposphère, elle augmente avec l’altitude dans la
stratosphère. De plus, elle varie fortement au cours du temps. Il y a des moments où celle-ci
est quasiment nulle dans tout un hémisphère – e.g. à t = 49 000 jours joviens dans l’hémisphère
sud – et d’autres où elle est très intense – e.g. à t = 40 000 dans l’hémisphère nord. Des pé-
riodes “agitées” dans un hémisphère peuvent être concomitantes à des périodes “calmes” dans
l’autre ou bien toute la planète peut être fortement perturbée par les eddies quand les deux
hémisphères sont agités simultanément. L’activité des eddies dans la stratosphère équatoriale
est plus importante dans la simulation modérément dissipée que dans la simulation faiblement
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Figure 3.4 – En haut : vent zonal en fonction de la latitude et de la longitude à p = 1 bar et
t = 60 000 jours joviens pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.
En bas : vent méridien en fonction de la latitude et de la longitude à p = 1 bar et t = 60 000 jours
joviens pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.
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dissipée tout comme l’est le cisaillement vertical du vent zonal. Ceci conforte l’idée qu’une oscil-
lation équatoriale prendrait spontanément naissance si le modèle le permettait (cf. sous-section
3.1.1). L’énergie cinétique des eddies a le même profil dans la simulation faiblement dissipée à
ceci près qu’elle est plus faible, affiche une intermittence beaucoup moins marquée – des périodes
de calme beaucoup plus courtes et aucun épisode d’agitation extrême – et est nulle à l’équateur
dans la troposphère.

Les périodes de forte activité de la simulation modérément dissipée correspondent à dif-
férentes configurations des champs de vents (cf. figure 3.6). En effet, l’énergie cinétique ne
renseigne pas sur la forme des eddies. En période de forte activité des eddies, l’énergie peut se
concentrer dans des ondes planétaires et des vortex ou bien dans la turbulence des moyennes
échelles comme nous pouvons le voir respectivement dans les colonnes de gauche et de droite
de la figure 3.6. Lors des périodes de faible activité des eddies, la turbulence et les ondes plané-
taires disparaissent presque complètement et seuls demeurent les vortex. Ces périodes d’intenses
activités ou de calme plat peuvent survenir à n’importe quelle saison et ne semblent donc pas
dues aux variations saisonnières d’ensoleillement. Elles ne possèdent d’ailleurs aucune période
clairement identifiable. Si le mécanisme à l’origine de ces variations d’activités est bien physique
cela pourrait, par le biais de variations de composition chimiques – être un cause possible des
changements de couleur des bandes (Fletcher et al., 2011).

Enfin, les champs de vent et l’énergie cinétique des eddies semblent tout deux indiquer
que la turbulence est proportionnellement plus importante – par rapport aux jets – dans la
simulation faiblement dissipée que dans la simulation modérément dissipée tout en étant plus
faible en valeur absolue. Cet écart peut être quantifié grâce à des outils d’analyse spectrale qui
seront exposés dans la sous-section 3.2.2.

3.1.3 Structure thermique

Évolution temporelle

Nous pouvons voir dans l’évolution de la moyenne zonale de la température représentée en
figure 3.7 que les deux simulations partent du même état initial. La température décroît avec
le temps dans les deux cas avant de se stabiliser. Cela est dû au fait que la température initiale
est le résultat du modèle radiatif-convectif unidimensionnel avec des conditions moyennées sur
toute la planète et ne prenant en compte aucun effet dynamique. L’équilibre se fait en 4 années
joviennes dans les deux simulations mais ne se fait pas tout à fait à la même température : 165,5 K
pour la simulation modérément dissipée et 164,9 K pour la simulation faiblement dissipée. Cette
différence est d’origine dynamique car seuls les paramètres de dissipation sont différents. Cette
petite différence illustre le couplage subtil entre structure thermique et dynamique. À cette
tendance générale se superposent des variations saisonnières très modérées de 0,5 K pic à pic qui
correspondent à une combinaison des effets de l’obliquité et de l’excentricité de Jupiter avec une
influence superposée de la dynamique. Le cycle saisonnier est plus “bruité” dans la simulation
modérément dissipée probablement car des vents (jets et ondes) plus forts ont plus d’impact sur
la structure thermique. Nous pouvons remarquer que les variations de température induites par
la dissipation sont du même ordre de grandeur que les variations saisonnières. La dissipation est
un paramètre mal contraint et pourtant, en l’absence de variations saisonnières significatives, le
modèle y devient très sensible, ce qui illustre la difficulté de la simulation numérique de Jupiter.

Gradient méridien

Si nous nous intéressons maintenant aux variations méridiennes de température une fois
que les simulations ont convergé, nous constatons la présence d’un gradient équateur-pôle dans
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Figure 3.5 – En haut : énergie cinétique des eddies en fonction du temps et de la latitude à
p = 1 bar pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite. En bas :
énergie cinétique des eddies en fonction de la latitude et de la pression à t = 60 000 jours joviens
pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.
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Figure 3.6 – En haut : vent zonal de la simulation modérément dissipée à p = 1 bar en fonction
de la longitude et de la latitude pour t = 40 500 à gauche et t = 77 500 à droite. En bas : vent
méridien de la simulation modérément dissipée à p = 1 bar en fonction de la longitude et de la
latitude pour t = 40 500 jours joviens à gauche et t = 77 500 à droite. L’activité des eddies est
forte dans l’hémisphère nord et faible dans l’hémisphère sud à t = 40 500 jours joviens et c’est
l’inverse à t = 77 500 jours joviens.
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Figure 3.7 – Moyenne zonale de la température en fonction du temps à p = 1 bar et ϕ = 60°N
pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.

chacune d’elles, y compris à p = 1 bar où il est de 8 K dans la simulation modérément dissipée et
de 3 K dans la simulation faiblement dissipée. Dans les deux cas le gradient méridien de tempé-
rature est plus important que ce que les observations suggèrent, à savoir un gradient quasiment
nul, mais toujours nettement plus faible que le gradient méridien de 28 K obtenu en faisant
tourner le modèle sans dynamique – i.e. en utilisant le modèle radiatif-convectif unidimension-
nel pour tout un ensemble de latitudes (Guerlet et al., 2020). Ainsi, la dynamique ayant lieu
à des échelles supérieures au demi-degré et à des pressions inférieures à 3 bar est déjà capable
de diminuer le gradient induit par la variation latitudinale de flux solaire de 70% dans la simu-
lation faiblement dissipée et de 90% dans la simulation fortement dissipée. Dans la simulation
modérément dissipée, contrairement à la simulation faiblement dissipée où la température tend
“doucement” vers 164 K dans les deux hémisphères, la température décroît brusquement de 2 K
entre 80°N et 90°N de latitude et de 4 K entre 75° et 90° de latitude sud. Cela est probablement
dû aux puissants vortex polaires présents uniquement dans la simulation modérément dissipée.

3.2 Analyse dynamique

3.2.1 Conditions d’instabilité

Instabilités barotropes et baroclines

Comme évoqué dans l’introduction, les principales sources de eddies pouvant alimenter
la cascade inverse d’énergie dans notre modèle sont les instabilités barotropes et baroclines.
Le premier type d’instabilité convertit l’énergie cinétique de l’écoulement moyen (au sens de la
moyenne zonale) en énergie cinétique des eddies quand le second convertit de l’énergie potentielle
thermique en énergie cinétique des eddies. Pour pouvoir se développer, ces instabilités ont besoin
de conditions favorables de cisaillement du vent ou de gradient de température. Plus précisément,
les instabilités barotropes ne peuvent se développer que si le critère de Rayleigh-Kuo est satisfait
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Figure 3.8 – Moyenne zonale de la température en fonction de la latitude à p = 1 bar et
t = 60 000 jours joviens pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite.

(Vallis, 2006), c’est-à-dire si le gradient méridien de vorticité potentielle[
∂q
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]
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= β − ∂2u

∂y2

change de signe dans le domaine, où u est la moyenne zonale du vent zonal et β = 2 Ω cos(ϕ)/RJ .
Le cas de l’instabilité barocline est plus complexe. Les conditions suffisantes pour que les in-
stabilités baroclines puissent se développer sont au nombre de quatre et constituent le critère
de Charney-Stern-Pedlosky (Vallis, 2006). Pour cela il faut soit que [∂q/∂y]bc change de signe
dans le domaine (condition no 1) soit que [∂q/∂y]bc ait un signe opposé à celui de ∂u/∂z au
sommet du domaine (condition no 2) soit que [∂q/∂y]bc ait le même signe que ∂u/∂z à la base
du domaine (condition no 3) soit que [∂q/∂y]bc = 0 et ∂u/∂z ait le même signe au sommet et à
la base du domaine (condition no 4), où [∂q/∂y]bc est le gradient méridien de vorticité potentielle
(expression tridimensionnelle complète incluant la baroclinicité) :[
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qui dépend de la pseudo-altitude Z = −H ln p/p0, de la fréquence de Brunt-Väisälä N , du fac-
teur de Coriolis f = 2 Ω sin(ϕ) et de la densité atmosphérique ρ que nous supposons varier
uniquement selon Z. La fréquence de Brunt-Väisälä étant égale à 0 dans un milieu bien mé-
langé (neutre du point de vue de l’instabilité convective), ce diagnostic n’est pas défini dans la
troposphère.

Analyse des simulations

Les deux simulations se comportant de la même façon, nous n’analysons dans cette section
que le cas modérément dissipé. Rappelons que dans cette simulation les jets progrades sont au
nombre de quatre et situés à des latitudes de −65° −18°, 19° et 60°N. De plus, à t = 60 000 jours
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joviens, nous avons deux jets supplémentaires situés à 50°N et −60°N. Le premier est en train
de migrer vers le pôle nord et le second est en train de fusionner avec le jet situé à −65°N. Sur
la figure 3.9, nous pouvons voir que les jets progrades sont barotropiquement instables sur leurs
flancs équatoriaux et polaires sur quasiment toute leur extension verticale et que la stratosphère
est entièrement instable barocliniquement. Les jets progrades sont instables parce qu’ils vérifient
la condition no 3 et les jets rétrogrades parce qu’ils vérifient la condition no 4. Les jets progrades
vérifient la condition no 1 sur leur deux flancs pour p < 10 mbar puis uniquement sur leur flanc
polaire à ±65° nord pour 10 < p < 200 mbar.

Chemke et Kaspi (2015) ont montré avec un modèle idéalisé que les jets pouvaient migrer
sous l’effet de l’instabilité barocline, et ce d’autant plus rapidement que la rotation était ra-
pide. Celle-ci étant plus forte sur les flancs orientés vers les pôles des jets, les eddies accélèrent
l’écoulement moyen à des latitudes légèrement supérieures à celle du jet. Ceci à pour effet de
décaler simultanément la zone de plus forte instabilité (dépendant du gradient méridien de u).
Dans le même temps, l’instabilité n’est plus assez forte au niveau de l’ancienne latitude du jet
pour maintenir sa vitesse et celui-ci diminue. Nous assistons alors à la migration du jet. Si les
jets migrent jusqu’à leur disparition dans les régions polaires et que d’autres jets se forment
continuellement dans l’espace libéré alors il n’y a aucune raison pour que la situation se stabilise
comme nous pouvons l’observer dans les simulations idéalisées de Chemke et Kaspi (2015) ou
dans la simulation faiblement dissipée (cf. figure 3.1). La stabilisation de la latitude des jets
dans la simulation plus modérément dissipée résulte probablement d’une combinaison des effets
des instabilités barotropes et baroclines. Aux hautes latitudes, l’instabilité barocline est si forte
que les jets deviennent extrêmement sinueux et les perturbations non axisymétriques finissent
par dominer l’écoulement moyen axisymétrique (jets).

Dans les simulations de Saturne réalisées par Spiga et al. (2020), les jets progrades ont un
comportement similaire à celui obtenu dans la simulation modérément dissipée de Jupiter (i.e.
migrent puis se stabilisent) dont la cause est identique. Un résultat à peu près comparable est
obtenu par Young et al. (2019b) dans leur simulation sans flux de chaleur interne. Cependant,
dans leur simulation avec flux de chaleur interne, la migration change de sens et les jets pro-
grades, qui se forment aux hautes latitudes, migrent ensuite vers l’équateur jusqu’à fusionner
avec le jet équatorial. C’est d’ailleurs dans cette simulation que Young et al. (2019b) repro-
duisent un jet équatorial prograde grâce à l’apport de moment cinétique orienté vers l’est par
ces jets. Néanmoins, quel que soit son sens dans les diverses simulations, la migration n’est tout
simplement pas observée sur Jupiter, ce qui pose la question du phénomène la contrebalançant.

3.2.2 Énergie et spectres

Afin d’étudier l’origine dynamique des jets – supposée prendre la forme d’une cascade
inverse d’énergie – il est nécessaire de pouvoir séparer les eddies de la moyenne zonale de l’écou-
lement. Une manière de procéder consiste à exprimer le champ de vitesse dans la base des har-
moniques sphériques. En effet, les harmoniques sphériques constituent une base dans laquelle
nous pouvons décomposer toute fonction continue définie sur une sphère. La décomposition ainsi
obtenue est analogue à la décomposition en série de Fourier des fonctions périodiques, d’où son
intérêt pour séparer les différentes échelles spatiales.

Les harmoniques sphériques, notées Y m
n où n est le degré etm l’ordre azimutal, sont définies

telles que l’axe de rotation de la planète corresponde à m = 0. Ainsi, toutes les harmoniques
telles quem = 0 sont axisymétriques et les harmoniques telles quem 6= 0 ne le sont pas. A chaque
échelle spatiale typique L associée à une latitude ϕ correspond une harmonique dont le degré est
n = 2πRJ/L (Cabanes et al., 2020). En l’occurrence, l’harmonique sphérique Y m

n s’annule sur
m méridiens et sur |n−m | parallèles. Dans le cas discret du modèle et compte tenu du fait que
les sorties sont interpolées sur une grille latitude-longitude de 0,5° de résolution (cf. sous-section
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Figure 3.9 – En haut : gradient méridien de la moyenne zonale de la vorticité potentielle 2D
q. Au milieu : gradient méridien de la moyenne zonale de la vorticité potentielle 3D incluant la
baroclinicité. En bas : cisaillement vertical de la moyenne zonale du vent zonal. Ces grandeurs
sont représentés en fonction du temps et de la latitude à p = 0,1 bar dans la colonne de gauche et
en fonction de la latitude et de la pression à t = 60 000 jours joviens dans la colonne de droite.
Notons que [∂q/∂y]bc n’est pas défini dans la troposphère.
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2.2.2), seules les harmoniques telles que n 6 360 sont nécessaires pour les décomposer.
Pour calculer l’énergie Emn correspondant à la composante de l’écoulement portée par l’har-

monique Y m
n , il est utile de séparer en la somme d’un rotationnel et d’une divergence en amont

de la décomposition en harmoniques sphériques. A partir des deux décompositions que nous
obtenons nous pouvons calculer l’énergie Emn avec la formule suivante :

Emn = R2
J

n(n+ 1)R(ξmn ξmn + δmn δ
m
n )

où ξ et δ sont les coefficients de la décomposition en harmoniques sphériques du rotationnel et
de la divergence et où les opérateurs et R( ) renvoie respectivement le complexe conjugué et
la partie réelle de l’argument. Les quantités d’énergie contenues dans l’écoulement moyen Ej et
les eddies Ee à l’échelle n et pour toutes les échelles réunies sont respectivement données par :

Ej(n) = E0
n

Ee(n) = 2
n∑

m=1
Emn

Ej =
360∑
n=0

Ej(n)

Ee =
360∑
n=1

Ee(n)

Si cette technique permet de séparer avantageusement l’écoulement entre la contribution
des eddies (i.e. la partie non-axisymétrique de l’écoulement) et la contribution des jets (i.e.
la partie axisymétrique de l’écoulement), il s’agit de diagnostics globaux qui ne permettent
plus de saisir les détails locaux comme dans la sous-section précédente. Ces diagnostics ont été
implémentés et appliqués à l’étude de l’atmosphère de Saturne par Cabanes et al. (2020). Nous
les appliquons ici à l’étude de la troposphère de nos simulations de Jupiter – en excluant les
niveaux du modèle situés trop bas et trop près de la tropopause pour n’inclure ni effets de bords
ni régions dynamiquement différentes.

Énergie de l’écoulement

Tout comme la température, l’évolution temporelle de la quantité d’énergie renseigne sur
le niveau de convergence des simulations. Nous pouvons voir dans figure 3.10 que la quantité
d’énergie contenue dans l’écoulement augmente très rapidement durant les premiers milliers de
jours joviens puis se stabilise concomitamment à l’apparition des jets dans les deux simulations.
Encore une fois, la valeur à l’équilibre diffère significativement entre les deux simulations avec
une énergie totale de l’ordre de 4 000 J kg−1 dans la simulation modérément dissipée et de
1 300 J kg−1 dans la simulation faiblement dissipée. Un gros plan sur les premiers milliers de
jours montrerait que la part des eddies, initialement moins énergétique du fait du développement
rapide d’une très faible circulation axisymétrique à l’équateur, croît la première avant d’être re-
jointe puis dépassée par la partie axisymétrique lors de la formation des jets. La domination des
eddies lors de l’apparition des instabilités formant les jets est plus nette dans la simulation fai-
blement dissipée que dans la simulation modérément dissipée. Les eddies possèdent toujours une
énergie relativement plus importante dans la simulation faiblement dissipée une fois la situation
stabilisée : environ 30% de l’énergie totale contre 20% dans la simulation modérément dissipée.
Le fait que les eddies soient relativement moins importants dans une simulation plus dissipée est
attendu et cohérent avec l’aspect des champs de vitesses représentés en figure 3.4. Cependant,
cette différence n’est pas due à une diminution de l’énergie contenue dans les eddies eux-mêmes,
qui est à peu près la même dans les deux simulations (400 et 700 J kg −1), mais à une aug-
mentation de l’énergie contenue dans la partie axisymétrique de l’écoulement (1000 J kg −1
contre 3000 J kg −1). Ceci est cohérent avec la présence de jets plus rapides dans la simulation

46



3. Simulation avec transfert radiatif complet

modérément dissipée. La dissipation semble donc agir davantage sur le transfert d’énergie vers
les grandes échelles que sur l’énergie contenue dans la turbulence, et ce d’autant plus qu’elle est
élevée (dans la limite de dissipations n’empêchant pas les eddies de se développer).

Figure 3.10 – Évolution en fonction du temps de la quantité d’énergie contenue dans l’écou-
lement pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite. L’écoulement
axisymétrique (i.e. les jets) est en bleu, l’écoulement non-axisymétrique (i.e. les eddies) est en
rouge et l’écoulement total (i.e. jets plus eddies) est en noir.

Échelles caractéristiques

Au delà de la séparation entre contribution des jets et contribution des eddies à l’énergie
cinétique totale, la décomposition en harmonique sphérique permet de s’intéresser à sa répar-
tition quand elle est exprimée en fonction du degré n des harmoniques. Il est même possible
d’avoir accès à son transfert entre les différentes échelles spatiales grâce au calcul du flux spec-
tral d’énergie. Avant d’aller plus loin dans l’analyse, nous rappelons ce que la théorie prédit de
la distribution spectrale de l’énergie dans le cas de Jupiter (cf. figure 3.11).

Dans la turbulence isotrope tridimensionnelle, énergie et enstrophie (cf. sous-section 3.2.2
pour une définition de l’enstrophie) sont transférées des grandes vers les petites échelles. Dans la
turbulence bidimensionnelle (ou géostrophique), l’enstrophie est toujours transférée des grandes
vers les petites échelles mais l’énergie est transférée dans le sens opposé. Il s’agit alors d’une cas-
cade inverse d’énergie par opposition au cas tridimensionnel. Comme évoqué dans l’introduction,
il est attendu que la turbulence se comporte au moins partiellement comme dans le cas bidimen-
sionnel, plutôt sous l’effet de la rotation rapide que du fait de la finesse de l’atmosphère (toutes
deux pouvant y contribuer). Dans ce cas, la théorie prédit un spectre des eddies comportant
trois régimes dynamiques caractérisés par leur dépendance en n :
— Le premier régime s’installe aux échelles supérieures à l’échelle d’injection ni – i.e.

l’échelle à laquelle début la cascade inverse d’énergie. Ce régime correspond à l’établis-
sement d’une cascade directe d’énergie liée à la turbulence isotrope tridimensionnelle.
L’énergie de l’écoulement y est proportionnelle à n−3.
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Figure 3.11 – Distribution spectrale théorique de l’énergie de l’écoulement zonal en rouge et
des eddies en noir (figure extraite de Cabanes et al. (2020)). Les échelles caractéristiques sont
indiquées avec des valeurs approximatives où nRo est l’échelle de Rossby, nS est l’échelle telle
que le rapport d’aspect d’une colonne d’atmosphère vaut 1/2, nz est l’échelle zonale, nD est le
premier rayon de déformation de Rossby, nβ est l’échelle de transition et nfr est l’échelle au
delà de laquelle la friction de grande échelle dissipe l’énergie. Sur le schéma figure également le
spectre théorique de l’énergie contenue dans les harmoniques d’ordre azimutal m fixé en vert,
caractérisé par une pente en −8/3 aux échelles inférieures à nfr pour m 6= 0 ou à nz pour
m = 0. La pente en n−3 du spectre d’énergie correspondant au régime de turbulence isotrope
tridimensionnelle n’est pas représentée sur cette figure.

— Le deuxième régime se met en place entre l’échelle d’injection ni et l’échelle zonale nz.
Ce régime est caractérisé par le fait que l’énergie Emn contenue dans chacune des échelles
n et m y est proportionnelle à n−8/3. Comme il y a 2n valeurs de m 6= 0 possibles pour
chaque degré n, la somme de 2n droites de pente −8/3 devient la droite de pente −5/3 du
spectre des eddies(Ee(n)).

— Le troisième régime se met en place entre l’échelle zonale nz et l’échelle de friction nfr
– i.e. l’échelle au-delà de laquelle la friction de grande échelle dissipe l’énergie contenue
dans l’écoulement. Ce régime est caractérisé par la fait que l’énergie Ej(n) contenue dans
l’écoulement axisymétrique y est proportionnelle à n5, ce qui fait que l’énergie contenue
dans l’écoulement moyen Ej(n) va croître plus rapidement que celle contenue dans les
eddiesEe(n) quand n décroît. Nous pouvons alors définir l’échelle de transition nβ
comme étant l’échelle à laquelle les droite de pente −5 et −5/3 s’intersectent. Nous pouvons
alors distinguer deux situations selon que nβ est inférieur ou supérieur à nfr. Si nβ < nfr,
alors les eddies domineront l’écoulement à toute les échelles. Sinon, ce troisième régime
est en fait divisible en deux, un régime situé entre nz et nβ dominé par les eddies et un
régime situé entre nβ et nfr dominé par les jets. Le premier cas se retrouve sur le planètes
à rotation lente et le second sur les planète à rotation rapide comme Jupiter (car nβ et nz
dépendent fortement de la vitesse de rotation de la planète en question).
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Nous nous retrouvons alors avec un spectre ayant la forme schématisée en figure 3.11 .
—
—
—
—

Dans nos simulations, l’échelle d’injection ni devrait être à peu près égale au premier
rayon de déformation de Rossby nD (Cabanes et al., 2020). En effet, seule l’instabilité ba-
rocline génère des eddies capables d’alimenter les jets et celle-ci ne se développe qu’à des échelles
inférieures ou égales à nD = 2π RJ〈f〉/N H où H est la hauteur d’échelle, N est la fréquence
de Brunt-Väisälä et 〈f〉 = 4 Ω/π. Avec 15 < H < 30 km (selon que l’on considère la tropopause
ou la stratosphère) et N ≈ 0,02 (constaté dans les simulations et cohérent avec Watkins et Cho
(2013)) nous avons 180 < nD < 300. La résolution horizontale des simulations étant de 0,5°,
elle ne permet de résoudre que le premier rayon de déformation de Rossby. Cela implique que
le régime en n−3 ne devrait pas être visible dans les spectres d’énergie des simulations car non
résolu . De l’autre côté du spectre se trouve l’échelle de friction nfr qui peut être approximée
par l’échelle de Rhines nR (Sukoriansky, Dikovskaya, et Galperin, 2007) bien qu’il s’agisse
d’abord de l’échelle caractéristique de la largeur des jets (Rhines, 1975). Elle est définie par
nR = RJ

√
β/2U où U est la racine du carré moyen de la vitesse des eddies.

Dans le but de déterminer à quelles échelles la turbulence est contrainte à adopter – au
moins partiellement – un comportement bidimensionnel, nous introduisons deux échelles caracté-
ristiques supplémentaires. La première est liée au nombre de Rossby Ro, qui traduit l’influence de
la rotation sur l’écoulement, et notée nRo. Ainsi, toutes les échelles telles que n < nRo peuvent
contribuer à la cascade inverse d’énergie induite par la rotation rapide (turbulence bidimen-
sionnelle dans des cylindres tangents). Sur Jupiter, Ro ∼ 1 000 si nous adoptons l’expression
nRo = 2π RJ〈f〉/U où U ≈ 100 m s−1. La deuxième échelle caractéristique, notée nS , est liée au
confinement géométrique de l’écoulement. En effet, Celani, Musacchio, et Vincenzi (2010) ont
montré que le comportement bidimensionnel de la turbulence pouvait commencer à se manifester
dès S = 1/2 où S est le rapport de la hauteur de l’atmosphère ∆z par la dimension horizontale
des eddies L. Nous définissons alors nS comme étant l’échelle pour laquelle S = 1/2 et pour
toute échelle n < nS le confinement géométrique commence à se manifester. Avec ∆z ≈ 175 km,
nous avons nS ∼ 5 000. Les échelles nRo et nS étant toutes deux très inférieures à la résolution
du modèle (n = 360), nous nous attendons à voir une cascade inverse d’énergie dans nos simu-
lations mais, le cas échéant, nous ne pouvons pas déterminer dans quelle mesure chacun de ces
deux effets y contribue.

Spectres d’énergie

Les spectres d’énergie des deux simulations sont visibles en figure 3.12 avec la partie axi-
symétrique en bleu et les eddies en rouge. L’aspect général des spectres est le même dans les
deux simulations. Les jets contiennent plus d’énergie que les eddies aux grandes échelles (n pe-
tit) et c’est l’inverse aux petites échelles (n grand). De plus, l’énergie cinétique de l’écoulement
décroît rapidement quand n augmente, avec une pente proche de −5 pour la partie axisymé-
trique et proche de −5/3 pour la partie non-axisymétrique. L’aspect général des spectres est
donc cohérent avec la présence d’une cascade inverse d’énergie (cf. sous-section 3.2.2) mais n’est
cependant pas une preuve de son transfert des petites vers les grandes échelles. Nous pouvons
alors en déduire approximativement les échelles de friction nfr, de Rhines nR et de transition
nβ. En effet, l’énergie est constante pour n 6 nfr, l’énergie des jets est maximum pour n ≈ nR
et les droites de pente −5 et −5/3 approximant les spectres s’intersectent en n = nβ. Nous avons
nfr = 2, nR = 9 et nβ = 30 dans la simulation modérément dissipée et nous avons 6 < nfr < 20,
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10 < nR < 20 et 20 < nβ < 30 dans la simulation faiblement dissipée. En utilisant la définition
du point 3.2.2 pour calculer l’échelle de Rhines, nous obtenons dans les deux simulations une
valeur de l’ordre de 10 à p = 1 bar ce qui est compatible avec la lecture directe sur les spectres.

Si nous comparons maintenant les différentes échelles simulées aux échelles observées (cf.
sous-section 3.2.2), nous pouvons constater que les premières sont généralement plus grandes (n
plus petit) que les dernières. En effet, la valeur de nβ simulée est environ deux fois plus faible
que la valeur mesurée par Galperin et al. (2014). De même, la valeur de l’échelle de Rhines est
deux à trois inférieure à celle déduite des observations. Cela est cohérent avec la présence de jets
simulés deux à trois fois moins nombreux que les jets observés. Cela semble également indiquer
que l’instabilité barocline – ou au moins sa contribution aux eddies d’échelle proche de nD – est
insuffisante pour expliquer le nombre de jets et les frontières des différents régimes dynamiques.
Enfin, les échelles de Rhines et de friction sont passablement différentes, bien que l’échelle de
friction est difficile à déterminer dans les spectres à cause du “bruit”.

Il y a naturellement quelques différences notables entre nos simulations et le cas idéalisé de
cascade inverse. Premièrement, dans la simulation modérément dissipée, l’énergie des eddies est
supérieure à celle des jets pour 3 6 n 6 6. Ces petites valeurs de n correspondent à des ondes
planétaires et le pic le plus haut, atteint pour n = 3, est probablement dû à l’onde équatoriale
très marquée que nous mentionnons dans la section 3.1.2. Deuxièmement, la pente de l’énergie
des eddies diminue quand n > 200 et ce d’autant plus que la dissipation est forte. Cela peut se
comprendre comme il suit : la dissipation transfère de l’énergie des petites échelles spatiales (n
et m élevés) vers les plus grandes échelles d’où la baisse observée dans l’énergie des eddies mais
pas dans l’énergie des jets (qui ne peut qu’augmenter de ce fait). En admettant qu’il y ait bien
une cascade inverse d’énergie, l’échelle d’injection est difficile à déterminer à partir des spectres
à cause de l’effet de la dissipation. Nous pouvons néanmoins conjecturer qu’elle se trouve là où
la pente commence vraiment à valoir −5/3, c’est-à-dire à n ∼ 200.

Figure 3.12 – Spectres d’énergie en J kg−1 de l’écoulement dans la troposphère pour une dissipa-
tion modérée à gauche et une dissipation faible à droite. La partie axisymétrique de l’écoulement
est en bleu et la partie non-axisymétrique est en rouge. Les droites tiretées bleu sombre et rouge
sombre représentent les pentes théoriques de −5 et −5/3 respectivement.
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Il est possible de déduire les spectres d’énergie de l’écoulement moyen et des eddies à
p ≈ 1 bar à partir des mesures du vent par cloud tracking. Cela a été fait par Galperin et
al. (2014) puis Young et Read (2017) avec des données acquises par la mission Cassini. Les
dépendances en n−5 et n−5/3 des spectres qu’ils obtiennent sont clairement visibles et très
similaires à celles que nous simulons avec notre GCM. Les valeurs de nβ et nz qu’ils déterminent
sont de l’ordre de 60 et 500 respectivement. Leur valeur de nβ est donc supérieure à la notre
ce qui signifie que le régime zonostrophique simulé est moins marqué. Ceci est peut-être lié à la
résolution horizontale qui, en étant trop grossière, ne permet pas d’inclure la contribution des
plus petits eddies et donc sous-estime l’énergie contenue dans l’écoulement zonal. La plus petite
échelle à laquelle ils ont pu remonter est comprise entre 200 et 400 et aucun régime en n−3 n’est
visible, ce avec quoi nos simulations sont toujours en accord.

Cascades d’énergie et d’enstrophie

Comme évoqué dans la section précédente, les pentes identifiées dans les spectres d’énergie –
bien que théoriquement cohérentes avec la présence d’une cascade inverse d’énergie – n’indiquent
pas dans quel sens est transférée l’énergie. Pour obtenir cette information, il est nécessaire de
calculer le flux spectral d’énergie, c’est-à-dire les flux d’énergie entre les différentes échelles spa-
tiales de l’écoulement. Celui-ci est défini de sorte qu’un signe négatif corresponde à un transfert
d’énergie des petites vers les grandes échelles (et à l’inverse pour un signe positif). Nous pouvons
alors constater (cf. figure 3.13) que dans les deux simulations le flux spectral est à peu près nul
aux très grandes échelles puis négatif et enfin positif au plus petites échelles. Cela signifie qu’il
y a deux cascades, l’une inverse et l’autre directe, dans chacune des deux simulations. Dans la
simulation modérément dissipée, la cascade inverse débute à n = 170 environ et se termine à
n ≈ 8. Le flux d’énergie vers les grandes échelles est maximum pour n = 20. Une cascade directe
prend le relais à partir de n = 170. Dans la simulation faiblement dissipée, la cascade inverse
débute à n = 200 et se termine à n ≈ 8. Le flux d’énergie vers les grandes échelles est maximum
pour n = 30. Dans les deux cas une cascade directe d’énergie prend le relais aux plus petites
échelles, celles-là même où nous avons constaté l’effet de la dissipation dans le spectre d’énergie
au point 3.2.2. Young et Read (2017) ont également calculé le flux spectral d’énergie sur Jupiter
à partir d’observations de la sonde Cassini. Ils observent une cascade inverse de n ≈ 200 jusqu’à
n ≈ 21 et une cascade directe pour n > 200 ce qui est très proche de ce qui est simulé par notre
modèle. Ils constatent également la présence d’une deuxième cascade, directe cette fois ci, pour
9 < n < 21 dont la cause n’est à ce jour pas déterminée.

L’enstrophie est égale dans nos simulations à la moitié du carré de la vorticité intégrée
sur la surface d’une maille. Le flux spectral d’enstrophie est défini de sorte qu’un signe positif
indique un transfert d’enstrophie des grandes vers les petites échelles (et à l’inverse pour un
signe négatif). Dans les deux simulations, le flux d’enstrophie est nul aux plus grandes échelles,
devient très légèrement négatif puis prend des valeurs positives élevées aux petites échelles (cf.
figure 3.13). Le changement de signe à lieu pour n = 40 et n = 52 et le flux spectral d’enstrophie
est maximum pour n = 225 et n = 265 dans les simulations modérément et faiblement dissipées
respectivement. La cascade d’enstrophie simulée est d’un aspect très similaire à la fois à ce qui
est théorisé (un pic aux échelles n > ni) et ce qui a été observé par Young et Read (2017) (flux
maximum en n ≈ 300).

3.2.3 Choix d’une simulation de référence

Les deux simulations que nous avons présentées tout au long du chapitre sont intéressantes
car elles parviennent à reproduire la structure en jets alternés de l’écoulement moyen et des
vortex dont les vitesses sont du bon ordre de grandeur. Plus important, les jets sont alimentés
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Figure 3.13 – En haut : flux spectraux d’énergie en fonction de n pour une dissipation modérée
à gauche et une dissipation faible à droite. En bas : flux spectraux d’enstrophie en fonction de
n pour une dissipation modérée à gauche et une dissipation faible à droite. Par convention, le
flux spectral est calculé de sorte qu’il soit positif quand l’énergie est transférée des grandes vers
les petites échelles et négatif quand l’énergie est transférée des petites vers les grandes échelles.
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par les eddies à travers une cascade inverse conforme aux observations. La grande inconnue de
ces simulations est et demeure la dissipation. Il y a dans l’ensemble assez peu de différences
entre les deux simulations ce qui rend le choix d’une valeur de référence relativement arbitraire.
Il y a certes plus de jets dans la simulation faiblement dissipée mais ceux-ci ne se stabilisent
pas, l’énergie contenue dans les eddies par rapport à celle contenue dans les jets semble trop
importante et la forme du spectre des eddies est moins conforme aux observations (en particulier
aux grandes échelles). Nous préférons privilégier le régime dynamique le plus proche des obser-
vations et par conséquent nous retenons la simulation modérément dissipée comme simulation
de référence.

À l’issue de cette analyse, nous concluons que le GCM DYNAMICO-giant est capable de
reproduire le bon régime dynamique de l’écoulement. Néanmoins, d’importantes caractéristiques
observées de Jupiter ne sont pas reproduites et certains phénomènes physiques sont ignorés. En
effet, les jets simulés sont trop peu nombreux et le jet équatorial est rétrograde. De même, le
modèle ne reproduit aucun vortex qui puisse être comparé à la Grande Tache Rouge, ne serait-ce
que pour sa position aux moyennes latitudes (22°S). Dans l’optique d’améliorer le GCM, nous
souhaitons y inclure la convection humide, jusqu’alors absente du modèle. Les perturbations
induites par la convection humide sont une autre source de eddies pouvant alimenter l’écoulement
moyen par cascade inverse et potentiellement transférer le moment cinétique nécessaire pour
créer une super-rotation à l’équateur. Ceci est l’objet des deux prochains chapitres.
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Le modèle du thermique
adapté à Jupiter

L’objectif de ce chapitre est de décrire et caractériser la nouvelle paramétrisation de la
convection qui a été introduite dans le GCM de Jupiter au cours de cette thèse. Dans la pre-
mière section, après avoir défini les formes possibles et les objectifs des paramétrisations de la
convection, nous justifions notre choix du modèle du thermique en en présentant les principes
puis nous décrivons les modifications qu’il a fallu y apporter pour l’adapter à l’atmosphère de
Jupiter. La deuxième section présente les grandeurs utiles à la paramétrisation de la convection,
qu’elle soit sèche ou humide, que sont la température potentielle, la température virtuelle, le
rapport de mélange et la flottabilité. Un fois cela fait, nous pouvons, dans la troisième section,
nous concentrer sur la description détaillée de la formulation mathématique des équations du
modèle du thermique. Enfin, dans la quatrième et dernière section, nous discutons et vali-
dons le comportement de cette paramétrisation dans des simulations unidimensionnelles sèches
et humides.

4.1 Le choix d’une nouvelle paramétrisation de la convection
sur Jupiter

4.1.1 Quelques définitions

Une paramétrisation de la convection vise à représenter le mélange convectif dans un modèle
global de climat qui n’a pas la résolution spatiale suffisante pour que ce processus soit simulé
par le cœur dynamique lui-même. Une paramétrisation est nécessairement un modèle simplifié
car utilisant des champs à la résolution grande échelle du cœur dynamique pour en déduire des
informations sur un processus se développant plutôt à petite échelle. De nombreuses paramétri-
sations de la convection ont été développées pour la modélisation numérique du climat terrestre
(e.g. Hourdin, Couvreux, et Menut (2002) ; Manabe et al. (1965)), ce qui n’est pas le cas pour le
climat jovien qui ne compte , nonobstant les ajustements convectifs (C. Li et Ingersoll, 2015 ; Liu
et Schneider, 2015 ; Young et al., 2019b) et les sources de vorticité (L. Li, Ingersoll, et Huang,
2006), qu’une seule paramétrisation dédiée : le modèle de Zuchowski, Read, Yamazaki, et Renno
(2009).

Les paramétrisations de la convection peuvent être classées en fonction de leur formulation.
En premier lieu, les “ajustements convectifs”, à l’instar de celui employé dans les simulations
de Jupiter du chapitre précédent, sont les plus simples. Ils ne calculent que le résultat final du
mélange de la température potentielle ou de l’entropie sans chercher à représenter ce mélange
de quelque manière que ce soit et donc négligent certains effets comme les overshoots au détri-
ment de la précision. Cette simplicité excessive a conduit au développement de paramétrisations
représentant explicitement le mélange en le formulant par exemple en terme de flux de masse
comme dans le modèle du thermique (cf. sous-section 4.1.2).
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Il faut se méfier de la différence qui existe entre une paramétrisation de la convection et
un modèle de nuage. La première cherche à calculer le résultat du mélange de la température
potentielle mais plus généralement de tout traceur en prenant en compte uniquement les effets
des processus de condensation sur le profil de température potentielle virtuelle. Le second est
concentré sur la simulation des nuages et de leur formation via les processus micro-physiques.
Par exemple, un modèle de nuage calculera le nombre et la distribution en taille des particules
nuageuses, la sursaturation. Cela permettra ensuite de modéliser physiquement leur évolution
au cours du temps (e.g. sédimentation, précipitations et évaporation des précipitations) et leurs
rétroactions (e.g. sur le transfert radiatif).

4.1.2 Modèle du thermique

Version terrestre

Le modèle du thermique est à l’origine une paramétrisation de la convection développée
pour la convection de couche limite sèche sur Terre au LMD par Hourdin et al. (2002). Ce modèle
a par la suite été généralisé à la couche limite humide (Rio et Hourdin, 2008 ; Rio, Hourdin,
Couvreux, et Jam, 2010). Il s’agit de représenter la convection sous-maille grâce à un unique
panache idéalisé dont les flux de masse seront représentatifs du mélange attendu dans la maille
en question (cf. figure 4.1). Ces flux de masse sont à la fois verticaux et horizontaux. Les flux de
masse horizontaux sont appelées entrainement quand il s’agit d’air entrant dans le panache et
détrainement quand il s’agit d’air sortant du panache. Une fois tous les flux de masse connus,
il ne restera plus qu’à mélanger les masses transportées pour obtenir les nouvelles valeurs des
champs (température, traceurs, vitesse) à l’échelle de la maille.

Le panache démarre dans la première couche du modèle si cette dernière est convectivement
instable avec la couche située immédiatement au-dessus. Cette comparaison entre deux couches
différentes résulte de la non résolution des fluctuations horizontales et sous-mailles de la tempé-
rature et implique, de par la nécessité d’avoir une instabilité convective verticale à l’échelle de la
maille, une sous-estimation de l’activité convective. S’en suit l’intégration verticale de la vitesse
d’ascension du panache – dont sont déduits les flux de masse normalisés – tout en prenant bien
entendu en compte la détente adiabatique, le relâchement de chaleur latente et le poids molécu-
laire des traceurs. L’entrainement, le détrainement et l’accélération du panache sont exprimés
avec des formules simples car il s’agit d’une paramétrisation. Notons que si l’entrainement est
positif, nous recalculons la vitesse du panache au sommet de la couche en tenant compte du
mélange de l’air du panache avec l’air entrainé. Le panache termine son ascension quand la
vitesse verticale et le flux de masse s’annulent, mais pas nécessairement sa flottabilité. Cela si-
gnifie que des overshoot peuvent avoir lieu si l’inertie du panache et la discrétisation verticale le
permettent. Enfin, la hauteur du panache simulé permettra de finalement – à travers la relation
de fermeture qui suppose que vitesse d’entrainement latérale est approximativement égale au
maximum de la vitesse verticale (cf. sous-section 4.3.3) – d’obtenir les flux de masses absolus.
À cela s’ajoute un certain nombre d’hypothèses supplémentaires :
— La masse de chaque couche du GCM est conservée
— La pression dans le panache est égale à la pression dans l’environnement
— La vitesse de la subsidence est supposée très inférieure à la vitesse de l’ascendance, ce qui

permet de la négliger dans le bilan de quantité de mouvement vertical
— Les variations du flux de masse vertical ne peuvent être dues simultanément, dans une

même couche, à l’entrainement e et au détrainement d. En d’autres termes nous avons soit
e > ν et d = ν soit e = ν et d > ν où ν est le paramètre fixant la valeur minimale de
l’entrainement et du détrainement (cf. sous-section 4.3.1)

56



4. Modèle du thermique

— Le panache est supposé stationnaire à l’échelle du pas de temps physique
Attention, le modèle des thermiques n’est pas un modèle de nuage ! Le relâchement de

chaleur latente n’est pris en compte que pour le calcul de la flottabilité du panache dans l’envi-
ronnement. En fait, aucune condensation n’a vraiment lieu dans le modèle du thermique car tout
ce qui condense est réévaporé aussitôt les flux de masse connus et c’est la température potentielle
de l’environnement avant relâchement de chaleur latente qui est mélangée au sein du même pas
de temps physique. Ce n’est qu’une fois le mélange effectué par le modèle du thermique qu’un
modèle de nuage pourrait simuler les nuages et leur formation via la micro-physique. Tous les
développements qui suivent, à l’exception de quelques changements mineurs ultérieurs et des
adaptations faites pour traiter le cas spécifique de Jupiter, sont issus des travaux de Rio et al.
(2010).

Adaptation à Jupiter

La version sèche du modèle du thermique a déjà été adaptée à une planète autre que la
Terre, en l’occurrence Mars, par Colaïtis et al. (2013) pour simuler le mélange convectif dans
la couche limite atmosphérique. Le réglage des paramètres du modèle du thermique s’est fait
à l’aide d’un modèle aux grands tourbillons ou LES (pour Large-Eddy Simulations) résolvant
les panaches turbulents martien, une situation assez différente de celle dans laquelle nous nous
trouvons ici. Dans notre cas, en l’absence de LES Jupiter, nous ne vérifions pas la pertinence
de la paramétrisation avec un LES : nous faisons confiance à la représentation physique de la
convection qui y est faite. En effet, nous avons opté pour cette paramétrisation pour plusieurs
raisons, au premier lieu desquelles se trouve la nature physique des paramètres et leur faible
nombre, d’où une grande adaptabilité. De plus, sa formulation en flux de masse permet de
mélanger simplement toutes sortes de traceurs dont la quantité de mouvement horizontale, ce
qui permet au GCM de prendre en compte de manière plus réaliste les effets des panaches sur
la dynamique atmosphérique. A cela s’ajoute le calcul de la fraction de la surface occupée par
le panache, un diagnostic qui serait fort utile à la simulation de nuages radiativement actifs.

Une partie du travail de cette thèse a été d’implémenter une version du modèle du thermique
dans la physique du modèle générique pouvant servir à tout type de planète (e.g. les exoplanètes)
et pas seulement les planètes géantes du système solaire (dont Saturne immédiatement). Cela
signifie également que le code peut toujours servir à simuler la convection sur les planètes
telluriques. La première modification fut de relaxer la contrainte sur la couche dans laquelle
peut débuter la convection. En effet, la surface s’impose comme point de départ des panaches
dans le cas terrestre mais sur Jupiter l’absence de cette dernière ne permet plus d’en connaître
l’origine. C’est pourquoi nous ne cherchons plus seulement à savoir si les deux premières couches
du modèles sont convectivement instables mais si deux couches successives le sont. Nous ne
souhaitons toutefois simuler de cette façon que la convection ayant lieu dans la troposphère. Nous
introduisons donc un paramètre supplémentaire – noté plim – pour restreindre le déclenchement
de la convection aux couches de pression p telles que p > plim avec plim = 1 bar. Bien entendu,
l’altitude variable de la base du panache est prise en compte dans le calcul de la hauteur servant
dans la relation de fermeture. Nous introduisons également un paramètre fixant l’indice linf
de la couche la plus basse dans laquelle la convection peut démarrer. La zone dans laquelle le
modèle du thermique peut initier un panache est donc comprise entre p(linf ) et plim. Comme il
n’y a aucune raison d’exclure certaines des plus basses couches, nous posons linf = 1.

En plus de cela, la possibilité de simuler des couches convectives multiples et disjointes a
été ajoutée au cours de ce travail de thèse. En effet, dans la version terrestre, la paramétrisation
ignore ce qui se passe au-dessus du panache une fois que celui-ci s’arrête car son objectif est
uniquement de simuler la convection de couche limite. Cependant rien ne garantit que dans une
atmosphère quelconque toutes les couches instables soient mélangées par un seul panache idéa-
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Figure 4.1 – Illustration du principe général du modèle du thermique : chaque colonne du mo-
dèle, s’il existe au moins deux niveaux successifs convectivement instables, est divisée en deux
sous-colonnes correspondant au panache (ascendance, zone grisé) et à l’environnement (subsi-
dence). Le panache est construit par itération selon la verticale et ses propriétés (températures,
traceurs) sont déduites de la détente adiabatique, de la condensation de l’eau et du mélange avec
l’air entrainé. La dernière couche atteinte par le panache est celle où la vitesse ascensionnelle
et le flux de masse sortant sont nuls (un overshoot est possible). Les flux de masses sont à la
fois verticaux (flèches noires et grises) et horizontaux (entrainement en bleu et détrainement en
rouge). Une fois ceux-ci connus, le mélange à grande échelle peut être fait.
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lisé. Sachant qu’il y a sur Jupiter trois couches nuageuses distinctes et que seuls les panaches les
plus puissants semblent pouvoir traverser les trois couches (Sugiyama et al., 2011), cette adap-
tation semble nécessaire. Pour obtenir des couches convectives superposées et indépendantes,
nous avons fait en sorte que la paramétrisation recherche les instabilités convectives au-delà
du sommet du dernier panache tant que la pression est supérieure à plim et, le cas échéant,
déclenche de nouveaux panaches indépendants des précédents. Dans les simulations qui suivent,
seule l’eau sera incluse comme espèce condensable dans les cas dits humides. Dès lors, puisque
la couche mélangée par la convection humide ne peut s’étendre que jusqu’au sommet des nuages
d’eau que nous espérons situés à des pressions comprises entre 6 et 2 bar, les éventuelles ré-
gions convectivement instables qui apparaîtraient au-dessus seront donc bien mélangées par de
nouveaux panaches grâce à la modification susmentionnée. Cela pourrait émuler la convection
nuageuse basée sur l’ammoniac avec un mélange convectif sec en attendant que l’ammoniac soit
à son tour inclus comme espèce condensable.

Une fois la paramétrisation fonctionnelle, il s’est avéré que l’interpolation en marche d’es-
calier de la fonction de Planck selon la température dans le code de transfert radiatif de
LMDZ.GENERIC (à une discrétisation choisie de 0.1 K) était problématique : les variations
de taux de chauffage et de refroidissement induites par les marches rendaient le fonctionnement
du modèle du thermique très bruité/intermittent – ce dernier étant très sensible au profil de
température. Ce problème, une fois identifié, n’a pu être résolu qu’en remplaçant l’interpolation
en marche d’escalier par une interpolation linéaire. Cette péripétie illustre à quel point l’ajout
d’une nouvelle paramétrisation est délicat notamment parce que cela nécessite que l’ensemble
des paramétrisations – nouvelles et préexistantes – reste cohérent en terme d’hypothèses et
d’approximations.

4.2 Grandeurs utiles pour la convection sèche et humide

4.2.1 Température potentielle

Les paramétrisations de mélange convectif sont formulées en température potentielle. Uti-
liser la température potentielle plutôt que la température réelle permet de s’affranchir des effets
de compression et de détente adiabatique de l’air et donc de comparer les densités de masses
d’air situées à des pressions différentes. En fait, il s’agit de calculer la température qu’auraient
ces masses d’air si elles étaient ramenées adiabatiquement à une même pression de référence p0.
La température et la pression d’un gaz parfait de masse molaire µa en équilibre hydrostatique
subissant une transformation adiabatique suivent les relations suivantes :

p = ρ
R

µa
T

dp = −ρ g dz
dE = cp dT + g dz = 0

 ⇒
dT
T

= R

µa cp

dp
p

(4.1)

Et donc :
T = T0

(
p

p0

)κ
où κ = R

µa cp
(4.2)

T0 est alors la température potentielle du fluide associée à la pression de référence p0. Elle est
souvent notée θ et cette notation est reprise partout ailleurs :

θ = T

(
p0
p

)κ
(4.3)
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4.2.2 Rapport de mélange

Si une ou plusieurs espèces condensables sont présentes dans l’air en concentration variable,
il est nécessaire de les traiter à part du reste du gaz. Nous exprimons donc sa concentration avec
le rapport de mélange massique r. Le rapport de mélange massique d’une espèce dans l’air est
le rapport de la masse de ladite espèce qu’il contient à la masse d’air qui la contient. C’est par
exemple le cas de la vapeur d’eau sur Terre et sur Jupiter. Nous pouvons alors écrire le rapport
de mélange rv de la vapeur d’eau comme :

rv = ρv
ρ− ρv

= µv
µa

pv
p− pv

Où µ, ρ et p sont respectivement la masse molaire, la masse volumique et la pression pour l’air
sec (indice a), la vapeur d’eau (indice v) et l’air humide (sans indice).

4.2.3 Température virtuelle

La température virtuelle d’une masse d’air humide est la température qu’aurait une masse
d’air sec de même densité et de même pression. Pour une masse d’air humide de température T
possédant un rapport de mélange en vapeur d’eau rv, nous écrivons la masse volumique totale
comme la somme des masses volumiques d’air sec et de vapeur d’eau :

ρ = ρa + ρv (4.4)

Et la pression totale p comme la somme des pressions partielles de l’air sec et de la vapeur d’eau :

p = ρa
R

µa
T + ρv

R

µv
T (4.5)

Nous obtenons l’expression de la température virtuelle en réécrivant cette dernière équation
comme la pression d’une masse d’air sec uniquement :

p = ρ
R

µa
T

(
1 + rv

µa
µv

1 + rv

)
(4.6)

Où T (1+µa r/µv)/(1+r) est la température virtuelle TV . Bien sûr, si l’air est déjà sec (rv = 0),
nous avons TV = T . Comme rv est toujours très inférieur à 1, nous pouvons linéariser son
expression en :

TV = T

(
1 +

(
µa
µv
− 1

)
rv

)
(4.7)

Le facteur µa/µv−1 vaut à peu près 0,62 sur Terre, où l’air humide est moins dense que l’air
sec de même pression et même température, mais vaut −0,87 sur Jupiter où le poids moléculaire
de l’eau inhibe fortement la convection du fait de la légèreté de ses constituants principaux,
le dihydrogène et l’hélium. Nous avons traité le cas de l’eau sous forme de vapeur mais l’air
transporte aussi de l’eau sous forme condensée, liquide ou solide. L’eau sous ces formes est à
prendre en compte dans la masse volumique de l’ensemble mais ne contribue pas à la pression
totale. Ainsi, en considérant le rapport de mélange de l’eau condensée rc, la formule devient :

TV = T

(
1 + rv

µa
µv

1 + rv + rc

)
(4.8)

Et elle peut être linéarisée en considérant rv + rc � 1 :

TV = T

(
1 +

(
µa
µv
− 1

)
rv − rc

)
(4.9)
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4.2.4 Température potentielle virtuelle

Enfin, la température potentielle virtuelle θV intervenant dans le calcul de la flottabilité est
donnée en appliquant la méthodologie de la température potentielle à la température virtuelle :

θV = T

(
p0
p

)κ (
1 +

(
µa
µv
− 1

)
rv − rc

)
(4.10)

Cela permet de s’affranchir à la fois des différences de pression et des différences de rapport de
mélanges des différents traceurs dans la comparaison des densités de masses d’air situées dans
des couches différentes.

4.2.5 Flottabilité du panache

La flottabilité B est l’accélération que subit le panache du fait de son éventuelle différence
de densité avec l’environnement dans lequel il évolue, i.e. la différence entre l’accélération de la
pesanteur et la poussée d’Archimède. Elle est positive si l’air du panache est moins dense que
l’environnement et négative si c’est l’inverse. Dans le modèle du thermique, le relâchement de
chaleur latente par condensation de l’eau dans l’ascendance et dans l’environnement ainsi que les
différentes contributions au poids moléculaire moyen de la vapeur, de la glace et de l’eau liquide
ne sont pris en compte que pour calculer les flux de masse et la vitesse verticale via la flottabilité.
Une fois ceux-ci obtenus, l’eau liquide et la glace sont retransformés en vapeur et la vapeur est
mélangée entre les différents niveaux verticaux. Il n’y a ni précipitation ni sédimentation. L’eau
qui a condensé est toujours transportée avec la masse d’air qui la contient. La flottabilité B est
définie par l’équation suivante :

B = g
θV − θV e
θV e

(4.11)

où θV est la température potentielle virtuelle du panache et θV e celle de l’environnement. La
flottabilité est la variable qui synthétise toutes les informations nécessaires pour formuler la
dynamique du panache dans le modèle du thermique.

4.3 Formulation du modèle du thermique

4.3.1 Flux de masse et transport

Flux de masse vertical

Le flux de masse vertical est égal par définition à la fraction de la maille couverte par le
panache α multiplié par la densité ρ de l’air et la vitesse verticale w. Il est compté positivement
vers le haut et est exprimé en kg par seconde et par m2 de la maille :

f = αρw (4.12)

Nous obtenons la masse transportée en multipliant par la surface totale de la maille S. Il ne faut
pas multiplier par la surface réellement occupée par le panache αS car nous considérons déjà
un flux de masse réparti de façon homogène sur toute la maille. Enfin, la masse dans chaque
couche traversée par le thermique est conservée en supposant qu’une subsidence ayant lieu dans
l’environnement compense exactement le flux de masse f (positif et orienté vers le haut) avec
un flux de masse fe (négatif et orienté vers le bas) tel que f + fe = 0.
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Entrainement et détrainement

Les flux de masse horizontaux entre le panache et l’environnement sont nommés entraine-
ment et détrainement selon qu’il s’agisse respectivement de masse entrant ou de masse sortant du
thermique. La variation verticale du flux de masse dans le panache est alors égale à la différence
entre l’entrainement e et le détrainement d :

∂f

∂z
= e− d (4.13)

Considérons deux cas limites : f = cste et αρ = cste. Le premier cas correspond à une situation
où il n’y a ni entrainement ni détrainement en dehors du premier et du dernier niveau. Dans
ce cas, la fraction α occupée par l’ascendance diminue quand la vitesse augmente et augmente
quand la vitesse diminue de telle sorte à conserver le flux de masse vertical constant. Le deuxième
cas correspond à la situation où les variations de la vitesse sont entièrement compensées par les
variations de flux de masse – c’est-à-dire par l’entrainement et le détrainement selon que le flux
de masse doivent augmenter ou diminuer – pour garder le produit αρ constant. Nous avons
alors :

(4.12) et αρ = cste⇒ 1
f

∂f

∂z
= 1
w

∂w

∂z
(4.14)

Nous choisissons d’exprimer l’entrainement et le détrainement comme une combinaison linéaire
de ces deux cas extrêmes grâce au paramètre β, compris entre 0 et 1. Le cas β = 0 correspond
à la première situation décrite ci-dessus et β = 1 à la seconde. De plus, pour simplifier, nous
supposerons que l’entrainement et le détrainement liés aux variations verticales du flux de masse
ne peuvent être non nul simultanément. Nous avons alors :

ε = β max

( 1
w

∂w

∂z
; 0
)

+ ν (4.15a)

δ = β max

(
− 1
w

∂w

∂z
; 0
)

+ ν (4.15b)

où ε et δ sont respectivement l’entrainement et le détrainement normalisés par le flux de masse
(ε = e/f , δ = d/f). ν est la part de l’entrainement et du détrainement qui n’est pas liée aux
variations de flux de masse. Elle peut entre autres représenter les effets géométriques liés au
nombre de panaches car il ne faut pas oublier que les valeurs calculées par le modèle sont celles
d’un unique panache “moyen”, représentatif de l’ensemble des panaches se formant dans la maille.
Par exemple, nous pourrions préférer que pour un même flux de masse vertical, une configuration
avec de nombreux petits panaches entraîne ou détraîne davantage qu’une configuration avec
quelques gros panaches. Pour l’instant, telle que la paramétrisation est implémentée, ν ne peut
prendre que la valeur d’une constante. Nous choisissons ν = 0 dans toutes les simulations de
Jupiter présentées dans la suite.

Transport des traceurs

Toute grandeur ψ purement transportée obéit à l’équation suivante :

∂fψa
∂z

= eψe − dψa (4.16)

Où ψe est sa valeur dans l’environnement et ψa sa valeur dans l’ascendance. Dans toute la suite,
l’indice e indiquera toujours la valeur d’une grandeur dans l’environnement tandis que l’absence
d’indice indiquera la valeur de cette grandeur dans le thermique.
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4.3.2 Calcul de la vitesse de l’ascendance

Équation de la conservation du moment vertical

Comme nous supposons que la subsidence est beaucoup plus lente que l’ascendance (cf.
sous-section 4.1.2), nous négligeons le terme en ewe dans l’équation (4.16) transposé au cas du
transport de moment vertical. Il faut prendre en compte les forces externes qui agissent sur
le panache et se comportent comme des sources ou des puits d’impulsion. Nous notons cette
accélération Γ. Nous avons alors :

∂f w

∂z
= −dw + αρΓ (4.17)

L’accélération Γ doit rendre compte de la flottabilité du panache, des flux de moment vertical
associés aux fluctuations d’échelles inférieures à celle du thermique et du couple vertical de pres-
sion s’exerçant sur ses bords. Des expressions sophistiquées existent mais par souci de simplicité
nous prendrons en compte l’impact de la turbulence en pondérant la flottabilité B par un facteur
a ∈ [0 ; 1] et les effets de pression en ajoutant un terme de frottement fluide proportionnel à w2

(paramètre libre b en m−1).
Γ = aB − bw2 (4.18)

En faisant disparaître f de (4.17) grâce aux équations (4.12) et (4.13), nous obtenons :

1
2
∂w2

∂z
= Γ− εw2 (4.19)

Cette équation décrit la variation verticale de la vitesse du panache sous l’effet de la flottabilité
B et des frottements fluides. En général, l’effet de la flottabilité est dominant : si elle est positive
le panache accélère mais si elle est négative le panache décélère. Cependant, si le panache atteint
une vitesse élevée puis entre dans une couche dans laquelle la flottabilité décroît (sans nécessai-
rement devenir négative) alors le terme de frottements fluides dans l’expression de l’accélération
Γ peut l’emporter sur la contribution de la flottabilité et faire diminuer la vitesse verticale.
Ensuite, étant donnée leur formulation (cf. équation (4.15a)), un ralentissement du panache se
traduira automatiquement par un entrainement nul et un détrainement positif et inversement
une accélération du panache se traduira automatiquement par un entrainement positif et un
détrainement nul.

Reformulation de l’entrainement et du détrainement

En injectant l’équation (4.19) dans (4.15a) et (4.15b) les expressions normalisées de l’en-
trainement et du détrainement peuvent se reformuler comme il suit :

ε = max

(
β

1 + β

Γ
w2 + ν

1 + β
; ν
)

(4.20a)

δ = max

(
−β Γ

w2 + ν(1 + β) ; ν
)

(4.20b)

L’asymétrie entre ε et δ, illustrée en figure 4.2, découle du fait que l’air entrainé est supposé
avoir une vitesse nulle et donc décélère le panache alors que l’air détrainé n’affecte en rien la
vitesse de ce qui reste dans le panache. Cela à également comme conséquence que plus la valeur
de ν est grande et plus il faut que la flottabilité du panache soit importante pour qu’il y ait
un entrainement supplémentaire dû à la variation de vitesse (terme en max(0 ; ∂w/∂z/w) dans
l’équation (4.15a)). En effet, une valeur de ν supérieure à 0 impose un minimum d’entrainement
et donc une source de décélération supplémentaire au panache qui doit être compensée par la
flottabilité pour que sa vitesse puisse croître.
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Figure 4.2 – ε et δ en fonction de Γ/w2 pour β > 0 et ν = 0 (trait tireté) ou ν > 0 (trait
plein). L’asymétrie entre entrainement et détrainement est due au fait que l’air environnant est
entrainé à une vitesse nulle (facteur 1/(1+β)) et donc décélère le panache.

Équation différentielle sur la vitesse verticale au carré

Nous en déduisons ensuite la relation qui donne la vitesse verticale au carré w2 en fonction
de z, B et des paramètres libres à partir de (4.19) et (4.15a) :

1
2
∂w2

∂z
= Γ− ν w2

1 + β
(4.21)

La solution de cette équation est :

w2(z) =
(
w2

0 +
∫ z

0

aB

1 + β
e

2bζ
1+β dζ

)
e
− 2bz

1+β (4.22)

Si la flottabilité B est constante entre z et z + ∆z (comme c’est le cas dans une couche du
modèle), nous trouvons la solution analytique suivante :

w2(z + ∆z) =
(
w2(z)− aB

b

)
e
− 2b∆z

1+β + aB

b
(4.23)

4.3.3 Relation de fermeture

Toute paramétrisation fait appel à une relation de fermeture principale dont l’objectif est de
clore le système d’équation de la paramétrisation pour assurer l’unicité de la solution en reliant
l’intensité de la convection aux processus de grande échelle (Arakawa, 2004). Dans notre cas,
cette relation de fermeture est indispensable car les équations formulées dans les sous-sections
précédentes ne nous permettent que de calculer w puis ε et δ. La valeur initiale du flux de masse
vertical est inconnue et ε et δ ne permettent à leur tour que de calculer ses variations relatives.
Les flux de masse normalisés, notés e∗, d∗ et f∗, sont définis par :

e∗ = e/f0 = ε f∗ (4.24a)
d∗ = d/f0 = δ f∗ (4.24b)
f∗ = f/f0 (4.24c)

où f0 est la valeur du flux de masse à la base du panache. Nous déplaçons alors le problème au
seul calcul de f0, qui devient l’objet de la relation de fermeture. La relation de fermeture choisie
par les concepteurs du modèle du thermique relie alimentation et rapport d’aspect du panache
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à travers la vitesse moyenne d’entrainement vmoy. Celle-ci est égale à l’intégrale verticale le long
du panache paramétrisé (noté P ) de la vitesse v d’entrainement pondérée divisé par la masse
entrainée à cette vitesse :

vmoy =
∫
P e v dz∫
P edz

(4.25)

De plus, nous avons :
e = ρ v

L
(4.26)

Où L est la distance moyenne séparant deux panaches, ou encore la taille moyenne d’une cellule
de convection. En utilisant l’hypothèse vmoy ≈ wmax (cf. sous-section 4.1.2), nous obtenons
alors :

f0 =
wmax

∫
P
e∗ dz

r h

∫
P

e∗2

ρ
dz

(4.27)

où r est le rapport d’aspect L/h des thermiques (paramètre libre), wmax la vitesse verticale
maximale (calculée par le modèle) et h la hauteur des thermiques (calculée par le modèle).

4.3.4 Tests de contrôle

Une fois les flux de masse définitifs connus, quelques tests correctifs sont effectués pour
s’assurer que tout se passe bien. Nous souhaitons bien sûr qu’aucune de ces corrections ne soit
nécessaire mais, le cas échéant, nous nous assurons que l’ensemble des variables reste cohérent.

Le premier test est introduit pour s’assurer que la fraction de la surface de la maille oc-
cupée par l’ascendance ne dépasse pas un seuil défini par le paramètre αmax compris entre 0
et 1. En théorie, nous devrions toujours avoir α � 1 car nous négligeons la vitesse de la sub-
sidence devant celle de l’ascendance mais nous nous autoriserons des valeurs plus importantes
ponctuellement en prenant αmax = 0,7. Si il existe une couche dans laquelle α > αmax alors
nous choisissons d’arrêter le panache dans cette couche. Cela revient à imposer un entrainement
nul et un détrainement tel que le flux de masse en haut de ladite couche soit nul. Ensuite toutes
les valeurs des flux de masse et de la vitesse dans les couches supérieures sont fixées à 0.

Le paramètre µmax nous assure de la même manière que la masse entrainée en un pas de
temps par le panache dans chaque couche reste inférieure ou égale à la fraction µmax de la masse
totale de la maille. À l’identique du modèle terrestre, nous réglons µmax = 0,5 ce qui assure
une masse entrainée toujours raisonnable. Si l’entrainement el est supérieur à l’entrainement
maximum µmaxρ δz/δt alors nous réduisons l’entrainement de la valeur du détrainement et fixons
ce dernier à 0. Si le détrainement n’est pas suffisamment important pour compenser le surplus
d’entrainement (en particulier s’il est nul comme quand e > 0 et ν = 0) alors nous renormalisons
les flux de masse dans tout le panache pour que l’entrainement maximum soit égal à la limite
imposée.

Enfin, nous vérifions que le flux de masse fl entrant dans la couche l est toujours supérieur
au détrainement dl ayant lieu dans ladite couche l. Si le flux de masse entrant fl est inférieur
au détrainement dl alors nous réduisons le détrainement pour qu’il soit égal au flux de masse
entrant et nous diminuons l’entrainement pour que le flux de masse sortant reste le même. En
effet, il serait inexact de mélanger davantage d’air aux propriétés du panache que la quantité
d’air entrant depuis la couche inférieure car, même si l’entrainement est suffisant pour assurer
un flux sortant positif, cet air entrainé l’est avec les propriétés de l’environnement. En pratique,
nous ne rencontrons jamais ce problème car, ayant choisi ν = 0, l’entrainement et le détrainement
ne sont jamais non nuls simultanément si bien qu’un détrainement supérieur au flux de masse
entrant implique que nous sommes dans la dernière couche affectée par le panache.
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4.3.5 Mélange

Maintenant que tous les flux de masse sont connus, en supposant que les panaches sont
stationnaires et que le mélange se fait complètement en un pas de temps physique, l’équation
4.16 nous donne les nouvelles valeurs de toute quantité conservée ψ comme la température
potentielle et les traceurs. Le mélange peut être fait de façon explicite ou implicite au choix de
l’utilisateur. Nous en déduisons ensuite les variations en calculant la différence entre les anciennes
et les nouvelles valeurs. Les variations de température sont déduites de celles de la température
potentielle.
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Variables en entrée
p Pa Pression
T K Température
u m s−1 Vent zonal
v m s−1 Vent méridional
q kg/kg Rapport de mélange des traceurs

Variables en sortie
B m s−2 Flottabilité du panache dans l’environnement
w m s−1 Vitesse verticale de l’ascendance
f kg m−2 s−1 Flux de masse vertical dans l’ascendance
e kg m−3 s−1 Entrainement
d kg m−3 s−1 Détrainement
α - Fraction de l’ascendance, α ∈ [0 ; 1[
dT K Variation de température induite par la convection
du m s−1 Variation du vent zonal induite par la convection
dv m s−1 Variation du vent méridien induite par la convection
dq kg/kg Variations des traceurs induites par la convection

Paramètres libres

r - Rapport d’aspect des cellules convectives
(largeur/hauteur)

a - Coefficient de flottabilité, a ∈ ]0 ; 1]
b m−1 Facteur de frottement fluide, b ≥ 0

β - Paramètre réglant l’importance du mélange
horizontal le long du panache, β ∈ [0 ; 1]

ν m−1 Flux de masse horizontal normalisé minimum, ν ≥ 0
Paramètres définissant le domaine de validité

αmax - Fraction maximum de la surface de la maille pouvant
être occupée par les thermiques, αmax ∈ ]0 ; 1[

µmax - Fraction maximum de la masse de la maille pouvant
être entrainée en un pas de temps, µmax ∈ ]0 ; 1[

plim Pa Pression limite au-delà de laquelle les thermiques ne
peuvent plus se déclencher

linf - Indice de la couche la plus basse à partir de laquelle
le modèle des thermiques est actif

Table 4.1 – Récapitulatif des variables et paramètres utilisés dans le modèle du thermique. Un
tiret signifie que la variables est sans dimension.
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Table des équations

Définition du flux de masse f = αρw (4.12)

Conservation de la masse ∂f

∂z
= e− d (4.13)

Transport des traceurs ∂fψ

∂z
= eψe − dψ (4.16)

Conservation de l’impulsion verticale ∂fw

∂z
= −dw + αρΓ (4.17)

Paramétrisation de l’accélération
subie par le panache Γ = aB − bw2 (4.18)

Paramétrisation de l’entrainement ε = β max

( 1
w

∂w

∂z
; 0
)

+ ν (4.15a)

Paramétrisation du détrainement δ = β max

(
− 1
w

∂w

∂z
; 0
)

+ ν (4.15b)

Relation de fermeture f0 = wmax

r h

∫
e2

ρ
dz

(4.27)

Table 4.2 – Système d’équations canonique du modèle du thermique. Les trois premières équa-
tions sont exactes tandis que les cinq équations suivantes sont approchées.
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4.4 Exploration de simulations unidimensionnelles

4.4.1 Convection sèche

Comportement général du modèle du thermique

Afin de valider le comportement du modèle du thermique et de régler les paramètres, nous
effectuons des simulations unidimensionnelles dans le cas sec, c’est-à-dire sans interface avec la
dynamique tridimensionnelle et sans aucune espèce condensable. Notons d’abord qu’il n’y a pas
de variation notable des propriétés du panache au cours du temps – une courte phase transitoire
initiale exceptée. Nous représentons la vitesse verticale du panache et les flux de masse calculés
par le modèle du thermique en fonction de la pression et pour un jeu de paramètres en figure
4.3. Nous pouvons alors remarquer que le panache “moyen” paramétrisé est initié dans la couche
située à environ 5 bar et cesse son ascension vers 0,4 bar. Ce panache est alimenté par les couches
les plus basses – dans lesquelles l’entrainement est positif – puis restitue l’air entrainé dans les
couches plus élevées – dans lesquelles le détrainement est positif. Il y a deux couches disjointes
dans lesquelles l’air entrainé est restitué, situées à 1 bar et 0,4 bar et séparées par une couche
dans laquelle de l’air est entrainé. Cela est directement lié au fait que le panache traverse une
zone légèrement stable due à l’effet radiatif des nuages d’ammoniac à p ≈ 1 bar puis approche du
sommet de la troposphère à p = 0,4 bar – là où la température diminue moins rapidement que le
gradient adiabatique. La zone légèrement stable à p = 1 bar est également visible dans le profil
vertical de la vitesse verticale car il s’y produit un ralentissement du panache. Conformément à
ce qui a été supposé, si la vitesse croît alors il y a entrainement d’air de l’environnement par le
panache et si la vitesse décroît alors il y a détrainement d’air du panache dans l’environnement
(cf. sous-section 4.3.2 avec ν = 0). De plus, la vitesse est plus élevée quand les flux de masse
horizontaux sont plus faibles et réciproquement (cf. sous-section 4.3.1). Elle est maximale à
0,5 bar et est de l’ordre de 1 m s−1.

Figure 4.3 – Structure verticale de la vitesse du panache à gauche et des flux de masse à droite
après 100 jours joviens de simulation avec β = 0,9, a = 0,9 et b = 10−4 m−1. L’entrainement
est en bleu, le détrainement en rouge et le flux de masse vertical en noir.
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Sensibilité du modèle aux paramètres β, a et b

Quels que soient les réglages du modèle du thermique qui sont explorés dans ce qui suit, le
mélange est bien réalisé avec l’obtention d’un gradient neutre de température potentielle comme
nous pouvons le voir sur le figure 4.4. Un zoom important sur la couche mélangée montrerait
un gradient très légèrement instable de 0,1 K entre 10 et 0,4 bar. La couche mélangée s’étend
jusqu’à 0,4 bar, une pression supérieure à celle de la tropopause (p ≈ 0,1 bar) mais compatible
avec la couche de mélange observée qui doit s’étendre jusqu’au sommet des nuages d’ammoniac,
i.e. entre 0,2 et 0,8 bar.

Contrairement à la température, les flux de masse et la vitesse verticale sont influencés
par les paramètres libres. Nous étudions dans un premier temps la sensibilité du modèle au
paramètre β reliant les flux de masse horizontaux au gradient vertical de la vitesse verticale du
panache puis, dans un deuxième temps, la sensibilité aux paramètres a et b intervenant dans le
calcul de l’accélération du panache (cf. figure 4.4). Le rapport d’aspect des panaches est fixé à
r = 2 dans toutes les simulations.

Plus la valeur de β est faible, plus le poids du premier niveau est important (car l’entraîne-
ment normalisé est initialisé avec la valeur e∗ = 1 à la base du panache puis sera proportionnel
à β ensuite). Or il n’y a aucune raison de privilégier une couche à une autre selon sa position
dans le panache sur une planète gazeuse sans surface. D’où le choix d’une valeur de β proche de
1. La figure 4.4 montre qu’il y a peu de différences entre β = 0,5 et β = 0,9 mais quand β = 0,1,
le panache n’a plus assez d’inertie pour traverser la zone légèrement stable.

Quelle que soit la valeur de β, la sensibilité du modèle aux paramètres a et b est similaire.
Plus a est grand, plus la contribution de la flottabilité à l’accélération du panache est importante.
D’où une croissance plus forte de la vitesse dans les couches instables et une décroissance plus
forte dans les couches stables. Plus la valeur de b est grande, plus rapidement disparaîtra l’effet
de la flottabilité des couches déjà traversées sur la vitesse. Une trop forte valeur de b va causer un
arrêt très rapide du panache. En pratique, dès la deuxième couche, la décélération due au terme
de frottement fluide sera suffisante pour contrebalancer n’importe quel effet de la flottabilité
dans cette couche. Si le modèle est capable de traiter les éventuelles zones instables restantes,
le mélange ne sera fait qu’entre couches voisines. Cela n’est pas le but de cette paramétrisation
qui vise à simuler un mélange convectif non-local. Cet effet se produit dès b > 10−3 d’où le choix
de valeur de l’ordre de 10−4.

Finalement, nous choisissons de prendre des valeurs de β et a proche de 1 avec a = 0,9 et
β = 0,9. En ce qui concerne le choix de b, prendre une valeur nulle n’est certainement pas très
réaliste donc nous optons pour b = 10−4 m−1. Les valeurs de vitesses obtenues sont certes faibles
en comparaison de ce qui est attendu sur Jupiter mais il ne s’agit que de convection sèche. Nous
pouvons penser que la présence d’eau résultera en des vitesses plus élevées bien que cela ne soit
pas évident compte tenu des effets antagonistes du relâchement de chaleur latente et du poids
moléculaire.

4.4.2 Convection humide

L’eau sera la seule espèce condensable prise en compte parmi les trois existantes (H2O,
NH4SH, NH3) dans cette thèse car nous nous attendons à ce qu’elle soit le moteur le plus
important de la convection du fait de son abondance supérieure et de sa chaleur latente plus
grande. Le fait que ce soit la couche nuageuse la plus profonde est également intéressant car
il n’est pas exclu que la paramétrisation parvienne à produire ponctuellement des panaches
partant de cette couche qui atteindraient le sommet de la couche de mélange, simulant ainsi
les orages convectifs de petite taille observés par la sonde Juno (cf. section 1.2.6) dont l’impact
sur l’écoulement pourrait être important. Cela impose d’abaisser la base du modèle à 10 bar
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Figure 4.4 – En haut : vitesse verticale à gauche et flux de masse à droite en fonction de la
pression après 100 jours joviens de simulation. L’entrainement est en bleu, le détrainement en
rouge et le flux de masse vertical en noir avec a = 0,9 et b = 10−4 m−1. Trois valeurs de β sont
testées : 0,1 (trait pointillé), 0,5 (trait tireté) et 0,9 (trait plein). En bas : température potentielle
(virtuelle) à gauche et vitesse verticale de l’ascendance à droite en fonction de la pression après
100 jours joviens de simulation avec β = 0,9. Neuf combinaisons de trois valeurs de a et b sont
testées. Les valeurs des paramètres sont a = 0,1 (trait pointillé), a = 0,5 (trait tireté), a = 0,9
(trait plein) et b = 0 m−1 (en rouge), b = 10−4 m−1 (en violet) et b = 2× 10−4 m−1 (en bleu).
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– au lieu des 3 bar fixés dans les simulations GCM du chapitre 3 – afin d’inclure les niveaux
atmosphériques où la condensation de l’eau est attendue (cf. chapitre 1, figure 1.5).

Nous testons trois valeurs d’abondance en eau : 1 abondance solaire (ou SA pour solar
abundance), 3 SA et 9 SA sous la forme d’un profil initial du rapport de mélange constant pour
2 < p < 10 bar. Puisque le modèle du thermique ne forme pas de nuage, nous faisons tout
de même condenser la vapeur en excès par rapport à la pression de vapeur saturante. Pour
ne pas laisser ces pseudo-particules nuageuses indéfiniment en suspension, nous décidons d’en
faire précipiter 10% à chaque pas de temps physique en incluant, si l’air environnant n’est pas
déjà saturé en vapeur, un taux d’évaporation des précipitations constant. S’il y a encore des
précipitations qui ne se sont pas évaporées dans la couche la plus basse du modèle, alors nous
évaporons tout ce qui reste afin de conserver la quantité totale de traceur.

Avec les paramètres de référence du cas sec, le panache atteint des vitesses de plusieurs
centaines de mètres par seconde ce qui est peu réaliste. Nous nous attendons à ce que la présence
d’eau augmente la vitesse verticale des panaches dans la limite où l’abondance reste limitée à
des valeurs ne causant pas son inhibition (Leconte et al., 2013). Cependant, ces panaches trop
puissants finissent invariablement par déplacer la tropopause jusqu’au sommet du modèle via
leurs overshoots. En effet, en dépit des frottements fluides, du poids moléculaire de l’eau et
de la masse de condensat à transporter, la vitesse verticale est alors suffisamment élevée pour
permettre au panache de se hisser un peu plus haut que le niveau de condensation des nuages et
de mélanger le profil de température. Cela lui permet d’atteindre le niveau supérieur à l’appel
suivant et ainsi de suite jusqu’à effacer complètement la stratosphère.

Pour régler ce problème nous choisissons d’augmenter la valeur de b. En effet, augmenter la
valeur de ce paramètre freine le panache et ce, d’autant plus fortement que sa vitesse est grande.
Avec b = 4 × 10−4 m−1, nous avons des vitesses beaucoup plus faibles – de l’ordre de 1 m s−1

. La sensibilité au paramètre b est telle que nous n’avons pas réussi à trouver une valeur pour
laquelle les panaches simulés combinait une vitesse verticale de l’ordre de la dizaine de mètres
par seconde et une extension verticale réaliste. Sachant que la vitesse calculée par le modèle du
thermique est une vitesse d’un panache "moyen" représentant l’ensemble des panaches se formant
dans la maille, nous nous attendons à ce que sa valeur soit plus faible que celles mesurées dans les
orages (Stoker, 1986). Un tel écart peut cependant être lié aux limitations de la paramétrisation
employée. En effet, le modèle du thermique n’est pas conçu pour simuler la convection profonde
entre autres parce qu’il ne prend pas en compte les précipitations. De plus, dans le cas particulier
de Jupiter, l’extension horizontale des orages les plus importants est telle que l’hypothèse que
seule une faible fraction de la surface de la maille est occupée par l’ascendance n’est pas valide.

La principale différence entre les cas secs et humides réside dans l’extension verticale des
panaches. Ceux-ci s’étendent de p = 6 bar à p = 3 bar, pression à laquelle l’eau condense, pour
des abondances en eau de 3 et 9 SA. En effet, compte tenu des paramètres choisis (a et b), de
la prise en compte du condensat dans le calcul de la flottabilité et du schéma de précipitation,
le panache se retrouve à devoir transporter plus de vapeur d’eau et plus de condensat qu’il
n’y en a dans l’environnement. Ainsi, même si le panache bénéficie du relâchement de chaleur
latente, c’est l’effet dû au contraste de poids moléculaire qui l’emporte. La perte brutale de
flottabilité qui en résulte se traduit par une décélération suffisante pour le stopper net d’où la
présence de nuages limités à cette seule couche. En revanche, avec 1 SA, le panache débute dès
10 bar et s’arrête à 6 bar. Le panache voit son extension verticale limitée par l’augmentation des
frottements via l’augmentation b sans que celle-ci ne puisse être compensée par un relâchement
de chaleur latente à cause de la température élevée des couches atmosphériques concernées.

La fraction de la surface de la maille occupée par l’ascendance est maximale dans la couche
où le panache s’arrête et est de l’ordre de 1%, une valeur faible bien que concernant les nuages
d’eau qui ne sont pas observés. Dans la figure 4.5 nous pouvons voir le profil vertical des rapports
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Figure 4.5 – En haut : vitesse verticale de l’ascendance à gauche et flux de masse à droite
en fonction de la pression. L’entrainement est en bleu, le détrainement en rouge et le flux de
masse vertical en noir. En bas : Fraction de l’ascendance à gauche et rapport de mélange de
l’eau à droite en fonction de la pression. Les trois valeurs de l’abondance en eau testées sont
1 abondance solaire (trait pointillé), 3 abondances solaires (trait tireté) et 9 abondances solaires
(trait plein).
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de mélange de l’eau vapeur et condensée (solide et liquide). Nous constatons qu’il est constant
dans la troposphère jusqu’à ce qu’il égalise et se mette à suivre le profil du rapport de mélange
à saturation. Nous voyons également que le nuage d’eau ne fait qu’une seule couche d’épaisseur
comme évoqué dans le paragraphe précédent. Enfin, la valeur plus importante du rapport de
mélange de la vapeur d’eau à la base du modèle est le résultat de l’évaporation massive des
précipitations qui y a lieu.

4.4.3 Conclusions de l’étude de sensibilité

Nous avons éprouvé dans des simulations unidimensionnelles le fonctionnement du modèle
du thermique (mélange convectif, caractéristiques physiques des panaches et leurs échanges avec
l’environnement) pour des abondances en eau allant de 0 SA (cas sec) à 9 SA. La nature de
la convection sur Jupiter impose une valeur de β – le paramètre contrôlant les flux de masse
horizontaux et notamment l’importance relative de l’entrainement initial par rapport à l’entrai-
nement dans les couches supérieures – proche de 1 pour ne pas favoriser une couche par rapport
à une autre en l’absence de surface. Pour ce qui est des paramètres a et b intervenant dans
le calcul de l’accélération du panache, nous choisissons des valeurs qui maximisent la vitesse
vertical des panaches – ceux-ci étant plutôt lent par rapport à ce qui est déduit des observations
comme des CRM – tout en gardant b suffisamment élevé pour nous assurer qu’il n’y aura pas
de panaches avec des vitesses déraisonnables capables de déplacer la tropopause par overshoots
successifs. Ainsi, Les valeurs adoptées à l’issu de l’étude de sensibilité sont les suivantes : β = 0,9,
a = 0,9 et b = 10−3 m−1. Pour ce qui est de ν, nous choisissons de faire simple en interdisant la
simultanéité de l’entrainement et du détrainement ce qui signifie que ν = 0.
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de l’atmosphère de Jupiter
avec le modèle du thermique

Dans ce chapitre nous analysons de nouvelles simulations de l’atmosphère de Jupiter, tou-
jours réalisées avec le modèle global de climat DYNAMICO-giant mais incluant cette fois la
paramétrisation de la convection décrite dans le chapitre précédent, à savoir une version modi-
fiée du modèle du thermique. Parmi toutes celles qui ont été réalisées, nous présentons les quatre
simulations les plus abouties permettant de tester des rapports de mélange de l’eau dans l’at-
mosphère jovienne allant de 0 à 5 abondances solaires. La première section est dédiée à l’étude
du comportement de la convection simulée et de la comparer aux observations de la mission
Juno. La deuxième section se focalise sur les conséquences de la convection sur la circulation
atmosphérique, notamment les jets. Enfin, la troisième et dernière section cherche à expliciter
le lien entre la convection, les eddies et les jets à travers l’analyse des conditions d’instabilité.

5.1 Convection nuageuse dans le GCM

5.1.1 Nouvelle configuration du modèle

Nous reprenons le modèle de climat global de Jupiter décrit aux chapitres 2 et 3 en incluant
cette fois-ci comme paramétrisation du mélange convectif le modèle du thermique décrit au
chapitre 4. Tout d’abord nous décidons de réaliser une simulation avec cette nouvelle version du
modèle dans une configuration sèche (0 abondances solaires) à des fins de comparaisons avec les
résultats du chapitre 3. Ensuite, le choix de l’abondance en eau dans les autres simulations à
été guidé par les enrichissements typiques observés par Galileo pour les espèces autres que l’eau
(Wong et al., 2004). La confirmation n’est venue pour l’eau que très récemment à travers les
travaux de C. Li et al. (2020), qui ont estimé à partir des données du radiomètre à micro-ondes
de la sonde Juno que l’abondance en eau de Jupiter est de 3±2 abondances solaires (ou SA pour
solar abundances). C’est pourquoi nous testons dans trois simulations différentes les abondances
de 1 SA, 3 SA et 5 SA. Les réglages de la dissipation sont les mêmes dans les quatre nouvelles
simulations et sont identiques à ceux de la simulation modérément dissipative du chapitre 3 –
i.e. un temps caractéristique τD de 10 000 s et un nombre d’itération n du laplacien de 2. Afin
d’inclure les nuages d’eau, la base du modèle est fixée à 10 bar (cf. chapitre 4, sous-section 4.4.2).
Les paramètres libres du modèle du thermique définis dans le tableau 4.3.5 sont réglés comme il
suit : rapport d’aspect des cellules convectives r = 2, coefficient de flottabilité a = 0,9, facteur de
frottements fluides b = 1×10−3 m−1, flux de masse horizontal minimum ν = 0 m−1 et paramètre
de mélange horizontal β = 0,9. La valeur de b a été augmentée par rapport aux réglages des
tests unidimensionnels du chapitre précédent car la déstabilisation de l’atmosphère est plus forte
dans les simulations tridimensionnelles que dans les tests unidimensionnels. Enfin, notons que
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l’eau incluse dans le modèle sera radiativement inactive quel que soit sont état physique ou son
rapport de mélange. Le modèle a simulé 40 000 jours joviens dans le cas à 0 SA et 60 000 jours
joviens dans les cas à 1 SA, 3 SA et 5 SA.

5.1.2 Variabilité spatiale

La vitesse verticale des panaches est une indication de l’importance de l’instabilité convec-
tive – sèche ou humide selon qu’il y ait ou non condensation de l’eau dans l’ascendance – créée
par la combinaison du transfert radiatif, du flux de chaleur interne et des changements d’état
de l’eau après mélange (condensation des “pseudo-nuages” et évaporation des précipitations).
Nous pouvons voir sur la figure 5.1 la moyenne zonale de la vitesse verticale des panaches en
fonction de la pression et de la latitude. Cela nous renseigne sur les latitudes où la convection
est la plus active en moyenne, tout en sachant que l’activité simulée est en fait intermittente
et horizontalement hétérogène (cf. figure 5.2). L’ordre de grandeur de la moyenne zonale de la
vitesse verticale des panaches est de 1 m s−1 mais, compte tenu de l’important écart-type, peut
atteindre localement des valeurs plus de deux fois supérieures. Comme expliqué au chapitre 4,
les flux de masse horizontaux sont calculés à partir du profil vertical de la vitesse verticale du
panache de telle sorte que plus la vitesse est élevée plus les flux de masse horizontaux sont faibles.
De même, une diminution de la vitesse verticale indique un transfert de masse du panache vers
l’environnement et inversement. Nous pouvons donc déduire des profils de vitesse dans la figure
5.1 les couches de l’atmosphère dans lesquelles il y a en moyenne soit entrainement soit détrai-
nement, ce qui est par ailleurs confirmé en traçant directement lesdites variables (figure omise).
Par exemple, dans le cas sec, l’air est entrainé entre 10 et 0,6 bar et détrainé à 3 bar et entre 0,6
et 0,2 bar ou bien, dans les cas humides à 3 SA et 5 SA, l’air humide est entrainé entre 6 bar et
3,5 bar et détrainé entre 3,5 bar et 2 bar (où se forment les “pseudo-nuages” de glace d’eau).

Dans la simulation à 0 SA, la convection est plus forte aux pôles qu’à l’équateur pour
des pressions supérieures à 3 bar et c’est l’inverse au-dessus. Nous pouvons remarquer que le
contraste est le plus important dans deux bandes situées de part et d’autre de l’équateur où
l’activité est presque nulle pour p > 3 bar et maximum pour p = 0,6 bar. Au contraire, la
moyenne zonale de la vitesse verticale est presque constante selon la verticale à l’équateur.
Excepté dans les régions polaires, il n’y a en général qu’un seul panache qui se déploie jusqu’au
sommet de la couche mélangée. Dans les simulations humides, la condensation de l’eau à partir
de 3 bar (cas à 1 SA) ou 3,5 bar (cas à 3 SA et 5 SA) provoque une rupture plus nette entre
une première couche atmosphérique où la convection est humide et une autre où la convection
est sèche. Il existe toujours des panaches débutant sous les nuages d’eau et montant jusqu’au
sommet de la couche mélangée mais ceux-ci sont d’autant moins fréquents que le rapport de
mélange de l’eau est grand. En effet, plus le rapport de mélange de l’eau est grand et plus le
panache sera alourdi par rapport à un environnement juste à saturation au-dessus du niveau de
condensation de l’eau. À part dans ces cas, il n’y a pas de mélange entre les deux couches car
les panaches empilés sur un même point de grille sont indépendants. La convection humide est
la plus intense soit aux pôles et à ±20°N (1 SA), soit aux moyennes latitudes (cas 3 SA) soit
à peu près constante sauf à ±7°N où elle est nulle (5 SA). La convection sèche est quant à elle
plus intense soit aux pôles (1 SA et 3 SA) soit à ±7°N (5 SA).

Dans la figure 5.2, nous pouvons voir apparaître des structures pouvant laisser penser à
de l’agrégation de la convection ou aux intenses orages de Jupiter. Ces structures sont bien
simulées et advectées avec cependant quelques artefacts apparaissant dans certaines régions. En
effet, les champs issus du modèle du thermique appliqué à Jupiter présentent d’importantes
variations point à point à cause d’effets de seuil ce qui favorise les artefacts de calcul lors
de l’interpolation des sorties depuis la grille icosaédrique sur la grille latitude-longitude. Ces
artefacts sont facilement identifiables aux pôles – où ils prennent un aspect “pixélisé” – mais il
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Figure 5.1 – Moyenne zonale de la vitesse verticale des panaches en fonction de la pression et
de la latitude à 60 000 jours joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens)
pour 0 SA (en haut à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas
à droite).
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Figure 5.2 – Vitesse verticale des panaches en fonction de la longitude et de la latitude à
60 000 jours joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) dans la couche
située juste sous les nuages (entre 2,6 et 3,5 bar selon le cas) pour 0 SA (en haut à gauche),
1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite).
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en existe aussi près des sommets de l’icosaèdre servant de base à la construction de la grille du
cœur dynamique – c’est-à-dire en dix points placés en quinconces sur deux rangées à ±30°N –
où les valeurs des champs ont tendance à être majorées. Cet effet est particulièrement visible
dans les instantanés de la colonne de droite de la figure 5.2.

En plus de la vitesse et des flux de masse, il peut être intéressant de regarder les rapports
de mélange de la vapeur et de la glace d’eau. En effet, les traceurs sont tout autant affectés par
la circulation générale que par la convection ce qui donne accès à d’autres informations et peut
plus facilement être comparé aux observations (e.g. les mesures de distributions spatiales des
espèces chimiques comme l’eau et l’ammoniac (C. Li et al., 2020, 2017)). Il se trouve que les
circulations simulées tendent à appauvrir l’équateur en eau et à enrichir les moyennes et hautes
latitudes. L’enrichissement relatif des pôles par rapport à l’équateur est d’un facteur 3 dans le
cas à 1 SA, d’un facteur 2 dans le cas à 3 SA et d’un facteur 1,1 dans le cas à 5 SA). Les nuages
de glace d’eau se forment plus hauts dans la région équatoriale (2 < p < 3 bar) qu’aux moyennes
latitudes (3 < p < 4 bar). Cette différence d’altitude des nuages d’eau entre l’équateur et les plus
hautes latitudes a été observée sur Saturne mais ne peut l’être sur Jupiter car lesdits nuages
se trouvent à de trop grandes profondeurs. Il semblerait néanmoins que ce soit également le
cas d’après notre modèle. Les nuages de glace d’eau sont cependant absents des couches situées
entre 6 et 4 bar de pression à cause de la température trop élevée qui y règne. Nos simulations
ne recoupent donc que partiellement les résultats des modèles thermochimiques (cf. chapitre
1, sous-section 1.2.3). Notons cependant que l’absence de modèle de nuage et l’implémentation
simpliste des précipitations et de leur évaporation – ainsi qu’une résolution verticale peut-être
un peu trop grossière aux altitudes concernées – peuvent expliquer ces différences.

5.2 Effet de la convection sur les résultats du GCM

5.2.1 Structure thermique

La première chose que nous pouvons remarquer en regardant les profils de température
(cf. figure 5.3), c’est que celle-ci est d’autant plus élevée que l’abondance en eau est grande.
Ce constat est valable à toutes les latitudes avec un écart constant. Ainsi la température est
de 168,5 K, 170 K, 172 K et 175,5 K à l’équateur dans les simulations à 0 SA, 1 SA, 3 SA
et 5 SA respectivement. L’origine de cet effet n’est pas clair car, même si plus d’eau peut
signifier plus de relâchement de chaleur latente, la chute des précipitations , leur évaporation et
le transfert radiatif pourrait compenser cet effet. Déterminer ce qui se passe exactement nécessite
une analyse quantitative plus poussée qui dépasse le cadre de ce travail. Une autre différence
est que les variations saisonnières – qui étaient de l’ordre de 0,5 K pic à pic à 1 bar dans les
simulations du chapitre 3 utilisant l’ajustement convectif (cf. sous-section 3.1.3) – deviennent
difficiles à distinguer dans les simulations utilisant le modèle du thermique.

En revanche, le gradient méridien de température à 1 bar est globalement le même dans
toutes les simulations utilisant le modèle du thermique. En effet, les pôles sont environ 4 K
plus froids que l’équateur dans tous les cas. Nous nous attendons donc à ce que l’atmosphère
soit barocliniquement instable (cf. section 5.3). De plus, la température à l’équateur et à 1 bar
dans la simulation à 0 SA est très proche des 169 K de la simulation modérément dissipée sans
modèle du thermique du chapitre 3. L’écart est plus important aux pôles où la simulation à 0 SA
donne des températures de 164 K, donc environ 2,5 K plus élevées que dans la simulation du
chapitre 3. Cela peut néanmoins s’expliquer par l’absence des puissants vortex polaires présents
dans la simulations modérément dissipée du chapitre 3. La simulation à 0 SA n’a cependant pas
complètement convergé et la tendance au refroidissement présage de températures légèrement
plus froides (de l’ordre de 1 K) que dans l’autre simulation.
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Figure 5.3 – Moyenne zonale de la température en fonction du temps pour ϕ = 60° à gauche
et moyenne zonale de la température en fonction de la latitude pour t = 60 000 jours joviens
(sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) à droite à p = 1 bar et pour 0 SA
(courbes rouge), 1 SA (courbes oranges), 3 SA (courbes vertes) et 5 SA (courbes bleues).

5.2.2 Jets et eddies

Effet de l’abondance en eau sur les jets

La simulation à 0 SA a été réalisée à des fins de comparaison avec la simulation de référence
du chapitre 3, dont elle reprend les réglages de la dissipation, pour identifier les éventuels effets
induits par le remplacement de l’ajustement convectif par le modèle du thermique. Cela impose
de se replacer le plus possible dans les mêmes conditions, c’est-à-dire sans eau. La base du
modèle est néanmoins abaissée à 10 bar en prévision de l’ajout de l’eau et la fréquence d’appel
à la physique est augmentée pour des raisons de stabilité.

Pour ce qui est de la structure horizontale des vents, la simulation à 0 SA est très proche
de la simulation modérément dissipée du chapitre 3, que ce soit pour le nombre, la largeur,
l’intensité et la position en latitude des jets (cf. figures 5.4 et 5.5). En effet, il y a entre 5 et
7 jets progrades dont les vitesses sont comprises entre 10 et 100 m s−1 et entre 5 et 6 jets
rétrogrades extra-tropicaux dont les vitesses sont comprises entre −25 et −10 m s−1. Les jets
progrades des moyennes latitudes sont donc plus lents dans la simulation à 0 SA – ce qui est
davantage conforme aux observations – et les jets des basses latitudes sont toujours aussi rapides.
Le jet équatorial est toujours rétrograde avec une vitesse de −100 m s−1. Les ondes planétaires
sont toujours présentes mais nettement moins marquées que dans la simulation de référence du
chapitre 3.

La structure verticale est elle aussi très similaire à la simulation modérément dissipée du
chapitre 3. La moyenne zonale du vent zonal est un peu plus symétrique par rapport à l’équateur
dans les basses latitudes de la stratosphère et oscille légèrement selon la verticale. Cet embryon
d’oscillation équatoriale, déjà présent dans les simulations du chapitre 3, est plus marqué et
évolue davantage au cours du temps sans pour autant être une vraie oscillation équatoriale
du fait de l’absence de jets empilés de sens opposés. Les deux jets tropicaux progrades qui
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Figure 5.4 – Moyenne zonale du vent zonal en fonction de la latitude à p = 1 bar et t = 60 000
jours (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) pour 0 SA (en haut à gauche),
1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite).
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Figure 5.5 – Moyenne zonale du vent zonal en fonction de la pression et de la latitude à
t = 60 000 jours joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) pour 0 SA
(en haut à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite).
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flanquent le jet équatorial ne sont que très légèrement décalés par l’élargissement de ce dernier
et leur vitesse ne fait que croître avec l’altitude. Nous pouvons également voir une migration des
jets qui ralentit avec le temps jusqu’à un possible arrêt (cf. figure 5.10 et la section 5.3). Il y a
tout de même quelques contrastes notables avec les observations comme l’absence de vortex et
la présence de jets jusqu’à des latitudes très élevées (≈ 80°N) et supérieures à ce qui est observé ;
en comparaison, sur ces points précis, la simulation de référence du chapitre 3 est plus proche
des observations.

Au vu de la ressemblance entre les deux simulations, la simulation à 0 SA n’est pas prolongée
au-delà de t = 40 000 jours joviens. Ainsi, le remplacement de l’ajustement convectif par le
modèle du thermique ne dégrade presque aucun des résultats énoncés dans le chapitre 3 tout en
permettant d’inclure la convection humide. Dans la suite nous ne ferons plus de comparaison
avec la simulation de référence du chapitre 3 puisque la comparaison avec la simulation à 0 SA
est équivalente.

Les quatre simulations réalisées avec 0 SA, 1 SA, 3 SA et 5 SA présentent toutes une
atmosphère structurée en jets alternés selon la latitude qui s’étendent de haut en bas du modèle,
donc à la fois dans la stratosphère barocline et dans la troposphère barotrope. Seuls le nombre,
la largeur et la vitesse des jets changent (cf. figures 5.4 et 5.5). En l’occurrence, plus l’abondance
en eau est grande plus les jets sont nombreux avec 5 jets progrades dans la simulation à 0 SA,
7 dans la simulation à 1 SA, 10 dans la simulation à 3 SA et 14 dans la simulation à 5 SA. De
plus, le jet équatorial est rétrograde dans les deux simulations les moins abondantes en eau et
prograde dans les deux autres. Il convient alors de séparer la description de l’écoulement en deux
parties : la région équatoriale (ϕ ± 15°N) où ce qui se passe dépend fortement de l’abondance
en eau, et les moyennes et hautes latitudes (|ϕ| > 15°N) qui se comportent de la même manière
dans toutes les simulations.

Les jets des moyennes latitudes ont des vitesses qui décroissent quand l’abondance en eau
augmente. Les valeurs sont comprises entre 10 et 100 m s−1, entre 10 et 80 m s−1, entre 10 et
35 m s−1 et entre 10 et 20 m s−1 pour les simulations à 0 SA, 1 SA, 3 SA et 5 SA respectivement.
De même, la largeur des jets décroît quand l’abondance en eau augmente. En revanche, dans
toutes les simulations, ils occupent le même intervalle de latitude, qui va de l’équateur jusqu’aux
pôles dans les deux hémisphères. Verticalement, les jets progrades s’étendent sur toute la hau-
teur du modèle et leur vitesse, qui est constante dans la troposphère, se met à croître dans la
stratosphère. Notons également que dans les simulations à 3 SA et 5 SA, de part et d’autre de
la région équatoriale, les deux jets progrades situés aux plus basses latitudes se rapprochent l’un
de l’autre et fusionnent vers 20 mbar et 40 mbar respectivement.

Dans les simulations à 0 SA et 1 SA, il n’y a qu’un seul jet dans la région équatoriale.
Celui-ci est rétrograde, rapide (100 m s−1 et 80 m s−1 respectivement, en valeur absolue), large
(environ 22°) et s’étend sur toute la hauteur de l’atmosphère. Sa vitesse décroît en amplitude
quand l’abondance en eau passe de 0 SA à 1 SA. Dans les simulations à 3 SA et 5 SA, la région
équatoriale troposphérique contient trois jets : un jet prograde au centre et deux jets rétrogrades
à ±10°N. Ces jets semblent avoir des largeurs et des vitesses indépendantes de l’abondance en
eau. Par exemple, dans ces deux simulations, le jet équatorial possède une vitesse de 60 m s−1

et une largeur de 13° tandis que les deux jets rétrogrades qui le flanquent ont des vitesses
d’approximativement −30 m s−1 et une largeur de 7°. Par contre, dans la région équatoriale
stratosphérique, il n’y a plus qu’un seul jet qui est rétrograde. Sa largeur et sa vitesse sont
similaires à celle du jet équatorial dans la stratosphère des cas à 0 SA et 1 SA. Sa vitesse oscille
légèrement selon la verticale, notamment dans la simulation à 3 SA où, après avoir atteint
une vitesse de −50 m s−1 à 0,1 bar, il accélère jusqu’à −20 m s−1 à 40 mbar puis décélère
continuellement jusqu’à −140 m s−1 au sommet du modèle.

L’obtention d’une super-rotation est l’une des avancées permises par l’inclusion du modèle
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du thermique dans le GCM, même si elle est plus faible et moins large que ce qui est observé
(vitesse de 70 à 130 m s−1 et une largeur de 25°). De plus, cette super-rotation n’est pas obtenue
pour n’importe quelle valeur de l’abondance en eau mais pour des valeurs compatibles avec les
observations de la sonde Juno (C. Li et al., 2020). La convection humide affecte également les
jets des moyennes latitudes qui ne migrent quasiment plus (cf. plus loin les figures 5.12 et 5.13)
et dont le nombre est significativement supérieur à celui obtenu dans les cas secs. Parmi les deux
simulations présentant une super-rotation, la simulation que nous jugeons la plus proche des
observations est celle à 3 SA. En effet, bien qu’ayant un nombre de jets moins réaliste que la
simulation à 5 SA, la vitesse de ces derniers y est plus proche des vitesses observées – entre 20
et 40 m s−1 pour les jets progrades et entre −10 et −20 m s−1 pour les jets rétrogrades– et la
convection y est plus intense aux moyennes latitudes (cf. section 5.1.2). Elle devient donc notre
nouvelle simulation de référence.

Dans leurs travaux, Young et al. (2019b) obtiennent un jet équatorial en super-rotation
d’environ 30 m s−1 et une quinzaine de jets progrades dont les vitesses sont comprises entre 5
et 15 m s−1 dans une atmosphère sèche. Les jets qu’ils simulent sont plus nombreux mais moins
rapides que ceux de nos simulations. Compte tenu de ces résultats différents d’un GCM Jupiter
distinct du nôtre (autant par le transfert radiatif que par le cœur dynamique), la conclusion tirée
de notre modèle sur la nécessité des processus de convection humide associés à la condensation
de l’eau pour obtenir une super-rotation sur Jupiter doit être confirmée par d’autres modèles
et études ultérieures. Notre deuxième conclusion, qui mérite également d’être confirmée, porte
sur la transition de la sub-rotation vers la super-rotation. Celle-ci semble se produire pour une
abondance en eau comprise entre 1 SA et 3 SA, c’est-à-dire avec une abondance en eau proche
de celle observée par Juno.

Effet de l’abondance en eau sur les eddies

Maintenant que l’influence – très notable – de la convection humide sur les jets a été décrite,
nous pouvons nous intéresser a son influence sur les eddies. Dans les quatre simulations nous
retrouvons des ondes planétaires et de la turbulence de petite et moyenne échelle (au sens de
la résolution du modèle). Qualitativement, l’intensité de la turbulence semble minimum dans
les cas à 3 SA et 5 SA, intermédiaire dans le cas à 1 SA et maximum dans le cas sec dans les
instantanés des vents zonaux et méridiens (cf. figures 5.6 et 5.7). De même, les ondes planétaires
des moyennes latitudes sont d’autant plus fortes que l’abondance en eau est faible. Ce n’est en
revanche pas le cas des ondes planétaires équatoriales qui sont toujours aussi intenses. Les modes
dominants sont compris entre 1 et 5. Par exemple, nous pouvons apercevoir la superposition d’un
mode 2 et d’un mode 5 dans le cas sec. Des ondes équatoriales supplémentaires, donnant un
aspect grenu au vent méridien, sont présentes dans les simulations à 3 SA et 5 SA. Le fait qu’elles
ne soient pas visibles dans les deux autres simulations peut être dû soit à leur absence soit qu’au
fait qu’elles sont masquées par la turbulence. Il s’agit peut-être d’ondes de Rossby, telles que
suggérées par les simulations Jupiter de Schneider et Liu (2009). Cependant, pour identifier la
nature exacte de ces ondes et savoir si elles sont ou non présentes dans toutes les simulations, il
faudrait réaliser des analyses supplémentaires qui dépassent le cadre de ce travail (cf. chapitre
3, sous-section 3.1.2). Il est tout de même intéressant de noter que la convection en modifie
l’activité en fonction de la quantité d’eau présente dans l’atmosphère. Il est alors raisonnable
de penser que ces changements d’activité impactent les jets et génèrent la super-rotation. Cela
sera étudié dans la section 5.3 après que nousayons mis en relation l’activité convective et la
structure des vents dans les simulations.
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Figure 5.6 – Vent zonal en fonction de la latitude et de la longitude à p = 1 bar et t = 60 000
jours joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) pour 0 SA (en haut
à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite).
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Figure 5.7 – Vent méridien en fonction de la latitude et de la longitude à p = 1 bar et t = 60 000
jours joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) pour 0 SA (en haut
à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite).
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5.3 Analyse dynamique

5.3.1 Lien entre convection et circulation générale

Quand nous regardons les figures 5.4 et 5.2, nous pouvons nous demander s’il existe un lien
entre la structure des jets et les variations méridiennes de l’activité convective moyenne. De fait,
il existe une corrélation entre les extrema de la moyenne zonale du vent zonal et les extrema de
la moyenne zonale de la vitesse verticale des panaches comme nous pouvons le voir sur la figure
5.8. Aux moyennes latitudes, l’activité convective humide est généralement plus faible dans les
jets progrades et plus forte dans les jets rétrogrades pour des pressions de l’ordre de 3 bar. Dans
la région équatoriale (|ϕ| < 15°N), l’activité est plus forte entre ±7°N et quasiment nulle entre
7° et 15° de latitude nord et sud dans toutes les simulations sauf celle à 3 SA. C’est ce que nous
voyons très bien dans les coupes pression-latitude des simulations à 1 SA et 5 SA de la figure
5.1. Une cause possible pourrait être la présence de petites cellules autour des jets qui pourrait
renforcer l’instabilité convective dans les jets rétrogrades et l’affaiblir dans les jets progrades.
Avant d’aller chercher plus loin, notons la corrélation encore plus forte qui existe entre vent zonal
et densité de colonne de la glace d’eau (cf. figure 5.9). Cette fois-ci, ce sont tous les extrema du
vent zonal moyen qui coïncident avec les maxima du rapport de mélange de la glace d’eau. Les
minima de la densité de colonne de glace d’eau sont alors situés aux latitudes correspondant aux
zéros du vent zonal.

Si nous transposons cette comparaison entre jets progrades et jets rétrogrades en une com-
paraison entre zones et ceintures, cela signifie que les bords des bandes seraient plus nuageux que
les centres, indépendamment du fait qu’il s’agisse d’une zone ou d’une ceinture mais avec tout
de même plus de nuages aux moyennes qu’aux hautes et basses latitudes. Le premier constat
n’est pas en accord avec ce qui est couramment admit tandis que le second est compatible avec
la présence plus importante d’éclairs et d’orages – supposé liés à l’eau – aux moyennes latitudes
(cf. chapitre 1, section 1.2.6). Bien sûr, le GCM actuel n’inclut ni microphysique ni rétroaction
des nuages sur le transfert radiatif ce qui limite sans doute l’intensité des contrastes qui peuvent
être observés entre régions plus et moins nuageuses ou plus ou moins instables convectivement.

En ce qui concerne la super-rotation équatoriale et en dépit sa présence dans une simulation
où l’activité convective est forte à l’équateur (cas à 5 SA), cette forte activité convective à
l’équateur n’est ni une condition nécessaire – comme le montre la présence d’une super-rotation
équatoriale de même intensité dans la simulation à 3 SA où l’activité convective à l’équateur
est beaucoup plus faible – ni une condition suffisante – comme le montre la simulation à 1 SA
où l’activité convective est notable à l’équateur sans pour autant qu’il y ait une super-rotation
équatoriale. La connaissance du mélange convectif en tant que transferts verticaux de quantité
de mouvement n’est pas suffisante pour comprendre l’origine de la super-rotation ou encore
l’interaction entre les jets et l’activité convective moyenne. Il faut considérer les transferts de
quantité de mouvement au niveau global et c’est ce qui sera en partie fait dans la section suivante.
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Figure 5.8 – Moyenne zonale de la vitesse verticale des panaches à p = 3.8 bar et t =
60 000 jours joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) pour 0 SA
(en haut à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite).
Les bandes grisées correspondent aux intervalles de latitude où la moyenne zonale du vent zonal
est positive. Étant donné la grande variabilité temporelle de l’activité convective (supérieure
à celles du vent et de la température), une moyenne temporelle supplémentaire sur 25 sorties
consécutives du GCM – espacées de 20 jours joviens – est réalisée.
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Figure 5.9 – Moyenne zonale de la densité de colonne de la glace d’eau à t = 60 000 jours
joviens (sauf pour la simulation à 0 SA où t = 40 000 jours joviens) pour 0 SA (en haut à
gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite). Les bandes
grisées correspondent aux intervalles de latitude où la moyenne zonale du vent zonal est positive.
Étant donné la grande variabilité temporelle de l’activité convective (supérieure à celles du vent
et de la température), une moyenne temporelle supplémentaire sur 25 sorties consécutives du
GCM – espacées de 20 jours joviens – est réalisée.
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5.3.2 Diagnostics d’activité des eddies et d’instabilité

Dans cette analyse nous transposons le cadre défini dans la sous-section 3.2.1 du chapitre 3
aux quatre simulations utilisant le modèle du thermique. Nous nous intéressons donc aux diag-
nostics suivants : les moyennes zonales des gradients méridiens de vorticité potentielle barotropes
et baroclines et du cisaillement vertical du vent zonal à p = 0,1 bar et les moyennes zonales du
vent zonal et de l’énergie cinétique des eddies à p = 1 bar auxquelles nous ajoutons le flux de
quantité de mouvement dû aux eddies à p = 1 bar. L’ensemble des six variables, tracées en
fonction du temps et de la latitude, constitue un atlas dynamique que nous reproduisons pour
chacune des quatre nouvelles simulations (cf. figures 5.10, 5.11, 5.12 et 5.13). Nous étudions
ci-après le cas à 0 SA en détail puis nous discutons plus succinctement du cas à 1 SA qui en
est très proche. Nous procédons ensuite de même avec les cas à 3 SA (notre nouveau cas de
référence) et 5 SA.

Dans la simulation à 0 SA, les jets des moyennes latitudes migrent vers les pôles sous l’effet
de l’instabilité barocline (cf. chapitre 3, sous-section 3.2.1) puis semblent se stabiliser à une
latitude donnée, peut-être parce que les eddies décélèrent autant qu’ils accélèrent l’écoulement
moyen. En effet, si la haute troposphère et la stratosphère sont barocliniquement instables du
pôle nord au pôle sud, les jets progrades sont également instables barotropiquement sur leur
flanc polaire. L’atmosphère vérifie les conditions du critère de Charney-Stern-Pedlosky no 3 dans
les jets progrades, no 2 dans les jets rétrogrades et no 2 ou no 3 à l’équateur (cf. chapitre 3,
sous-section 3.2.1). Aux basses latitudes, les deux jets progrades deviennent barotropiquement
instables sur leur flanc polaire à partir de 25 000 jours joviens environ comme le montre le
changement de signe de [∂q/∂y]bt visible dans la figure 5.10, date qui correspond également à
une augmentation de l’intensité des eddies à l’équateur qui est visible dans leur énergie. Le flux
de quantité de mouvement dû aux eddies nous informe sur la manière dont ils redistribuent la
quantité de mouvement entre les différentes latitudes, chose qu’ils sont par définition les seuls
à pouvoir faire. Si nous interprétons ce flux en terme de transfert de quantité de mouvement
vers l’est alors un flux positif indique un transfert vers le nord et un flux négatif indique un
transfert vers le sud. La sub-rotation équatoriale peut alors s’interpréter comme la présence
d’une divergence de quantité de mouvement vers l’est. Nous pouvons également remarquer que
les eddies induits par l’instabilité barotrope survenant à l’équateur à t = 25 000 jours joviens
rendent les transferts de quantité de mouvement beaucoup plus anarchiques – parfois dans
un sens et parfois dans l’autre – et donc moins efficaces pour accélérer le jet. L’analyse de la
simulation à 1 SA mène à des conclusions identiques sur les causes de la migration et le sens des
flux de quantité de mouvement dus aux eddies. Notons tout de même que les eddies sont moins
énergétiques et que la migration des deux jets progrades situés à ±15°N s’est faite dans le sens
contraire (i.e. vers l’équateur) entre t = 40 000 et t = 45 000 jours joviens.

Dans la simulation à 3 SA, l’activité des eddies diminue significativement aux moyennes et
hautes latitudes alors qu’elle reste importante à l’équateur. Ce contraste est encore plus marqué
dans la simulation à 5 SA. Ce résultat est plutôt surprenant puisque nous aurions pu penser
que l’augmentation de l’abondance en eau allait se traduire par une augmentation concomitante
de l’intensité des eddies, au moins tant que l’effet inhibiteur du poids moléculaire ne prend pas
l’ascendant sur celui du relâchement de chaleur latente comme cela doit se produire à 10 SA
environ (Leconte et al., 2017). Cette baisse d’activité des eddies pourrait être liée à la diminution
ou la disparition de certaines instabilités. C’est ce qui se passe pour l’instabilité barotrope qui
disparaît des moyennes latitudes et n’est désormais présente plus que sur le flanc polaire des
jets situés à des latitudes supérieures à ±60°N. L’instabilité barocline peut également être en
cause bien que le gradient méridien de température soit identique dans toutes les simulations (cf.
sous-section 5.2.1) et que la haute troposphère et la stratosphère soient toujours baroclinique-
ment instables. Les conditions no 3 et no 2 du critère de Charney-Stern-Pedlosky sont satisfaites

90



5. Simulations avec le modèle du thermique

Figure 5.10 – Atlas dynamique pour la simulation à 0 SA. En haut : moyenne zonale du vent
zonal à gauche et énergie cinétique des eddies à droite. Au milieu : moyenne zonale du transport
de quantité de mouvement par les eddies à gauche et gradient méridien de vorticité potentielle
à droite. En bas : gradient barocline de vorticité potentielle à gauche et cisaillement vertical de
la moyenne zonale du vent zonal à droite. Toutes les variables sont représentées en fonction
du temps et de la latitude pour la simulation à 0 SA, pour une pression de 0,1 bar ([∂q/∂y]bt,
[∂q/∂y]bc et ∂u/∂z) ou de 1 bar (les autres variables) et pour t = 40 000 jours joviens.
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Figure 5.11 – Atlas dynamique pour la simulation à 1 SA. Même chose que dans la figure 5.10
pour la simulation à 1 abondance solaire et pour t = 60 000 jours joviens.
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Figure 5.12 – Atlas dynamique pour la simulation à 3 SA. Même chose que dans la figure 5.10
pour la simulation à 3 abondance solaire et pour t = 60 000 jours joviens.
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Figure 5.13 – Atlas dynamique pour la simulation à 5 SA. Même chose que dans la figure 5.10
pour la simulation à 5 abondance solaire et pour t = 60 000 jours joviens.
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respectivement dans les jets progrades des moyennes latitudes et dans les jets rétrogrades. Le
jet équatorial satisfait l’une ou l’autre selon le signe du cisaillement vertical du vent zonal. De
plus, la migration des jets est beaucoup moins marquée dans la simulation à 3 SA et quasiment
absente dans la simulation à 5 SA ce qui fait que les deux simulations les plus humides sont
bien plus conformes aux observations que les deux simulations les moins humides. Cela fait que
les simulations où il n’y a pas de migration sont aussi les simulations où les jets sont le moins
freinés par l’instabilité barotrope. Ainsi, il semblerait que ce soient par l’instabilité barocline
seule qu’est pilotée ladite migration des jets.

Il apparaît finalement que la convection humide, et plus précisément la convection “suffi-
samment humide”, modifie significativement l’activité des eddies et par conséquent les flux de
quantité de mouvement qui y sont associés. Nous pouvons constater que les flux de quantité de
mouvement dus au eddies changent de signe à l’équateur et qu’il y a désormais une convergence
de quantité de mouvement vers l’est à l’équateur. Cette convergence crée le jet équatorial en
super-rotation. Les ondes à l’origine de ce transfert de quantité de mouvement pourrait être
identifiées en prolongeant de quelques milliers de jours joviens les simulations de référence tout
en augmentant la fréquence des sorties comme précédemment évoqué dans la section 3.2.1 du
chapitre 3.

5.3.3 Énergie et spectres

L’activation du modèle du thermique va ajouter une nouvelle source de eddies dont la
nature est significativement différente de celle des instabilités baroclines. Ces perturbation des
champs de vents peuvent être soit directement dues au transport de quantité de mouvement par
les panaches soit par les perturbation du champ de température qu’ils induisent. Cela pourrait
modifier significativement la distribution d’énergie cinétique entre les différentes échelles mais
aussi sa répartition entre les jets et les eddies. Dans cette section nous procédons à la même
analyse spectrale que celle décrite dans le chapitre 3 (cf. sous-section 3.2.2) afin de savoir si
le régime dynamique simulé est impacté – et à quel point – par la convection humide et s’il
demeure compatible avec les observations.

Énergie de l’écoulement

Le premier diagnostic est celui de l’évolution temporelle de la répartition de l’énergie ci-
nétique entre la partie axisymétrique de l’écoulement (les jets) et la partie non axisymétrique
de l’écoulement (les eddies). Comme nous pouvons le voir en figure 5.14, les quatre simulations
simulations peuvent être réparties en deux groupes au comportement similaire : les deux cas les
moins humides (0 SA et 1 SA) formant le premier et les deux cas les plus humides (3 SA et
5 SA) formant le second.

Les simulations les moins humides voient l’énergie cinétique totale de l’écoulement se sta-
biliser entre 3 000 et 4 000 J kg−1 en à peu près 1 année jovienne. Les jets dominent largement
l’écoulement en concentrant 90% de son énergie. L’évolution, la quantité et la répartition de
l’énergie sont très semblables à ce qui a été obtenu dans la simulation modérément dissipée du
chapitre 3 à ceci près qu’ici la convergence est environ deux fois plus lente, l’énergie totale un
peu plus faible et l’énergie relative des jets plus importante.

Les simulations les plus humides ont quant à elles une convergence plus lente – de 2 années
joviennes dans le cas à 3 SA à 4 années joviennes dans le cas à 5 SA – jusqu’à un état d’équilibre
deux à trois fois moins énergétique – entre 1 000 et 1 500 J kg−1 – où les jets contiennent
“seulement” 60 À 70% de l’énergie cinétique totale de l’écoulement. Nous pouvons noter que la
convergence de la simulation à 5 SA s’est faite en trois temps : deux périodes d’accroissement
de la quantité d’énergie cinétique contenue dans l’écoulement entre 0 et 8 000 jours joviens puis
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Figure 5.14 – Évolution en fonction du temps de la quantité d’énergie contenue dans l’écou-
lement pour 0 SA (en haut à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et
5 SA (en bas à droite). L’écoulement axisymétrique (i.e. les jets) est en bleu, l’écoulement non-
axisymétrique (i.e. les eddies) est en rouge et l’écoulement total (i.e. jets plus eddies) est en
noir.
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entre 22 000 et 40 000 jours joviens, séparée par une phase à énergie constante. Dans la simulation
à 3 SA, on ne voit qu’une seule phase d’accroissement de l’énergie cinétique située entre 0 et
15 000 jours joviens mais l’augmentation de l’énergie cinétique des eddies visible à partir du
début de la sixième année jovienne simulée ressemble beaucoup au début de la deuxième phase
d’accroissement de l’énergie cinétique du cas à 5 SA, indiquant que la simulation n’est peut-être
pas encore bien stabilisée malgré le fait que la structure des jets apparaisse comme très stable
dans les champs de vitesse.

Spectres d’énergie

Les spectres d’énergie sont représentés en figure 5.15 et se révèlent dans l’ensemble conformes
aussi bien à la théorie qu’aux observations. C’est-à-dire que les jets contiennent plus d’énergie
que les eddies aux grandes échelles (n petit) et que c’est l’inverse aux petites échelles (n grand).
Cependant, l’énergie des eddies peut parfois devenir supérieure à celle des jets à des échelles
n < 10 ce qui est particulièrement le cas dans les simulations à 3 et 5 SA. Cela est, tout comme
dans le chapitre 3, probablement dû aux ondes planétaires très marquées que nous pouvons voir
dans les figures 5.2.2 et 5.2.2. De même, l’énergie cinétique de l’écoulement décroît rapidement
quand n augmente avec des pentes compatibles avec la théorie et les observations – à savoir −5
et −5/3 pour la partie axisymétrique et la partie non-axisymétrique de l’écoulement respecti-
vement – jusqu’à ce que l’effet de la dissipation numérique du modèle se fasse sentir pour des
échelles telles que n > 200. Dans les simulations à 3 et 5 SA, l’énergie cinétique des eddies est
plus faible aux petites échelles que dans les simulations à 0 et 1 SA de l’ordre d’un facteur 10.
Trois “pics” modulés par des “ondes” sont visibles à la fois dans le spectre des eddies et dans le
spectre des jets du cas à 5 SA, peut-être parce que les simulations ne sont pas encore assez bien
équilibrées. Nous en devinons également dans les spectres du cas à 3 SA mais leur amplitude est
beaucoup plus faible.

La similarité de la simulation à 0 SA avec la simulation modérément dissipée du chapitre 3
se vérifie encore dans les échelles caractéristiques de l’écoulement. En effet, les échelles de friction
nfr et de transition nβ sont respectivement égales à 10 et 30. Ces valeurs sont identiques dans la
simulation à 1 SA. En revanche, dans les simulations à 3 et 5 SA, ces échelles sont plus petites
avec nfr = 20 et nβ = 60 ce qui coïncide avec la présence de jets simulés deux fois plus nombreux
(cf. sous-section 5.2.2) mais également avec la valeur mesurée par Galperin et al. (2014).
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Figure 5.15 – Spectres d’énergie en J kg−1 de l’écoulement dans la troposphère pour 0 SA (en
haut à gauche), 1 SA (en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite). La
partie axisymétrique de l’écoulement est en bleu et la partie non-axisymétrique est en rouge. Les
droites tiretées bleu sombre et rouge sombre indiquent des pentes de −5 et −5/3 respectivement.
Elles sont identiques aux droites décrites dans la section 3.2.2 du chapitre 3.
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Cascades d’énergie et d’enstrophie

Intéressons nous maintenant au dernier diagnostic spectral portant sur l’énergie dont nous
disposant, c’est-à-dire aux flux spectraux visibles en figure 5.16. Nous constatons que le modèle
du thermique n’altère pas la cascade inverse puisque celle ci est toujours bien présente dans le
cas à 0 SA. Elle y est plus intense que dans les simulations du chapitre 3. Elle s’étend de n ∼ 200
à n ∼ 10. Il y a toujours une cascade directe aux plus petites échelles (n > 200). Considérons
maintenant les cas humides. Plus l’eau est abondante, plus l’échelle à laquelle se termine la
cascade est petite : 10 < n < 20 dans le cas à 1 SA, n ∼ 20 dans le cas à 3 SA et 20 < n < 30
dans le cas à 5 SA. Ces constats sur les échelles auxquelles est transféré l’énergie des petites
échelles sont cohérents avec les jets observés dans les champs de vent simulés. Dans le même
temps, les amplitudes de la cascade inverse et celle de la cascade directe décroissent – au moins
jusqu’à une valeur minimum comme cela semble être le cas des simulations à 3 SA et 5 SA.

Les cascades inverses simulées sont toujours accompagnées d’un cascade directe d’enstrophie
(cf. figure 5.17). La distribution d’enstrophie a toujours le même aspect : nulle aux plus grandes
échelles puis légèrement négative et enfin très fortement positive pour retomber presque à zéro
à la plus petite échelle modélisée. L’amplitude du pic – i.e. la cascade directe d’enstrophie –
voit son amplitude décroître avec l’accroissement de l’abondance en eau. L’échelle à laquelle il
se situe est néanmoins toujours la même : n ∼ 220.

Le fait que les flux spectraux d’énergie et d’enstrophie soient plus faibles en valeur absolue
quand l’abondance en eau est plus grande a peut-être la même origine que le fait que les jets des
moyennes latitudes soient plus lents – donc contiennent moins d’énergie – du fait que l’analyse
spectrale soit fait sur l’entièreté de l’extension horizontale des niveaux situés au centre de la
troposphère simulée. Cette baisse de la quantité d’énergie transférée aux jets semble être une
conséquence de la convection humide.

5.4 Comparaison à d’autres modèles météorologiques de Jupiter

Maintenant que la présentation des simulations réalisées avec le GCM DYNAMICO-giant
et de leurs analyses est terminée, intéressons nous à la comparaison entre nos conclusions et celles
les autres modèles cités dans l’introduction : le “GCM de Showman” Lian et Showman (2010),
le “GCM de Schneider” (Liu et Schneider, 2010, 2015 ; Schneider et Liu, 2009) et le GCM OPUS
(Young et al., 2019a, 2019b). Après avoir succinctement décrit les hypothèses et les méthodes
utilisées dans ces différents modèles, nous comparerons les mécanismes de formations des jets
puis le rôle et la forme que prend la convection humide dans les simulations qui l’incluent.

5.4.1 Hypothèses et méthodes des modèles comparés

Parmi les modèles cités tous ne représentant pas les mêmes processus physiques et pas de
la même façon mais ils partagent certains grandes lignes. Ainsi, tous ces modèles disposent d’un
cœur dynamique issu des modèles météorologiques (MITgcm or FMS) terrestres qui simule la
dynamique tridimensionnelle d’une atmosphère planétaire avec une résolution élevée comprise
entre 0,5° et 1°. Ils disposent également tous d’un module gérant les flux d’énergie liés au rayon-
nement. Celui-ci peut prendre la forme d’un corps gris, avec (Liu et Schneider, 2010, 2015 ;
Schneider et Liu, 2009) ou sans (Young et al., 2019b) diffusion, ou bien d’une relaxation new-
tonienne vers un profil imposé de température (Lian et Showman, 2010). Dans tous les cas, ces
modules ne prennent pas en compte la composition spécifique de l’atmosphère de Jupiter ni ses
variation spatiales. Ceci est une différence notable avec notre modèle car, sans être irréprochable,
son schéma de transfert radiatif prend en compte les différences de comportement des gaz at-
mosphériques joviens selon la gamme de longueur d’onde ainsi que des aérosols à la distribution
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Figure 5.16 – Flux spectraux d’énergie en fonction de n pour 0 SA (en haut à gauche), 1 SA
(en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite). Par convention, le flux
spectral est calculé de sorte qu’il soit positif quand l’énergie est transférée des grandes vers les
petites échelles et négatif quand l’énergie est transférée des petites vers les grandes échelles.
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Figure 5.17 – Flux spectraux d’enstrophie en fonction de n pour 0 SA (en haut à gauche), 1 SA
(en haut à droite), 3 SA (en bas à gauche) et 5 SA (en bas à droite). Par convention, le flux
spectral est calculé de sorte qu’il soit positif quand l’enstrophie est transférée des grandes vers les
petites échelles et négatif quand l’enstrophie est transférée des petites vers les grandes échelles.
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verticale ou latitudinale variable.Le flux de chaleur interne – non négligeable sur Jupiter – est
toujours pris en compte, d’une manière ou d’une autre, dans tous ces modèles. Quand il est
explicitement pris en compte, sa valeur est égale à 5,7 W m−2, la valeur de référence avant les
travaux de L. Li et al. (2018). Elle est donc plus faible que la valeur de 7,48 W m−2 adoptée dans
nos simulations.Pour ce qui est des conditions aux limites, notons qu’une friction a été ajoutée
à la base du modèle de (Schneider et Liu, 2009) pour représenter l’effet des forces de Laplace
sur l’écoulement du fluide. C’est d’ailleurs cette même paramétrisation que nous reprenons dans
DYNAMICO-giant (cf. chapitre 2, section 2.3.2). Young et al. (2019b) utilise eux aussi une
friction à la base de leur modèle mais essentiellement pour des raisons de stabilité. Une autre
possibilité pour fermer le bilan de moment cinétique est d’utiliser une couche éponge, ce qui est
fait à la fois dans les modèles de Young et al. (2019b) et de Lian et Showman (2010).

Enfin, la représentation de la convection présente d’importantes variations dans son implé-
mentation entre les différents modèles bien que ce soit, avec le transfert radiatif et le gradient
méridien de température qu’il produit, la principale source de eddies pouvant alimenter les
jets. Nous pouvons tout d’abord différencier les modèles dans lesquels l’atmosphère est sèche de
ceux dans lesquels l’atmosphère est humide. Les simulations de Liu et Schneider (2010, 2015) ;
Schneider et Liu (2009) et de Young et al. (2019b) sont dans le premier cas tandis que que
les simulations de Lian et Showman (2010) et les nôtres sont dans le second.Dans les modèles
d’atmosphère sec dans lesquels des instabilités convectives peuvent se développer, le mélange
convectif est réalisé par un ajustement convectif doté d’un temps de relaxation.Dans les simu-
lations de Lian et Showman (2010), la présence d’eau est prise en compte tant pour son effet
sur le poids moléculaire moyen de l’air que pour ses changements de phase et les flux de chaleur
latente associés. Comme dans nos simulations, il n’y a ni ammoniac ni hydrosulfure d’ammonium
et l’eau condensée précipite instantanément. La différence principale entre ce qui est fait dans
les travaux de Lian et Showman (2010) et les nôtres est que l’eau est transportée uniquement
par la circulation générale, de grande échelle et principalement horizontale, et non pas par des
mouvements de masse verticaux dont l’amplitude et l’intensité dépend de la déstabilisation de
l’atmosphère par le transfert radiatif et le flux de chaleur interne.

Ainsi, un pas supplémentaire dans l’étude de l’interaction entre circulation générale et
convection humide sur Jupiter a été franchi dans ce travail via l’intégration au sein de la physique
du GCM d’une paramétrisation de la convection humide incluant les effets de poids moléculaire
moyen variable et de relâchement de chaleur latente tout en réalisant un mélange non local plus
proche de ce qui ce passe réellement que le transport d’un traceur par la circulation générale,
avec toutes les limites déjà évoquées dans le chapitre 4 (cf. sous-section 4.1.1).

5.4.2 Mécanismes de formation et d’entretien des jets

Comme dans cette thèse nous nous concentrons principalement sur les jets et la super-
rotation, voyons comment ceux-ci sont formés et entretenus dans les modèles précédemment
cités. Dans tous les modèles, l’instabilité barocline joue un rôle important dans l’établissement
de jets alternés aux moyennes latitudes via la génération de eddies. Ces instabilités baroclines
sont produites par le gradient méridien de température sauf dans Lian et Showman (2010)
où celui-ci est nul (compte-tenu du profil vertical de température adopté) et remplacé par la
convection humide comme source d’instabilités. De plus, à chaque fois les jets simulés s’étendent
jusqu’à la base du modèle même si le forçage qui leur donne naissance – les instabilités baroclines
– ne peut survenir qu’au sommet de la troposphère, là où l’atmosphère n’est plus barotrope. Nos
simulations sont en accord sur ces deux points comme nous pouvons le voir dans les simulations
des chapitres 3 et 5 : l’instabilité barocline est suffisante pour produire des jets alternés qui
s’étendent jusqu’à la base du modèle.

Pour ce qui est de la question plus complexe du sens du jet équatorial, plusieurs mécanismes
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5. Simulations avec le modèle du thermique

sont proposés. Selon Liu et Schneider (2010, 2015) ; Schneider et Liu (2009), la convection
(due au flux de chaleur interne) semble elle aussi nécessaire à l’obtention d’une super-rotation
via les ondes de Rossby qu’elle génère. Ils observent dans leurs simulations une compétition
entre les flux de moment cinétique liés aux ondes de Rossby – accélérant le jet équatorial vers
l’est – et ceux liés aux instabilités baroclines – accélérant le jet équatorial vers l’ouest. Ainsi,
les simulations de contrôle qu’ils réalisent soit sans flux de chaleur interne soit sans chauffage
différentiel de la surface par le soleil produisent respectivement soit des jets alternés avec un jet
équatorial rétrograde soit un seul et unique jet équatorial et prograde. Les résultats de Young
et al. (2019b) vont dans le même sens en posant le flux de chaleur interne comme condition
suffisante à l’apparition d’une super-rotation. Dans leur simulation sans flux de chaleur interne,
l’activité ondulatoire est plus faible à l’équateur alors qu’avec un flux de chaleur interne celle-
ci est la forte à toutes les latitudes. En revanche, c’est la migration des jets prograde vers
l’équateur qui génère les ondes de Rossby qui à leur tout génèrent la super-rotation. La friction
semble quant à elle jouer sur le rapport entre les deux tendances opposées sus-mentionnées :
en limitant l’amplitude des ondes de Rossby elle repousse le seuil de flux de chaleur interne à
partir duquel la super-rotation apparaît et réduit également la vitesse des jets eux-mêmes. Ces
simulations ne considèrent néanmoins qu’une atmosphère sans processus humide, ce qui n’est
pas le cas de Jupiter – bien que l’on puisse se demander si un ajustement convectif sec mais doté
d’un temps de relaxation n’émulerait pas quelque peu la convection humide.

Ainsi, dans nos simulations d’une atmosphère sèche avec un ajustement convectif sans
temps de relaxation nous n’obtenons pas de super-rotation équatoriale (cf. chapitre 3) alors
qu’une fois l’eau présente en quantité suffisante nous en obtenons une (cf. chapitre 5). D’après
nos résultats, le flux de chaleur interne n’est pas suffisant pour produire la super-rotation, il faut
en plus que la convection qu’il induit soit suffisamment humide. A ce propos, les travaux de Lian
et Showman (2010) semblent eux aussi montrer que la convection humide est suffisante, même
en l’absence de gradient méridien de température, pour induire des jets alternés et une super-
rotation équatoriale via les eddies qu’elle génère. Dans l’état actuel des choses, nous ne pouvons
malheureusement pas statuer sur la nécessité ou non de la présence de ce gradient méridien de
température pour former les jets des moyennes latitudes dans notre modèle. Il faudrait pour
cela soit effectuer une simulation où le gradient méridien de température est nul soit déterminer
précisément la contribution de l’une et l’autre des sources de eddies à la formation ces jets. Nous
observons également de brefs passage de migrations vers l’équateur des jets progrades encadrant
le jet équatorial, ce qui semble indiquer qu’un processus similaire à celui observé par Young et
al. (2019b) est à l’œuvre mais contribuent-il de façon déterminante à la super-rotation que nous
simulons ? Étant donné sa rareté et ses date d’occurrence, il semble y avoir une autre cause
qui pourrait être des ondes dont nous ne connaissons pas encore la nature, bien qu’il s’agisse
probablement d’ondes de Rossby.

Une fois la structure en jets alternés et la super-rotation obtenues se pose la question de
la vitesse et du nombre de jets simulé et de leur accord avec les observations. Les nombres de
jets obtenus par tous ces modèles sont, dans les cas optimaux, de l’ordre de ce qui est observé
variant entre un peu moins de 20 et 33. Cependant, les vitesse des jets sont alors souvent trop
faibles soit à l’équateur – e.g. une super-rotation de 20 m s−1 dans Young et al. (2019b) –
soit aux moyennes latitudes – e.g. vitesses � 10 m s−1 dans Lian et Showman (2010) – pour
être pleinement satisfaisantes. Si notre cas sec produit des jets irréalistes tant en nombre (trop
faible) qu’en vitesse (trop élevée), notre cas humide à 3 abondances solaires en eau parvient à
reproduire des jets à la fois nombreux (un vingtaine) et rapides (des vitesses comprises entre 10
et 20 m s−1 aux moyennes latitudes et de 60 m s−1 à l’équateur. La conformité des résultats
du modèle avec les observation ne fait pas tout, il faut aussi que celle-ci soit obtenue pour de
bonnes raisons. Ici, le transfert radiatif et la paramétrisation de la convection ont été améliorés
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Comparaison à d’autres modèles météorologiques de Jupiter

par rapport aux versions précédentes de GCM de Jupiter et les résultats en ont bénéficié ce qui,
sans remettre en cause les conclusions établies, permet de saisir un peu mieux l’importance du
caractère humide de la convection dans la circulation générale de Jupiter et par extension des
planètes géantes.

104



Conclusion

Jupiter possède une atmosphère extrêmement dynamique, structurée en courant-jets alter-
nés, dont un jet équatorial en super-rotation, caractérisée par une activité convective intense et
perturbée par la propagation de grands vortex (dont la célèbre grande tache rouge), d’ondes et
de turbulence de moyenne échelle. Après des décennies d’étude de Jupiter par des missions spa-
tiales et des modèles numériques, il demeure un certain nombre d’énigmes telles les mécanismes
de formation et de maintien de la structure des jets, les propriétés des ondes, des vortex et des
structures turbulentes, tout ce qui constitue les perturbations non axisymétriques (eddies) de
l’atmosphère de Jupiter, et l’influence de la convection sèche et humide sur ces phénomènes.

Dans ce travail de thèse nous apportons des éléments de réponses à ces questions grâce à une
approche de modélisation numérique de la couche météorologique de Jupiter. Nous avons travaillé
pour cela avec le modèle global de climat DYNAMICO-giant permettant pour la première fois de
simuler l’écoulement atmosphérique à haute résolution spatiale tout en forçant cet écoulement
avec un transfert radiatif réaliste.

Nos simulations de climat global avec DYNAMICO-giant reproduisent spontanément des
caractéristiques essentielles de l’atmosphère de Jupiter : un gradient méridien thermique mo-
déré, un système de jets alternés, une diversité de eddies (ondes, grands vortex, turbulence).
Nos résultats sont en accord avec l’observation d’un régime zonostrophique pour l’écoulement
jovien exhibant à la fois une cascade directe d’enstrophie et une cascade inverse d’énergie. Cette
cascade inverse traduit le forçage des jets par des eddies dont nous avons pu analyser le lien
avec la survenue d’instabilités barotropes et baroclines. Des différences entre nos simulations
et les observations demeurent, les plus notables étant le nombre plus faible et l’intensité moins
contrastée des jets alternés et surtout l’absence de super-rotation équatoriale dans le modèle tel
qu’il était au début de cette thèse.

Afin d’enrichir la représentation des forçages de l’écoulement dans notre modèle de climat
global, et en particulier d’étudier l’effet dynamique de la convection sèche et humide, nous avons
adapté le modèle du thermique, initialement développé pour la Terre, à l’atmosphère de Jupiter.
Le modèle du thermique représente le mélange convectif à travers la construction d’un panache
idéalisé à l’échelle du point de grille, dont les caractéristiques physiques telles les flux de masse
(entrainement et détrainement), la vitesse verticale et la fraction surfacique sont modélisés. Son
implémentation a été éprouvée puis l’influence des différents paramètres libres étudiée dans des
simulations unidimensionnelles pour diverses abondances en eau – la seule espèce condensable
qui sera introduite dans le modèle lors de ce travail.

Nous avons réalisé de nouvelles simulations du climat global de Jupiter en activant notre
modèle du thermique dans DYNAMICO-giant. L’activité convective humide simulée est la plus
forte aux moyennes latitudes et dans cette configuration humide le modèle produit des jets plus
nombreux et plus contrastés que dans la configuration sèche, conduisant à un meilleur accord
avec les observations. L’abondance en eau qui donne des résultats dynamiques optimaux, dont un
puissant jet équatorial en super-rotation, est proche de celle mesurée récemment par la mission
Juno.
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Conclusion

Nous avons obtenu un ensemble de simulations de l’atmosphère de Jupiter au contenu très
riche et matière à de nombreuses analyses supplémentaires. Nous pouvons poursuivre l’étude
dynamique de nos simulations en cherchant par exemple quelles sont les causes précises de la
stabilisation des jets à une latitude donnée, ou de la faible fréquence des grands vortex – par
exemple dans les hautes latitudes où les récentes observations de Juno montrent au contraire
une prédominance des grands vortex. Nous pouvons également étendre la comparaison de nos
simulations avec les observations en regardant par exemple l’impact de la circulation générale
sur la distribution des traceurs ou bien le lien entre la fraction nuageuse simulée et les jets.

Cet ensemble de résultats peut également être étoffé par de nouvelles simulations avec notre
modèle DYNAMICO-giant dans des configurations spécifiquement choisies pour répondre à une
question scientifique particulière sur l’atmosphère de Jupiter. Nous pouvons par exemple étendre
le modèle à la stratosphère pour étudier l’oscillation quasi-quadriennale ou bien en accroître la
résolution pour prolonger l’exploration du régime dynamique aux plus petites échelles. Notre
adaptation du modèle du thermique terrestre de Rio et al. (2010) au cas jovien, et son inclusion
dans DYNAMICO-giant, ouvrent par ailleurs la possibilité de l’activer dans le cas de Saturne,
notamment pour tenter de remédier à l’absence de super-rotation équatoriale dans les simulations
existantes de Saturne (Bardet et al., 2021 ; Spiga et al., 2020). Plus généralement, notre version
adaptée du modèle des thermiques est implémentée dans un modèle planétaire “générique”, ce
qui rend désormais possible son activation pour des simulations numériques de toute atmosphère
planétaire ou exoplanétaire.

Tout comme nous l’avons fait avec le modèle du thermique, nous pouvons nous demander
quels processus physiques pourraient être ajoutés pour continuer à améliorer le modèle de climat
global DYNAMICO-giant et ainsi mieux comprendre l’atmosphère de Jupiter. Prendre en compte
les autres espèces condensables de l’atmosphère de Jupiter de la même manière que l’eau l’est
déjà dans le modèle du thermique serait une première étape vers le développement, à terme, d’un
modèle simulant la microphysique complexe des nuages joviens. A plus long terme encore, nous
pouvons envisager de coupler notre modèle atmosphérique de Jupiter avec un modèle d’intérieur
à l’instar des modèles de climat terrestres qui couplent des modèles d’atmosphères avec des
modèles d’océans.
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