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Chapitre 1

Introduction

)

“Aprés dissipation des brumes matinales le ciel sera déj a I'apparition de cumulus en fin
de matinée. Au cours de I'aprés-midi, le temps se fera de gauglus menagant avec un risque élevé
d’'orage en fin d’aprés-midi”. Ce scénario typiquement olsdiété sur les continents traduit le lien
étroit du cycle de vie de certains nuages avec I'ensoledlgnmOn dit qu’ils suivent un cycle diurne mar-
gué. La bonne représentation de ce phénoméne dans les medef@imordiale pour prévoir le temps
gu'il fera dans les jours a venir, a I'échelle météorologigmais on pense gu'il I'est aussi pour prévoir
I'évolution du climat. A I'échelle climatique, c’est-ardisur des périodes de plusieurs décennies, la prise
en compte des seuls processus atmosphériques ne suffit defaue aussi considérer les interactions
entre I'atmosphére, I'océan, la surface continentale éigétation et la cryosphére (neiges et glaciers).
L'ensemble de ces différentes composantes constitue témsgsclimatique. Chacune joue un role sur
le bilan radiatif de la Terre, qui résulte de I'équilibre guétablit entre le rayonnement solaire regu au
sommet de I'atmosphére et le rayonnement infrarouge émmitapeerre vers I'espace. Les nuages in-
teragissent trés fortement avec ces rayonnements, ettjaussi un réle dans les interactions entre les
différentes composantes du systéme climatique. Commeaé¢siquilibre de ce systéme par un forcage
extérieur, comme une variation de la concentration de gdfetide serre dans I'atmosphére, va-t-il se
répercuter sur le cycle de vie des nuages, et quel impactoedasur le climat futur ? Pour répondre a
ces gquestions, il est important d’identifier le réle des msadans le systéme climatique et d’améliorer
leur représentation dans les modéles de climat, et notatimercycle de vie.

Il existe de nombreux nuages de tailles et de formes diffésgice qui refléte la variété des processus
a l'origine de leur formation. La plupart des nuages se farhaans la couche la plus basse de I'atmo-
sphére, appelée troposphére, dans laguelle la tempéditnireie avec I'altitude et dont la hauteur varie
d’'une dizaine de kilométres aux pbéles a environ 17 km dansrtgsiques. Pour les identifier, les nuages
sont souvent classés en fonction de la hauteur de leur baseig catégories : les nuages hauts, les
nuages moyens et les nuages bas. A l'intérieur de chaqugotitéon peut encore classer les nuages
en fonction de leur épaisseur optique, qui traduit la fa&cdks nuages a laisser passer le rayonnement
solaire.
Les nuages hauts englobent tous les nuages dont la bastuéstai-dessus de 3 km dans les régions
polaires, 5 km dans les régions tempérées, et 6 km dans lemségopicales. lls prennent souvent
I'apparence de filaments blancs, d’'aspect fibreux (cirriBgcl.1 en bas a droite) ou granuleux (cirro-
cumulus), formant parfois un voile nuageux et blanchatirea@tratus). Ces nuages sont principalement
constitués de cristaux de glace.
Les nuages maoyens ont leur base située au-dessus de 2 kormiksnt souvent une couche nuageuse
d’'aspect fibreux (altostratus) ou sont constitués d'élémplus petits soudés ou non (altocumulus).
Enfin les nuages bas ont leur base située en-dessous de 2 kmfdkment dans la partie basse de la tro-
posphére, affectée par la présence de la surface et appeléieeclimite atmosphérique, dont la hauteur
varie de quelques centaines de métres a quelques kilomeagsi les nuages dits stratiformes, on dis-
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16 CHAPITRE 1. INTRODUCTION

FiG. 1.1 —Photos de nuages : étendue de stratocumulus (en haut a gaadneulus (en haut a droite),
cumulonimbus caractérisé par son enclume (en bas a gauchgjres (en bas a droite), (source :
http ://www.astrosurf.com/luxorion/meteo-nuages-ieggtm).

tingue notamment les stratus, qui forment une couche ngagentinue fine, et les stratocumulus, qui
sont constitués d’'éléments nuageux distincts (cf fig. 1.tiar a gauche). Dans cette thése, nous allons
nous intéresser plus particulierement aux nuages dits lifionmoes. Ces nuages englobent les cumulus
et les cumulonimbus. Les cumulus apparaissent souvenapaeb de nuages dont la base est uniforme
et le sommet prend I'aspect de bourgeons (cf fig. 1.1 en hautti'e)d Lorsque leur étendue verticale est
de I'ordre du kilomeétre, ce qui ne permet pas aux précipitetide se former, ils couvrent de 10 a 30%
du ciel. On y fait alors référence comme a des cumulus de leapst Lorsque leur extension verticale
s'étend jusqu’a 3 ou 4 km, la couverture nuageuse augmelilesemnt alors au stade congestus, dans
lequel des précipitations peuvent se former. Les cumulbugrsont des nuages denses dont I'extension
verticale peut atteindre 10 km. Leur partie supérieure glsttie et peut prendre la forme d’une enclume
(cf fig. 1.1 en bas a gauche). Ce sont des nuages précipitants.

1.1 Les cumulus dans le systéme climatique

1.1.1 Les nuages convectifs

Les phénoménes a l'origine de la formation des nuages soidsyanais sont toujours dus au re-
froidissement d’'une masse d’air. Ce refroidissement peatli@ au soulévement d’'une masse d'air par
un relief, au déplacement de masses d’air par advectiordgraohelle, ou encore a un effet radiatif
prés de la surface. Les nuages convectifs se forment au sotengellules convectives constituées d’'un
mouvement ascendant d’air plus lIéger que son environneateoimpagné d’un mouvement subsident
compensatoire. Dans le cas des cumulus, ces cellules mtemaissance dans la couche limite. Les in-
teractions avec la surface y géneéerent de la turbulence, rqubgue le mélange des couches d’air et le
transport de chaleur et de vapeur d’eau. Dans certainestiomsj des particules d’air atteignent la sa-
turation, la vapeur d’eau se condense et des nuages se foigaton les conditions météorologiques
et l'intensité du chauffage ou de la turbulence, les nuageads sont des stratocumulus, des cumulus
ou des cumulonimbus. Dans cette étude, nous nous intésassaux nuages exclusivement formés par
mouvements convectifs : les cumulus et les cumulonimbust tycle de vie est lié au cycle de vie de la
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couche limite dans laquelle ils se forment.

Caractéristiques des nuages convectifs

Dans la couche limite, la taille des structures turbulentate de quelques millimétres a quelques
kilométres. Dans notre étude, les structures d’une taifierieure a 200 m seront associées a des phéno-
meénes de petite-échelle. Les cellules convectives a ifaride la formation des cumulus,ent des tailles
allant de 200 m a 2 ou 3 km et nous les associerons a de la camvpeu profondé. Celle-Ci est caracté-
risée par des vitesses verticales de I'ordre de quelques'nDans le cadre de notre étiide, “convection
peu profonde” sera aussi synonyme de convection non ptécipi méme si dans la‘réalité les cumulus
peuvent générer des précipitations, notamment de la briu@secellules convectives.a I'origine de la for-
mation des cumulonimbus s’étendent pour leur part de qeslgilometres jusqu’'a plus de 10 km. Nous
parlerons alors de convection profonde, a laquelle nouscasens{des processus dits a méso-échelle.
La vitesse verticale dans ces cellules peut atteindrequiusidizaines de nms. La convection profonde
est également caractérisée par la présence de gouttatekgeti de cristaux de glace ainsi que de précipi-
tations. La formation des précipitations et leur évaporatiréent une dynamique tres différente de celle
des cumulus.

Le cycle diurne des nuages convectifs

Au-dessus des continents, les nuages convectifs presemesele diurne marqué, lié a l'influence
du chauffage solaire sur le développement de la goucheeligiitdes cellules convectives. Ainsi, les
cumulus apparaissent souvent en fin de matinée ensoledigepprsister puis disparaitre en fin d’apres-
midi. Dans certaines conditions, la convectioh profondpaagit au cours de la journée, provoquant
des précipitations maximales en milieu d’apres-midi. Banple, la fig. 1.2 (en haut) montre le cycle
diurne moyen entre le 11 janvier et le 28 février 1999 desipitétions convectives observées au cours de
la campagne TRMM/LBA en Amazonie (Trapical.Rainfall MeasgrMission/ Large-scale Biosphere-
atmosphere experiment in Amazonia) (Pereira et Rutledtfgg)2 On voit sur ce graphique que le régime
convectif peu profond peut donner des précipitations qot staximales entre 13h et 14h, alors que les
précipitations liées au régime convectif profond augmanéepartir de 10h et atteignent un maximum
en milieu d'aprés-midi. Cette figure illustre:€galementflience des conditions a grande-échelle sur
le développement de la convection. Par exemple, dans ceactsuper, le régime de vent d’est est
caractérisé par la formation de cellules, convectives &olfui évoluent en systémes convectifs méso-
échelle donnant de fortes précipitations alors que le régim vent d’ouest donne de la convection
plus faible. Sur la période étudiée, le régime convectif peafond ne contribue que pour 10% aux
précipitations totales sur la journée, le régime convgutifond pour 67% et le régime stratiforme pour
23%.

Au-dessus des océans, ou les conditions de surface sorstatisnnaires, le cycle diurne est moins
margué, et on observe souvent des étendues de stratocupenidiant plusieurs jours d'affilée. Cela est
illustré sur la fig. 1.24€nbas) quimontre le cycle diurne sroges précipitations convectives au-dessus
du Pacifique Est pendant la campagne EPIC (Eastern Paciéstigation of Climate Processes in the
Coupled Ocean-Atmesphere system) entre le 11 septembeelétdctobre 2001 (Pereira et Rutledge,
2006). Cette figure,montre.également que le cycle diurnerdéfmetement du régime de vent. Le régime
de vent du sud-est caractéerisé a cet endroit par un fortleisaint de vent vertical. Dans ce régime, les
pluies convectives,augmentent a partir de 00h, et attetgean maximum vers 8h. Dans le régime de
vent du nord, les précipitations augmentent plus tét, véls &t sont maximales vers 1h. Sur ce cas, la
contfibution des pluies stratiformes a la pluie totale essaimportante que celle des pluies convectives
(autour-de 48%), alors que celle associée a la convectiopdonde ne représente que 3%. On peut
égalementnoter que les précipitations sont plus forte®arsale la nuit qu’au cours de la journée.

Le cycle diurne des nuages peu profonds puis des nuagesgsoést controlé par le cycle diurne
de la couche limite sous-jacente, dans laquelle la turbeles®e développe en phase avec le rayonne-
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FiGc. 1.2 —Contribution a la valeur quotidienne du total des précifitas des précipitations horaires
associées a la convection peu profonde (pointillés) et ataection profonde (trait plein) pour différents
régimes de vent, au cours de la campagne TRMM/LBA en Amabanit) €t de la campagne EPIC dans

le Pacifique Est (bas). Les valeurs sont filtrées par une m@yglissante sur trois heures (issu de Pereira
et Rutledge, 2006).

ment solaire. L'étude du cycle diurne des cumulus est dotissociable de I'étude de I'évolution de la
couche limite au cours de la journée. Dans notre étude, nows intéresserons surtout a la convection
continentale, et I'étude du cycle de vie des nuages obsanxégssus des océans ne sera pas abordée.

1.1.2 Impacts locaux des cumulus de couche limite

Transport dans la couche limite

C’est dans la couche limite continentale que s'effectuedade majorité des émissions de polluants.
Les processus turbulents, convectifs et nuageux régissdarnsport des gaz et des aérosols depuis
la surface vers le sommet de la couche limite, ou ils peuveantéellement passer dans la moyenne
troposphére. La formation de nuages en sommet de couche pnit accélérer le transport des polluants
par des vitesses verticales plus fortes, et les redistribukes altitudes plus élevées selon la hauteur du
sommet du nuage, ou I'air nuageux est détrainé dans I'emvinment. Ainsi, la redistribution du GO
émis en surface est étroitement liée aux processus de nedllang la couche limite et aux nuages. Nous

reviendrons sur I'effet de la condensation dans le transypentical pour le cas précis des émissions
associées aux feux de végétation.

Préconditionnement de la convection profonde

Contrairement aux cumulus de couche limite, la convectimiopde n’est pas en phase avec le
rayonnement solaire, avec un maximum d'intensité situé aieund’aprés-midi. Ce décalage semble
lié a l'activité de la couche limite nuageuse et a son rdlesdarredistribution de chaleur et d’humi-
dité. Aujourd’hui, un certain nombre d’études (Carpenteale 1998; Zhao et Austin, 2005b) mettent
en avant I'image qui suit. Dans un premier temps, la fornmatles cumulus permet d’humidifier pro-
gressivement le sommet de la couche limite, favorisantriaétion de nuages de plus en plus profonds.
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FiG. 1.3 —Cumulonimbus vus par satellite (source : http ://la.cliolagie.free.fr/nuages/nuagel.htm)

Lorsque la convection profonde se déclenche, cet effet dhifiamit et refroidissant des cumulus en som-
met de couche limite permet de contre-balancer I'effetasmdt et réchauffant des cumulonimbus a ce
niveau, qui a tendance a inhiber la convection. Ce processusbuerait donc a maintenir la convection

profonde au cours de la journée. Les cumulus auraient amsinfluence sur I’heure de déclenchement
des précipitations dans la journée et sur leur durée. Unesatadlite de tours convectives profondes
émergeant d’un champs de cumulus sous-jacent est visibla §g. 1.3.

Couplage avec la surface

Le cycle diurne des cumulus est lié a I'activité convectiedalcouche limite, qui elle-méme dépend
fortement des conditions de surface. En méme temps, leslaamétroagissent sur ces conditions de
surface. Localement, I'activité convective associée aurudus augmente le transport vertical d’humi-
dité. Cela a pour conséquence d’augmenter I'évaporaticudace. Cette humidité est transportée a son
tour vers le sommet de la couche limite, favorisant la foramatles nuages et accentuant le transport
associé. C’est une rétroaction positive. Parallelemestnbages diminuent la fraction du rayonnement
solaire qui atteint la surface, réduisant le flux de chalestitué par la surface a la couche limite. C'est
une rétroaction négative.

1.1.3 Impacts globaux des cumulus de couche limite
La circulation de Hadley

A l'échelle globale, des nuages bas persistants sont dis@mntre 40°S et 40°N, dans la région
des vents alizés (fig. 1.4). Ces vents réguliers soufflentOde 20 km ! dans les basses couches de
I'atmosphere et sont dirigés du nord-est vers le sud-ouass dhémisphére nord et du sud-est vers
le nord-ouest dans I'hémisphére sud. La zone vers laqusdl@lizés convergent est nommée zone de
convergence inter-tropicale (ITCZ). Elle est formée degasaconvectifs profonds, qui constituent la
branche ascendante de la circulation de Hadley-Walket, ldsrzones de subsidence se situent vers 30°
de latitude. Une coupe verticale schématique de cettelation est représentée fig. 1.5 (figure du haut).
Dans la zone de subsidence de la cellule, les nuages saiit gduttype stratocumulus et constituent sou-
vent un plafond nuageux persistant. Puis, les stratocusradudéchirent et laissent place a des cumulus
de plus en plus épais jusqu’a I''TCZ ou les cumulonimbus peen le relais. Le rdle des cumulus d'alizé
sur la circulation grande-échelle est le sujet de nombreésales (Tiedtke, 1989; Neggers et al., 2007b,
entre autres). Les cumulus et les cellules convectivesceesoredistribuent chaleur et humidité dans
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FiG. 1.4 —Moyenne sur les mois de juillet de la période 1983-2000 delserture nuageuse restituée a
partir d'observations satellite par le projet ISCCP : nuagde type stratocumulus (a gauche) et de type
cumulus (a droite).

la couche limite, ou ils sont tranportés par les vents akaks I''TCZ, ou ils alimentent finalement la
convection profonde. Les effets de la subsidence contexbant localement ceux des cumulus, ce qui
permet le maintien d’un équilibre dans la région d'alizé.

Le bilan radiatif

Les nuages en général ont un impact important sur le bilatiaterrestre. En réfléchissant une
partie du rayonnement solaire incident (effet parasolgreen absorbant une part, ils réduisent le flux
solaire incident qui atteint la surface. En méme temps, aorbant le rayonnement infrarouge émis
par la Terre (effet de serre), ils réduisent le flux radiatif s§échappe directement vers I'espace. L'im-
pact relatif de ces deux effets dépend des propriétés nfigsigues et macrophysiques des nuages. Les
nuages bas comme les stratocumulus ou les cumulus ont tipaféesol fort et un effet de serre faible.
En revanche, les nuages hauts comme les cirrus ont un efiefgbdaible et un effet de serre fort. Les
nuages bas a extension verticale importante, comme leslenoimious, ont un impact important dans
les deux domaines de longueur d’onde. Ainsi, le refroidissat induit par I'effet parasol des cumulus
est supérieur au réchauffement induit par leur effet deesées cumulus ont un effet net refroidissant.
L'importance des cumulus dans le bilan radiatif est surtiug au poids statistique fort des cumulus sur
le globe, notamment dans les Tropiques (Bony et al., 2004)s Mlle est aussi liée a leurs effets sur la
circulation grande-échelle, et notamment a leur réle seolaverture nuageuse associée a la convection
profonde au niveau de I'lTCZ.

Le cycle hydrologique

Enfin, les cumulus comme les autres nuages jouent un réleriamtadans le cycle hydrologique
terrestre. Le cycle de I'eau recommence dans les océansau §'évapore dans I'atmosphére. Des
nuages se forment et si une partie de I'eau est restituée @ane par les précipitations, I'excédent
est transporté par I'atmosphére et les nuages au-dessusmkaents. La, les précipitations sont plus
abondantes que I'évaporation, et le surplus d'eau alimestecéans en eau douce par l'intermédiaire
du ruissellement et des fleuves. Les cumulus sont donc un d@délsms du cycle de I'eau et contribuent
au transport d’énergie libérée par la condensation et cons&e par I'évaporation.

1.2 Enjeux de la modélisation

L'influence des cumulus sur la circulation grande-échd#iehilan radiatif, le cycle de I'eau et la
convection locale en font un élément clef du systéeme clopati Cela implique qu’il est important de
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prendre en compte ces différents effets pour étudier leatlieh son évolution. Les modeéles de climat
visent a représenter cette évolution sur tout le globe ed@enplusieurs dizaines voire centaines d’an-
nées. Les contraintes liées aux moyens de calcul imposemhdiies dont la taille est bien plus grande
que I'échelle des mouvements convectifs. Les processugiassa la formation des nuages doivent y
étre représentés a partir d'équations construites sur yesineses physiques, afin de simuler les effets
de I'ensemble des nuages contenus dans la maille sur ldatioccugrande échelle, le bilan radiatif et

le cycle de I'eau. On dit que les processus convectifs saatafpétrisés”, et 'ensemble des équations
établies constitue une paramétrisation. Le choix des peusea paramétriser dans un modeéle dépend de
la résolution utilisée, qui dépend des applications canmsies.

1.2.1 Etudes de processus

Plusieurs processus ont un role clef dans la formation dagesu C’est le cas notamment des interac-
tions entre la couche nuageuse et la couche limite et du gelkantre les nuages et leur environnement.
Les observations des cumulus de couche limite sont peu ahtew Si des profils verticaux de I'état de
I'atmospheére sont disponibles, il reste difficile de rednrige une image spatio-temporelle compléte des
structures turbulentes et nuageuses. Pour compléterdesvalions, on utilise des modeéles haute résolu-
tion, qui simulent la dynamique et la microphysique de lactaulimite et des nuages sur des domaines
de quelques kfh Les mailles de ces modéles sont suffisamment fines pourdésemplicitement une
partie des structures turbulentes de la couche limite. Argde profils de température, humidité, vents,
flux de chaleur en surface et forcage radiatif d’'une situatibservée, ces modéles tentent de reproduire
I’évolution de cette situation au cours du temps.

Il est alors possible d’étudier par I'analyse des résullatses modeéles les interactions entre les cu-
mulus et la couche limite. On distingue par exemple les cumidrcés, qui matérialisent le sommet des
cellules convectives de la couche limite, des cumulussadifi par le fort dégagement de chaleur qui ac-
compagne leur formation, engendrent une dynamique quékstpropre. Les interactions entre la couche
limite et la couche nuageuse restent mal connues et dentdersmet de nombreuses études. A l'ori-
gine, les paramétrisations de la couche limite se sont dgpék indépendamment de celles des nuages,
et le couplage entre les deux s’est révélé critique (Be®s6)L Pour remédier a cela, les paramétrisations
tendent aujourd’hui & unifier les processus de couche liatites processus nuageux.

Un autre processus fondamental est celui du mélange emstreelkiles convectives de la couche
limite et leur environnement, que ce soit dans la couche-suageuse ou dans la couche nuageuse. Une
nouvelle fois, les contraintes liées aux observationsptmment la difficulté de mesurer I'eau liquide,
limitent les connaissances sur le sujet. Les modeéles hésitdution viennent remplacer les expériences
de laboratoire de ce phénomeéne (Simpson et al., 1965). [¥ndé des processus de mélange, la phase
initiale est de définir la frontiére entre la cellule conweetou le nuage et son environnement. Nous
verrons que la sélection des critéres pour définir une eetlahvective ou un nuage n’est pas triviale.

Les modéles haute résolution aident a mieux comprendreréeggsus physiques impliqués dans
I’évolution d’une couche limite nuageuse et permettenimi@nter les hypotheses a la base des paramé-
trisations développées pour les modeles de climat. Cepégnitifaut garder a I'esprit que ces modéles
ont eux aussi leurs limitations.

1.2.2 Simulation du changement climatique

Les études des changements climatiques se basent sur aglsdsgs quant a I'évolution future des
émissions de gaz a effet de serre ou de leur concentratian’démophére. En considérant divers scéna-
rios de ces émissions dans le siécle a venir, les modélesnaiat gimulent I'évolution du climat global
au cours des prochaines décennies. Depuis 1988, le GIEQ§&imtergouvernemental d’experts sur
'Evolution du Climat, en anglais IPCC pour Intergovernena Panel on Climate Change) a encou-
ragé la réalisation de simulations de I'évolution du clireatproposant différents scénarios d’émissions.
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L'analyse des résultats de ces simulations fait partie cipport dans lequel les conséquences des émis-
sions anthropiques (liées a 'activité humaine) de gaz et el serre sur le climat sont évaluées. Pour
ces travaux, le GIEC vient de recevoir le prix Nobel de la [@007. Le dernier rapport IPCC, 'AR4,

a été publié en 2007, confirmant un réchauffement global géalzéte, réchauffement plus intense sur
les continents que sur les océans et dans I'hémisphére nerdans I'hémisphére sud. Les modeles pré-
voient également des précipitations plus intenses dangdgens tropicales et aux moyennes et hautes
latitudes, et plus faibles dans les sub-tropiques, aveanmoient un risque de sécheresse accru en région
méditéranéenne. Si les modeles s’accordent sur ces griigdes, ils donnent des résultats variés sur
certaines régions du globe, comme par exemple en mer du d@bi@l les eaux froides plongent pour
alimenter la circulation thermohaline, ou encore dans éggons de mousson, en Afrique et en Asie.
Méme a I'échelle globale, 'amplitude du réchauffementerstore incertaine. La variation de la tem-
pérature moyenne a la surface du globe en réponse a un dariilei® la concentration de G@ans
I'atmosphére varie en effet de 2 a 5°C suivant les modeleséEet de sensibilité est di aux différents
processus internes au systéme climatique qui amplifient@naisent la réponse du systeme a un for-
cage externe. Ces processus internes sont appelés néinsagdimatiques.

Bony et al. (2006) font le bilan de I'importance relative difédentes rétroactions identifiées comme
jouant un réle déterminant dans le réchauffement : la vageau, les nuages, I'albédo de surface dans
les régions enneigées et glacées et le gradient verticehaedrature. La vapeur d’eau étant le principal
gaz a effet de serre, son augmentation dans I'atmosphéreécative a un réchauffement, amplifierait
ce réchauffement. Cela constitue une rétroaction positigefonte des neiges et des glaces liée a un
réchauffement diminuerait la réflection du rayonnemenaisolpar la surface, constituant une autre ré-
troaction positive. L'effet d’'un réchauffement sur le giertt vertical de température semble affecter plus
fortement la haute atmophere que la surface, et constitne doe rétroaction négative, I'émission de
rayonnement vers I'espace étant accrue. En ce qui concesneulges, le signe et 'amplitude de la
rétroaction climatique qui leur est associée reste intwrtaar cette rétroaction dépend de nombreux
facteurs. L'estimation des rétroactions associées a ¢Esatits processus dans différents modéles de
climat a montré que si les rétroactions les plus fortes soasa@ la vapeur d’eau et au gradient vertical
de température dans I'atmophére, ce sont les rétroaci@es dux nuages qui expliquent la plus grande
partie de la dispersion des réponses des modéles a une aatjoredes gaz a effet de serre. Tous les
modéeles s’accordent cependant pour estimer une rétroatti®nuages positive a I'échelle globale (Col-
man, 2003; Soden et Held, 2006). Une analyse en régimes dynesn(fig. 1.5) montre que, dans les
Tropiques, la dispersion des réponses des modeles previenipalement des régions de subsidence, ou
sont observés stratocumulus et cumulus de couche limitee Gigpersion des rétroactions nuageuses est
aussi observée dans les régions extra-tropicales, bied@ptus faible ampleur. Ce rble prépondérant
des nuages bas dans la dispersion de la réponse des modélésida trés grande surface couverte par
ces nuages sur le globe, mais aussi a I'existence d'apmsatiherses pour prendre en compte ces nuages
dans les modéles (Bony et al., 2006).

En plus des incertitudes purement liées au systeme clinggtitjexiste d’autres sources d’incertitude,
comme le stockage et le transport du £l I'effet des aérosols. Ce dernier est important pour la-com
préhension des processus nuageux, mais au premier orbest inoins que celui de la dynamique des
nuages. Nous n’aborderons pas la problématique des agimod cette étude, mais 'amélioration de
leur représentation dans les modéles passe aussi par ulfeunegieprésentation de la couche limite.

En effet, la couche limite et les nuages tiennent une placiate dans les interactions entre les com-
posantes du systéme climatique, qu'’il faut prendre en cerdjpin point de vue dynamique, physique
et chimique. Les échanges entre la surface continentalatetosphére d’'une part et entre I'océan et
I'atmosphere d’autre part, se font par I'intermédiaire dedbuche limite. Le transport de vapeur d’eau
associé contrdle le cycle hydrologique, tandis que le parisiu CGQ conditionne le cycle du carbone.
Enfin, les nuages de couche limite, par leur effet sur le béaatif, sont susceptibles de contrebalancer
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FIG. 1.5 —Sensibilité (en W m? K~!) du forgage radiatif SW des nuages dans les Tropiques (30°S-
30°N) au changement de température de surface de la mer ¢&Sdgié a un changement climatique
(pour un scénario d'augmentation du GQe 1% par an) calculée a partir de 15 modeles participants a
I'AR4. La sensibilité est calculée en fonction du régime deutation grande échelle caractérisé par la
vitesse verticale grande-échelle a 500 hPa (les valeuratiégs correspondent a une zone d’ascendance
grande-échelle et les valeurs positives a une zone de srtus)l Les résultats sont présentés pour deux
groupes de modéles : modéles prédisant une anomalie mogdiv rouge) et négative (en bleu) par
rapport a la rétroaction moyenne du forgage radiatif net desges dans les Tropiques (issu de Bony
et al., 2006).

une partie de 'augmentation de température liée a 'augation des gaz a effet de serre si leur couver-
ture globale augmente, mais d’amplifier ce réchauffemeeusicouverture diminue. Une représentation
physique du transport associé aux processus de couche Birgt la convection nuageuse est donc une
condition majeure pour une prévision fiable de I'évolutianalimat.

1.2.3 Le développement d’'un modeéle de climat

Un enjeu de la modélisation est donc de comprendre les ofivoa nuageuses contrélant la réponse
du systeéme climatique a une perturbation telle que I'audatiem de CQ dans I'atmosphére. L'étude de
ces rétroactions nuageuses a donné naissance au projePQEMud Feedback Models Intercomparison
Project), en collaboration étroite avec le groupe GCSS (&XWZloud System Study) dont I'objectif
est d'améliorer la représentation des nuages dans les esdélclimat a I'aide d’observations et de
modeéles haute résolution. Notre étude entre dans le cadfardélioration de la représentation des
nuages convectifs dans les modéles de climat. Si les quediées aux rétroactions nuageuses y sont
peu abordées, elles constituent une des perspectivesremfirice travail.

L'outil central de cette étude est la composante atmosphérilu modeéle de climat IPSL-CM4 qui
a été utilisé pour les simulations climatiques durdpport IPCC, le modele de circulation générale
(GCM) LMDZ4. Lamélioration de la représentation des nuadans ce modele, comme dans les GCMs
en général, est cruciale, mais complexe. En effet, les GGMgzenivent pas se contenter de reproduire
de facon satisfaisante le climat actuel. lls doivent leefaiur la base de paramétrisations suffisamment
“physiques” pour espérer gu'ils puissent rendre compteectement de I'évolution future du climat,
non observée par définition. D’un autre c6té, ces modéleiserd d’'étre simples et robustes, pour
étre opérationnels et étre mis en oeuvre sur de longuesdesrite temps. Il ne s’agit pas de développer
des paramétrisations ultra perfectionnées, mais des paiiaations contenant suffisamment de physique
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pour étre réalistes. Cet équilibre entre réalisme et suiiglest un enjeu majeur pour les modélisateurs.

Depuis une dizaine d'années, I'équipe “modélisation” dbdratoire de Météorologie Dynamique
(LMD), porte un effort tout particulier sur I'amélioratiodes paramétrisations physiques du modéle de
circulation générale LMDZ. Cela concerne toutes les compies de la physique du modéle : la prise
en compte des aérosols (Quaas et al., 2004; Dufresne ed@h), 2 effet des montagnes (Lott et Miller,
1997), des ondes de gravité (Lott et al., 2005), et tout@ditirement le bloc “couche limite-convection-
nuages”. Plusieurs avancées ont été effectuées sur cermdiidnine, avec notamment l'introduction dans
la version standard de LMDZ du schéma de convection profaiiEimanuel (1991) a la place de celui
de Tiedtke (1989), ou encore celle du schéma de nuages dedB@mganuel (2001) a la place de celui
de Le Treut et Li (1991). Parallelement a cela, les parasaiians continuent d’'étre développées. Un
schéma plus physique de la diffusion turbulente (Yamad&3)a été introduit en option en plus de
celui de Louis (1979). De plus, un nouveau schéma de couttiie lseéche a été développé par Hourdin
et al. (2002) pour se superposer au schéma diffusif. Ce stipéemd en compte de facon plus réaliste
les structures de la couche limite, en représentant etgatieint I'existence de cellules convectives d’'une
hauteur comparable a celle de la couche limite. Des modditatimportantes ont également été ap-
portées au schéma de convection profonde d’Emanuel (188&% concernent notamment la question
du déclenchement de la convection profonde et de la fermelursystéme d’équations (Cheruy et al.,
2000). Une paramétrisation est également en développgmentreprésenter les poches froides qui se
forment sous les systémes convectifs et qui sont a I'origie® fronts de rafale (Grandpeix et Lafore,
2007). Cette thése entre dans ce cadre de I'amélioratiopatesnétrisations, avec notamment le déve-
loppement d’une nouvelle paramétrisation des nuages dehedimite basée sur la paramétrisation de
Hourdin et al. (2002). Une des contraintes fortes, maisiawussles intéréts de ce travail, vient de la
nécessité de développer une paramétrisation qui ne doggqdsment fonctionner dans un cadre uni-
dimensionnel ou pour des cas particuliers, mais qui doé #&ttégrée dans un GCM et produise des
résultats pertinents pour toutes les situations rencesitsér le globe. Nous reviendrons donc en détails
sur les paramétrisations du modéle LMDZ4 au fil des chapigesur la description des améliorations
apportées au cours de cette thése.

1.3 Organisation de la thése

Cette theése est centrée sur I'étude des processus physigngélant le cycle diurne des nuages
convectifs, peu profonds et profonds, et sur 'amélioratie leur représentation dans un modeéle global
de circulation générale. Le premier objectif est d'intriddes nuages dans une paramétrisation exis-
tante de la couche limite convective. Le second est d'atilce cadre pour étudier la transition entre
la convection peu profonde et la convection profonde, massiapour aborder des questions relatives
au transport de polluants dans I'atmosphére. Pour celag commencons par essayer de mieux com-
prendre les processus en jeu a partir d'une recherche grblibique des études passées basées sur des
observations ou des simulations haute résolution. Nousaenstnous méme un pied dans le domaine de
I'étude des processus par I'exploitation de simulationgéaésolution de nuages de couche limite. Puis,
nous proposerons une formulation d’'une paramétrisatiola deuche limite nuageuse, ainsi que de son
couplage avec une paramétrisation de convection prof@rmse focalisant sur 'amélioration du cycle
diurne des mouvements convectifs et des nuages.

Les développements effectués seront testés pour dif&reminfigurations du modeéle, et évalués a
partir d'observations et de résultats de modéles plus héstdution. Lesmoyens d’étudedisponibles
pour I'évaluation du modeéle ainsi que le type d'observatiende modéles utilisés sont présentés dans
le chapitre 2.

Les chapitres 3 et 4 sont dédiés a la compréhension et a lalisadid desprocessus de couche
limite et desprocessus nuageuxApres avoir décrit les structures de la couche limite cotive a I'ori-
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gine de la formation des cumulus, nous verrons les difféseapproches existantes afin de représenter
I'effet de ces cumulus de couche limite sur la circulatioangte-échelle dans les modéles de climat.
Nous introduirons alors dans une paramétrisation reptésede fagon unifiée la turbulence de petite
échelle et les structures d’une taille comparable a la bawte la couche limite les processus relatifs
a la formation des nuages. Le modéle du thermique de Houtdih €002) deviendra alors le modéle
du thermique nuageux. L'accent sera mis sur la représentat I'évolution de la couche limite et de
la couverture nuageuse au cours d’'une journée, en compgasarétsultats du modele a des observations
ou des résultats de modéles plus haute résolution. Dansjgtich4, nous verrons comment exploiter
plus avant des simulations haute résolution de la couchitelieb des nuages, pour a la fois mieux com-
prendre les processus mis en jeu, et améliorer la reprdsemties processus clef dans la paramétrisation.

Dans le chapitre 5, nous nous intéresserons au cycle di@siauwhges convectifs profonds, et a son
lien avec le cycle diurne des cumulus de couche limite. Noudiérons alors ldransition entre cu-
mulus et cumulonimbus En analysant les conditions de déclenchement et de nraiiiéa convection
profonde, nous proposerons un couplage entre le modélesduitfue nuageux et une paramétrisation de
la convection profonde développée indépendamment au asdie de Météorologie Dynamique. Nous
verrons aussi que les processus de la couche limite nuageusant pas les seuls processus a jouer un
rble décisif dans le développement de la convection prafandcours de la journée. Une nouvelle fois,
le modéle sera évalué a partir de simulations plus hautéutéso d'un cas idéalisé de cycle diurne de
convection profonde au-dessus des continents.

Le chapitre 6 est consacré a I'exploitation du modéle duntigare nuageux pour I'étude des-
naches convectifs issus des feux de biomasseous avons vu que la couche limite assurait le relais
entre les émissions de surface et la moyenne et haute ttofresp.e modéle du thermique nuageux
est construit pour améliorer le transport d’eau et de chialens la couche limite, et apparait donc un
candidat sérieux pour représenter le transport de @§eté par les feux de végétation. Du point de vue
de la paramétrisation, ce travail revient a tester le modeéltermique nuageux sur un cas extréme, pour
lequel les forcages en surface sont trés forts et les nuagesias, appelés “pyroclouds”, peuvent parfois
atteindre la tropopause. Nous proposerons une méthodearptaliser le modéle du thermique nuageux
a partir des caractéristiques des feux, et la testeronsuapemier temps sur des situations 1D simples,
afin d’'identifier les paramétres qui contrdlent la hauteimjdttion des émissions. Des simulations 3D
idéalisées du transport de @®mis par les feux de biomasse dans les Tropiques serontepsésen-
tées pour voir si le modéle reproduit la différence de cotreéion de CQ entre la fin et le début de la
journée observée dans la haute troposphere par I'analydersees satellite (Chédin et al., 2005).

Enfin le chapitre 7 reviendra sur les conclusions des divigre@s de cette étude et sur les perspec-
tives gu’elle offre.
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Chapitre 2

Moyens d’étude

La compréhension des processus de couche limite et nuagege par I'analyse combinée d'ob-
servations, d'études théoriques et de simulations numesigCette étude se place du cboté de la modé-
lisation. Si elle reste relativement éloignée du monde tsemations, elle n’en est pas complétement
découplée. Dans un premier temps, nous nous basons susldtsi® de diverses études exploitant des
observations pour comprendre les processus que nous ohseréhmodéliser. Dans un second temps,
nous évaluons les paramétrisations par comparaison a dééleschaute résolution sur des cas spé-
cifiqgues, construits a partir de campagnes d’observatiBnéin, nous utilisons aussi directement des
observations faites sur un site de mesures pour évalueptéasentation par le modele du cycle diurne
des nuages sur plusieurs jours consécutifs. Nous préseitidas campagnes d'observations et les sites
de mesures auxquels nous nous référerons tout au long dése. tNous en profitons également pour
évoquer des bases de données récentes, que nous n'explué®ici, mais qui sont prometteuses pour
une meilleure compréhension des processus qui nous isédtedNous présentons ensuite les équations
d’évolution des variables d’état de I'atmosphére et lefdbhts types de modéles utilisés au cours de
cette étude pour les résoudre. Enfin, nous abordons lesetifés approches d’évaluation des modéles
dont nous disposons.

2.1 Les observations disponibles

2.1.1 Campagnes d’observations des nuages de couche lingteles systémes précipitants

Les campagnes d'observations sont I'occasion de déployeuh ensemble d’instruments sur un site
pendant un intervalle de temps restreint en vue d’'étudigoranessus particulier. Plusieurs campagnes
passées ont permis d’enrichir les connaissances sur leegaas impliqués dans le cycle diurne des
nuages et sur leur modélisation. La compréhension de cesgsos devrait étre encore améliorée grace
a des campagnes plus récentes, dont certaines se sonté@éraul cours des trois derniéres années.
Différents cas d'étude, construits a partir de campagneganes ou récentes, sont utilisés dans la suite
de ce document.

Les nuages de couche limite et les cas BOMEX et ARM

De nombreux sites de mesures observent les propriétés pedumide fagcon routiniere, mais peu de
campagnes ont été dédiées a I'étude des processus imptigngéda formation des cumulus de couche
limite. Cela limite malheureusement les connaissancesessujet et ne permet pas d’établir de généra-
lités, car les cumulus se forment dans divers endroits et daverses configurations. Dans notre étude,
nous allons nous appuyer plus particulierement sur deuatsins étudiées lors de campagnes d’étude
des cumulus : une sur océan et une sur continent.
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FiG. 2.1 —Déploiment de bateaux fixes pendant BOMEX (issu de Nittdy)197

La campagne BOMEX (Barbados Oceanographic and MeteoaalbBikperiment) s'est déroulée en
mai et juin 1969 pres de I'lle de la Barbade dans la mer desilégaral es nuages observés sont des
cumulus d'alizé, dont I'impact sur la dynamique de I''TCZser la circulation de Hadley est encore mal
compris. Des mesures ont été effectuées a partir de bateasxpendant les différentes phases de I'ex-
périence (fig. 2.1). Pendant la phase 3, du 22 au 30 juin,Uat&ih est quasi-stationnaire, et une couche
bien mélangée seche est surmontée d’'une couche nuageiadreirssirmontée d’une forte inversion de
température. Des radiosondages effectués entre la sutéatzemer et 500 mb avec une résolution de
10 mb toutes les 90 minutes, donnent la température, I'hiténéd les vents dans la couche limite. Les
flux de chaleur latente et sensible en surface sont estimé8 &inT?2 et 8 W. nT 2 respectivement.
C’est cette phase quasi-stationnaire qui a été la plus &el{Nitta et Esbensen, 1974; Nitta, 1975), et
qui est a l'origine du “cas” BOMEX mis en place dans le cadrgocthgramme GCSS.

Au-dessus des continents, les conditions sont loin d'éaosnaires et le développement des cu-
mulus suit un cycle diurne marqué. Ce phénomeéne a plus pigtement été observé sur le site ARM
(Atmospheric Radiation Measurement Program) dans lesdgsplaines américaines en Oklahoma le
21 juin 1997. Ce jour-la, les instruments du site ARM ont&tffié des sondages de température et d’hu-
midité de I'atmosphére toutes les 3 heures. Lidars et raglicga ont mesuré les caractéristiques des
cumulus. Une couche limite convective séche se dévelopmmans de la matinée, au fur et a mesure
gue les flux de surface croissent. Puis une couche nuagefmengeau sommet de la couche mélangée
et s'épaissit au cours de I'aprés-midi. La couverture nuagest maximale vers 15h et d’environ 40 %.
Cette situation est typique du développement de cumulusale temps au-dessus des continents et est a
I'origine du cas ARM (également mis en place dans le cadre@8%). Le cas est construit en imposant
les flux de surface, avec des valeurs faibles au lever et atheodu soleil, et des valeurs maximales vers
midi de 500 W. nT2 pour le flux de chaleur latente et de 140 W-fipour le flux de chaleur sensible.

La convection continentale et le cas EUROCS

Le projet EUROCS (EUROpean Cloud Systems research prajgublur objectif d’améliorer la re-
présentation des systéemes nuageux dans les modéles deglimaux et régionaux. Dans le cadre de
ce projet, un cas d'étude a été mis en place a partir d’obsengaréalisées sur le site ARM pendant
guatre jours consécutifs du 27 au 30 juin 1997. Pendant catseqgjours, la convection peu profonde
le matin se développe en convection profonde au cours deébapidi avec de fortes précipitations. A
partir du ler jour observé, un cas idéalisé de cycle diurna denvection au-dessus des continents a été
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mis en place (Guichard et al., 2004), pour faciliter lesntdenparaisons de modéles. Le cas est défini
par des flux de chaleur sensible et latente en surface, aiaseq tendances advectives de température et
d’humidité. Il a également été repris par le groupe de ttAV&4 de GCSS pour I'étude du cycle diurne
de la convection. Nous I'appelerons le “cas” EUROCS.

Périodes d'observations intensives de la campagne AMMA

Au cours de I'été 2006 se sont déroulées les périodes d\aditsams spéciales (SOP) de la campagne
AMMA (Analyse Multi-disciplinaire de la Mousson Africainesn Afriqgue de I'Ouest. Motivée par la
sécheresse au Sahel au cours des années 1970-90, la carApdigidea pour objectif d'étendre les
connaissances sur la mousson en Afrique de I'Ouest en vaeétiarer les prévisions météorologiques
et climatiques dans cette région, mais aussi de faire lestiére la variabilité climatique et les ressources
en eau, I'agriculture et la santé.

De nombreux instruments de mesure ont été déployés suratiffésites notamment a Niamey (Ni-
ger), Djougou (Bénin), Ouagadougou (Burkina-Faso) et DéRénégal). Radars, lidars et radiomeétres
ont fonctionné a Niamey pour mesurer les caractéristiqeekatmosphére et de la surface, la concen-
tration en aérosols et les propriétés des nuages. Le raddSRAD installé a Djougou a mesuré les ca-
ractéristiques des systémes précipitants. D’autresuim&nts ont été embarqués a bord d’avions comme
le lidar LEANDREZ2 qui estime le rapport de mélange de la vapéeau et le radar-lidar RALI dédié a
I'observation des enclumes au sommet des systémes cdav&atiavions de différents pays, effectuant
des vols dans la couche limite ou a plus haute altitude, cadijié la région. Enfin, des ballons ont été
lachés pour mesurer la dynamique de la couche limite, oureri@@oncentration en ozone.

Chacune des SOPs a été dédiée a une phase différente de Bomoles SOP1 a I'établissement de la
mousson (juin), la SOP2 au régime établi de mousson (j&ithéit) et la SOP3 au retrait de la mous-
son (septembre). Une SOPO a également eu lieu pendant ¢en saishe précédente (janvier-février),
pour mesurer notamment la concentration et les propriégdésadrosols et autres émissions des feux de
biomasse a cette saison. Ces périodes d'observationsalgséentrent dans le cadre d’'une campagne
d’'observations a plus long terme entre 2001 et 2010, ave®bssrvations renforcées entre 2005 et
2007.

L'ensemble des observations récoltées au cours de I'ég@ @iikstituent une base de données qui doit
désormais étre explorée et analysée et qui devrait notabrpeanettre une meilleure compréhension des
processus de couche limite, de formation des systémesatdavet de leur développement possible en
lignes de grain (fig. 2.2).

2.1.2 L'observation de la couche limite et des nuages au SIRT

Le SIRTA (Site Instrumental de Recherche par Télédéteddibnosphérique), situé sur le site de
I'Ecole Polytechnique a Palaiseau, est un site de mesudi§ dé'observation des nuages, des aérosols
et des flux radiatifs. Des instruments comme des lidars rsama radiométres observent régulierement
les processus atmosphériques dans les basses couchamdeplaere : dynamique de la couche limite,
formation et microphysique des nuages, précipitationsysads et concentration d’ozone. Le type de
mesures facilement comparables aux sorties de modélesroemt la température et 'humidité de la
couche limite, la hauteur de la couche limite, ainsi que lesumes de base et hauteur des nuages et
de la couverture nuageuse. Un exemple d'observationsééaliau SIRTA le“l avril 2003 est donné
fig. 2.3. Les nuages sont détectés au cours de la journée mdde RASTA et le lidar LNA. On voit
gue le radar permet de détecter des couches nuageuseegpaigtis que le lidar détecte les couches
les moins opaques. L'analyse corrélée des deux signauxep@ienrestituer avec plus de précision les
nuages formés ce jour-la (fig. 2.3c).

Des campagnes d'observations intensives ont égalemardadiSIRTA. C'est le cas de la campagne
VAPIC (SIRTA water VApor Profiling Inter-Comparison) quiysést déroulée du 18 mai au 17 juin 2004.
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FIG. 2.2 —Ligne de grain matérialisée par le soulévement de poussi¢igassage d'un front de rafales
en Afrique de I'Ouest (photo de Francgoise Guichard).
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FIG. 2.3 —Couches de nuages observées au SIRTA ladril 2003. Coupe verticale de la réflectivité
du RADAR RONSARD (en dBZ) (a) et de la puissance rétrodiffus&tDdAR LNA (b), nuages déduits
de la synergie des observations LIDAR-RADAR (c) (issu de éleeéit al., 2005).
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Dans un premier temps, I'objectif était d'évaluer et de lm&l les instruments de mesure utilisés en
comparant les observations in-situ entre elles mais audss dbservations satellite. Dans un deuxiéme
temps, des observations intensives (lidar nuages-aérasdiosondages et mesures de flux) ont restitué
les caractéristiques des nuages et de la couche limitégydatement son contenu en vapeur d'eau,
champ crucial pour comprendre la formation des nuages etyd#émes précipitants. Cette campagne
a notamment permis de tester les instruments déployés [RIEA lors de la campagne AMMA. Les
situations observées au cours de la campagne VAPIC présqrge de cas de cumulus bien dévelop-
pés. Nous ne présenterons pas de comparaisons de mode&leseavebservations dans ce document.
Cependant, j'ai participé a I'évaluation du modéle de ceulimite séche de Hourdin et al. (2002) au
cours de la campagne VAPIC (Coindreau et al., 2007). D’awteenpagnes menées au SIRTA devraient
permettre d’évaluer la capacité des modeles a représargtgmdcessus de couche limite. C'est le cas
par exemple de la campagne PARISFOG, qui s'est déroulée€"dnokrembre 2006 aucl avril 2007

au SIRTA et a Météo-France, et qui était dédiée a I'étude duilteird. Pendant cette période, en plus
des observations par lidars, radars et radiometres, desoamlages ont été effectués toutes les 3 heures
pour suivre I'évolution de la couche limite, et un ballon tthp permis d'échantillonner finement les
structures locales au sein de la couche limite nocturne.

2.1.3 Les satellites

Les satellites météorologiques en orbite géostationraiteur de la Terre permettent I'observation
du déplacement des masses d'air depuis I'espace sur pluségions du globe. C’est le cas notamment
des sept satellites de la famille METEOSAT lancés depuis’ 192ux satellites seconde génération
(MSG), avec a leur bord des instruments plus sophistiquéiset@ plus récemment mis en orbite, et
transmettent des images tous les 1/4 d’heure.

Depuis 1982, le projet ISCCP (International Satellite @ldtiimatology Project) collecte les me-
sures effectuées a bord des satellites météorologiquasdgduire la distribution globale des nuages,
leurs propriétés, et leurs variations diurnes, saisorniét interannuelles. Les données obtenues sont un
outil précieux pour étudier I'impact des nuages sur le bikadiatif.

Les satellites basse-altitude constituent une autre cadéde satellites. Parmi eux, les satellites
héliosynchrones ont une orbite leur permettant de repassdessus d'un point donné de la surface du
globe ala méme heure solaire locale. C'est le cas des ssgalbnstituant I'A-Train (fig. 2.4), qui passent
'un aprés l'autre au-dessus de I'équateur vers 13h30 Heuede. Toutes les techniques d’observation
de I'atmosphére terrestre sont mises en oeuvre a bord datediftas, qui se suivent dans un intervalle de
guelgues minutes, ce qui permet d’étudier les interacteriee rayonnement, nuages, aérosols et cycle
de I'eau. Parmi ces satellites, AQUA s’interesse plus palifrement au cycle de I'eau et AURA a la
qualité de l'air. Les deux autres se focalisent davantagkespropriétés des nuages : PARASOL observe
leurs propriétés radiatives et microphysiques et CLOUD®&AStructure verticale des nuages de glace
et des nuages suffisamment épais. En 2006, le satellite GGQIfloud-Aerosol Lidar and Infrared
Pathfinder Satellite Observation) a rejoint en orbite cestrgusatllites. Le Lidar a bord de CALIPSO
permet dorénavant de restituer en plus les propriétés elidagtbutions verticales de nuages fins et des
aérosols. CALIPSO apporte donc une contribution essénti@ins la connaissance des caractéristiques
tri-dimensionnelles des nuages et des aérosols, et déiraiivancer les études sur leur impact radiatif.
Ces connaissances permettront a terme d’améliorer leuégeptation dans les modéles de climat. Le
dernier satellite de I'A-Train, OCO (Orbiting Carbon Obgatory), devrait étre lancé en 2008 afin de
restituer la concentration en G@e I'atmosphére.

Dans notre étude, nous n’exploiterons pas d'observatiatellige. Mais il faut garder en téte que
leur utilisation peut étre précieuse pour évaluer les maxi@ll’échelle globale, méme si la restitution des
champs observés par satellite n'est pas directe, et inglignalyse complexe de données brutes.
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Fic. 2.4 —'Vue d’'artiste’ de la constellation des satellites de I'faih.

2.2 Thermodynamique et équations d’évolution

Avant d'aborder la question de la prise en compte des praseds couche limite et des nuages
dans les modéles, nous pensons qu'il est utile de rappetarelonent quelques notions de base sur la
thermodynamique d’une particule d’air nuageuse. Cela pediintroduire au passage les variables et
les notations utilisées tout au long de ce document, mass diexpliquer certains concepts a la base de
I'étude de la convection nuageuse, comme celui de la flditiabu de l'instabilité conditionnelle. Pour
une introduction plus compléte aux notions utilisées l@d'étude de la convection peu profonde, on
peut se référer par exemple a Emanuel (1994) ou Siebesm@)(199

2.2.1 Caractéristiqgues d’'une particule d’air

Considérons une particule d'air atmosphérique de pregsiae températurd” et de masse volu-
mique p, contenant une certaine proportion d’air sec (repéré phatlee 'd’ pour dry en anglais) et de
vapeur d'eauf = pg + py). Supposons que la particule d'air s’éleve sans échangehmnateur ni hu-
midité avec son environnement (transformation dite adigba). On définit 'humidité spécifique de la
particule parg, = ”7”. L'humidité spécifique a saturatian est la quantité maximale d’eau vapeur que la
particule peut contenir a une pression et une températuneéés. Au dela de,, il y a formation d’eau
liquide (g;) dans la particule : c’est le processus de condensationrdgegsus dégage de la chaleur. Le
rapport de 'humidité spécifique a 'humidité a saturatidn= ¢, /q, est appelé humidité relative.

Pour étudier la formation des nuages, on définit par commatbs variables qui sont conservées
lorsqu’une particule d'air s'éléve puis condense. Poua,céfaut inclure les éventuels puits et sources
de chaleur et d’humidité dans la définition de ces varialfescours de son ascendance, les propriétés
de la particule sont affectées par les changements de gmes@nsi que par un éventuel changement de
phase.

En absence de précipitations et de glace, la condensafaxieafe contenu en eau vapeur de la particule
g, €t son contenu en eau liquigde Le contenu en eau totale, = ¢, +¢; est lui conservé. La température
de la particule est affectée a la fois par le processus deecsation mais aussi par les changements de
pression. La prise en compte des effets de pression se fa@\ars de la température potentielle :

o =12 2.1)
p
aveck = R;/C, (R, est la constante des gaz parfait§'gta capacité spécifique a pression constante de
I'air sec).6 est la température qu’aurait une particule d'air insatwedetinpérature T située au niveau de
pressionp si elle était amenée a la pressignpar transformation adiabatiqué.est conservée au cours
d’'une transformation adiabatique sans changement de.phase
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Une grandeur traditionnellement utilisée pour I'étude’demosphére humide est la température poten-
tielle équivalentd.. 6. est la température potentielle d’une particule d’air damtarait condensé tout
le contenu en eau, et qui se serait réchauffée par le dégagemehaleur latente associée. On a :

Leqy
0. =10 2.2
exp( CpT) (2.2)
A la place dgl., on utilise souvent la température potentielle liquiderdéfpar :
LUQl
0, =10 2.3
= bexp(z) (2.3)

6, est la température d’une particule ramenée adiabatiquealenpressiom, aprés avoir évaporé tout
son contenu en eau liquidé. et #; sont conservées lors d’'une transformation adiabatique eweden-
sation. Par rapport &, 6, présente I'avantage d’'étre égalé an absence d’eau liquide, et les valeurs de
r; sont telles, qu’on peut utiliser la définition linéariséefige

o Lle
C,0

0, =120 (2.4)
Dans la réalité, les particules d’'air ne s’élévent pas derfagliabatique car elles se mélangent avec

I'air environnant. La comparaison des caractéristiquéectfies de la particule et de celles qu’elle aurait

si elle s’était élevée de fagon adiabatique permet d’évales processus de mélange.

Les deux variables conservatives classiquement utiligéasl’'étude de la physique des nuages sgnt

etd;. Au lieu def ou§,, on utilise parfois I'énergie statique humide définie par :

h=C,T + gz — Lyq (2.5)

gui est aussi une variable conservée lors de transfornsatidiabatiques saturées ou ngr0).

2.2.2 Stabilité locale de I'atmosphére

Le phénoméne de convection est relié a la stabilité de I'spheére. Lorsqu’une particule de masse
volumiquep, se déplace sur la verticale, elle est soumise a la force dalfilite massique définie par :

=gt (2.6)

ou la barre désigne une moyenne sur I'environnement. Commésence d’eau liquide affecte la densité
de la particule, on introduit la température potentiellguglle :

0, =6(1+0.61q, — q) 2.7)

6, est la température que devrait avoir une particule d’aipgers avoir la méme densité que la particule
d’'air humide considérée. A une pression donrtgeest inversement proportionnelle a la densité de la
particule, et caractérise donc la flottabilité de la patéicCela nous permet d’écrire :

evp _9_1)

- (2.8)

Y=g
Cette définition montre que plus le contenu en eau vapeuedianticule est grand, plus cette particule
est flottante. La présence d’eau liquide, en revanche, anignie densité de la particule et réduit sa
flottabilité. En I'absence de condensatiép,est également une variable conservée. Mais ceci n’est plus
vrai dans le nuage.
Nous avons vu que lorsqu’une particule d'air s’éleve adigbament, sa température diminue sous
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I'effet du changement de pression. Son taux de refroidissgravec I'altitude Iy, 'd’ pour dry) peut
étre calculé par conservation de I'énergie statique. 8iredl condense pas, ona:
dT,
I'y=-——2L~10K. km™! (2.9)
dz
Si jamais elle condense, du fait du dégagement de chaleagidsson taux de refroidissemeift,(, 'm’
pour moist) sera plus faible, soit :
Lg>Tm~65K. km™! (2.10)

mais la valeur dd",,, dépend fortement de T. Si le gradient local de températutaelie d’une atmo-
sphére insaturée (saturée) est supérieliy &l',,), 'atmosphére est stable, ce qui signifie qu'un petit
mouvement vertical d'une particule vers le haut va rendréokiabilité de la particule négative et la
forcer a redescendre (et inversement). En revanche, salfiggt local de température virtuelle d’'une
atmosphére insaturée (saturée) est inférielip &,,,), 'atmosphére est instable, ce qui signifie qu’un
petit mouvement vertical d’'une particule vers le haut vadrena flottabilité de la particule positive,
et elle continuera a s’élever. Si le gradient vertical deasphére est localement compris erifyeet
TI',,, alors, on est dans le cas d’'une instabilité conditionnaleet endroit, I'atmospheére est stable pour
des particules insaturées mais instable pour des padicalirées. L'instabilité conditionnelle est une
propriété typique des couches nuageuses. On reviendresaphséquences de cela sur la convection
nuageuse dans les prochains chapitres.

2.2.3 Les équations d’évolution

Les équations régissant I'évolution de I'état de I'atmasphsont I'équation d’état et les équations
de conservation de la masse, du moment, de la chaleur etuuitifié (voir Stull, 1988). Les variables
pronostiques sont les trois composantes de la vitessemf@tature potentielle liquidé, et I'humidité
spécifique totale;. On rappelle I'équation d'état des gaz parfaits :

p = pRT, (2.11)

ou R est la constante des gaz parfaits.
Pour décrire un écoulement turbulent, on distingue lesatiaris grande-échelle des fluctuations
turbulentes. Ainsi, toute variab¥ est décomposée selon :

V=040 (2.12)

ou ¥ est la moyenne d’ensemble deet U’ représente les fluctuations sous-mailleldpar rapport a la
moyenne.
La décompostion des équations de Navier-Stokes donneakiégud’évolution du moment moyen :

owi 0w 1 0p au;u;

ot "oz, poT;,  ox; (243

ou X; est la ieme composante des forcages externes au systétmanira force de gravité et celle de
Coriolis, le second terme de droite est la force liée au gradie pression et le dernier terme représente
l'impact des fluctuations sous-maille, qui ne sont pas t&sopar le modéle.

Le gradient de pression dans les directions horizontategpgime en fonction du vent géostrophique
selon :

10p_
;a = fc'l)g (214)

o | op
] (2.15)

pdy
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ou f. est le paramétre de coriolis.
Pour un écoulement grande-échelle, I'équation de mouvesoeta verticale est dominée par I'équi-
libre entre le gradient de pression vertical et la force deidg :
o
9, =~ P9 (2.16)
z
C'est I'équilibre hydrostatique. Cependant, a I'échellenchuage, cet équilibre n’est pas vérifié a cause
de fluctuations de masse volumique ou de forts gradientsitoda pression. Dans ce cas, une approxi-
mation classique consiste a négliger les fluctuations desfmme dans tous les termes de I'équation 2.13
sauf sur I'effet des forces de flottabilité. C’est I'appnmetion de Boussinesq :
/ 9/
L__ D (2.17)
p Oy
ce qui traduit le fait gu’'une particule d’air plus chaude dmgaleur moyenne est aussi moins dense.
Viennent s’ajouter les équations de conservatioi;dt 6, :

oF _ OF 1 0puq;
ot 7 oxy " p Omj
et
00, 00, 1 0pu;,
ot U ox; b p Ox; (2.19)

ou F' représente les différents puits et sources, comme legpitamns ou la formation de glace poyr
et les flux radiatifs pou#;.
Le systeme d’équations est enfin complété par I'équatiorodservation de la masse :

dp _ Opu;
% = B (2.20)

Dans I'approximation de Boussinesgdisparait de ces trois équations.

2.3 Les modeles numérigues

La résolution analytique des équations ci-dessus a peemsattre en place les premiers modéles de
nuages. Avec l'augmentation de la puissance des moyendals, ¢@s modéles numériques ont pris de
plus en plus d’'importance, permettant de résoudre cesiégaaur des domaines de plus en plus larges
et des périodes de plus en plus longues. Pour résoudre iexpient tous les mouvements turbulents
dans la couche limite, il faudrait intégrer le systéme d'a@ns avec une résolution inférieure a la taille
des plus petits tourbillons. L'échelle des cellules tugniks de la couche limite variant de quelques
kilométres a quelques millimetres, la puissance de caleslaidinateurs est loin de pouvoir relever un
tel défi. Selon la résolution utilisée, I'effet des processlits sous-maille doit donc étre paramétrisé a
'aide d’équations supplémentaires. On distingue géaéraht trois types de modeéles de résolutions
différentes, qui sont associés a des types de paramétrisatifférentes.

2.3.1 Les simulations des grands tourbillons

Si la turbulence a lieu a différentes échelles dans la coliofite, ce sont les structures les plus
grandes qui assurent I'essentiel du transport de chaldwnrddité et de moment dans I'atmosphere, les
tourbillons les plus petits ayant surtout un effet dissfpates simulations des grands tourbillons (ou
Large Eddy Simulations, LES) résolvent explicitement legctures les plus grandes et paramétrisent
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FiG. 2.5 —Visualisation 3D d'un champ de cumulus simulé par LES sualeBROMEX (récupérée sur
le site de GCSS : www.gewex.org/gcss.html).

I'effet net des tourbillons plus petits sur la circulatigkujourd’hui, les moyens de calcul permettent de
réaliser des simulations sur des domaines de quelguesétilesnde coté et de hauteur avec une centaine
de points dans chaque direction, soit une résolution ddrkode 20 a 50 m. Le pas de temps utilisé est
de 1 a 2 s pour des simulations de quelques heures. Etantatanrésolution utilisée, ces modeéles sont
non-hydrostatiques. Depuis les premiéres simulationg deliche limite seéche (Deardorff, 1970), puis
nuageuse (Sommeria, 1976), de nombreux modeéles de ce typeéatéveloppés. Pour un état de 'art
sur la question, on peut se référer a des études récentésrddmparaisons de modeéles LES (Stevens
et al., 2001; Brown et al., 2002; Siebesma et al., 2003). L&2fydonne un exemple de champ 3D de
cumulus simulés par LES sur le cas BOMEX. Les processusmaille paramétrisés dans les LES sont
la diffusion turbulente, généralement prise en compte tEs0is directions de I'espace (alors que seule
la direction verticale est considérée a plus grande éghetlais aussi la microphysigue des nuages.

Les simulations LES permettent donc de simuler I'évolut@nde la couche limite turbulente, et d'étu-
dier I'évolution temporelle de ses caractéristiques. Lifér@ntes intercomparaisons ont montré que les
modeles étaient capables de reproduire des situationtigsate situations observées aussi bien dans
des cas clairs que dans des cas de cumulus ou stratocumapendant, les LES restent une simplifica-
tion de la réalité, et les résultats peuvent dépendre desrgdrisations utilisées ou de la résolution. De
facon générale, les LES reproduisent de fagon plus satisfa la thermodynamique et la structure de
'atmosphére que les caractéristiques des nuages. Lesepiadion des couches limites stables reste de
plus problématique (Moeng, 1998). Si les LES apportent umptément indispensable aux observations
pour la compréhension des processus, elles ne peuventspashigtituer totalement.

Nous reviendrons sur I'apport des LES pour I'étude des msue de couche limite et des nuages dans
le chapitre 4.

2.3.2 Les modeéles explicites de nuages

Les LES tournent généralement sur des domaines de quelipreettes de hauteur, simulant I'écou-
lement dans les basses couches de I'atmospheére. Pour seodéfi nuages plus étendus, associés par
exemple aux orages, il faur élargir le domaine d’étude etdbiminuer la résolution utilisée. Les mo-
deles permettant de résoudre explicitement la convectiageuse dite profonde (jusqu’au sommet de
I'atmosphere) sont appelés Cloud Resolving Models (CRM)résolution horizontale des CRM est
de quelques centaines de métres a 1 ou 2 km et la résolutitinalerde 50 m a 1 km. Les échelles
de temps traitées vont de quelques heures a plusieurs foessmodéles sont non hydrostatiques. Les
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processus paramétrisés sont la turbulence de couche kmldemicrophysique des nuages. Contraire-
ment aux LES, en plus de la condensation et des précipitatiamprise en compte de la phase glace est
importante pour la représentation des orages. De plusgledes convectives de la couche limite sont
mal résolues, ce qui limite la bonne représentation desepeus de couche limite si une paramétrisation
des structures turbulentes de I'échelle du kilométre rpastajoutée a la paramétrisation de la diffusion
turbulente. Linitialisation du modéle est un point déticBlle peut se faire par I'utilisation de champs
3D observés a des échelles fines. Les domaines utilisés pentnikétude de cellules orageuses, mais
aussi de fronts et de lignes de grain. Les CRM permettentldiit d’étudier les processus relatifs a cer-
tains phénoménes physiques. Par exemple, ils permett&totdir I'impact de la convection nuageuse
sur la circulation grande-échelle (Guichard, 1995), oweacl’analyser les processus de mélange entre
des cumulus congestus et leur environnement (Carpentér £088). Ainsi, comme les LES, les CRM
apportent un complément important par rapport aux obsenatlLes nuages sont résolus explicitement
et une résolution spatiale et temporelle plus fine peut &ttennie. Les processus paramétrisés étant en
grande partie les mémes dans les CRM et les LES, ces deuxdgmamulation sont souvent effectuées
avec le méme modéle informatique, utilisé avec une résoludifférente, et en activant des paramétri-
sations différentes. Tout comme les LES, les résultats idadations CRM doivent étre analysés avec
précaution, en combinaison avec des observations. MaiSRds peuvent aussi étre utilisés dans des
cadres idéalisés afin de mener des études de sensibilité.

2.3.3 Modeéles de Circulation Générale

Dans les modéles de circulation générale, la résolutioizdimiale est de I'ordre de quelques di-
zaines a quelques centaines de km et la résolution vertieatpielques centaines de métres a plusieurs
kilométres. Dans ces modéles, les processus sous-madlamgtriser incluent donc la convection nua-
geuse, la microphysique des nuages, la couverture nugdausebulence de couche limite mais aussi
le rayonnement et tous les processus sous-maille que larpvendre en compte (orographie...). Le pas
de temps est de plusieurs dizaines de minutes.

Le modele de circulation générale LMDZ utilisée dans céttsé correspond a la seconde génération
d'un modéle de climat développé depuis une trentaine desiaé LMD et décrit initialement par Sa-
dourny et Laval (1984). Le Z fait référence a la capacité dfmement de la grille horizontale du modéle
sur une région choisie. Le principe de fonctionnement duétedst schématisé sur la fig. 2.6. On diffé-
rencie la partie dynamique du modéle (intégration des énsatle Navier Stokes) de la partie physique
(paramétrisations sous-maille). Les équations de la dimasont discrétisées sur la grille 3D sphérique
par différences finies. Les scalaires (pression, tempeéradau vapeur et liquide) sont calculés au centre
des mailles tandis que les composantes du vecteur vitesseaoulées aux interfaces. C'est dans la par-
tie dynamique que sont pris en compte les échanges horizoatdre les mailles du modéle. En effet, la
grille physique peut étre considérée comme une juxtaposde colonnes d’atmosphére n’interagissant
pas entre elles. Chaque colonne “voit” un milieu suppostisitpiement horizontalement homogéne.
Cela permet de disposer d’'une version unicolonne du mo& & pour Single Column Model) que
I'on peut faire tourner sur un point spécifique du globe. Utfalors initialiser les variables physiques,
définir les conditions aux limites et spécifier un forcagengexéchelle, et le modéle peut tourner sans sa
partie dynamique.

La discrétisation verticale est donnée en coordonnéesdagar — p. La pression dans la coucle
est définie par :

P = AP+ B (2.21)

ou P, est la pression de surface et A et B sont tels fue- A; P prés du sol (épouse la topographie)
et P, ~ B; a haute altitude (proche des niveaux isobares). La réipartites couches verticales est ir-
réguliére. Elles sont plus fines pres de la surface : si onideres 40 couches, la premiére couche se
situe environ a 40m, les couches sont espacées d’enviran 88€re 1.5 et 3.5 km, et les couches les
plus hautes sont espacées de plusieurs kilometres. L&tistion temporelle s’effectue pour les simu-
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FiG. 2.6 —Schématisation du fonctionnement de LMDZ4 : séparatiorageitie dynamique 3D et de
la partie physique 1D, mode forcé/mode couplé, transpasttdeceurs (par Frédéric Hourdin).

lations climatiques avec un pas de temps dynamique de 3 esimfitun pas de temps physique d’'une
demi-heure. Larésolution spatiale est alors typiquemeiGoints en longitude et 72 points en latitude.

Le jeu de paramétrisations physiques de la version standdi” 4 du modéle (Hourdin et al., 2006)
inclue le schéma de transfert radiatif de Fouquart et Bo(#30) pour le rayonnement solaire et celui
de Morcrette et al. (1986) pour le rayonnement terrestre.dazamétrisations du bloc physique 'couche
limite-convection-nuages’ et leur développement sero@éggntées au fil des chapitres.

LMDZ4 peut tourner en mode “forcé”, en imposant I'évolutide la température de surface des
océans au cours du temps et en utilisant une repésentatipfiféde des processus de surface (bucket).
Lorsqu'il est intégré au modele de climat IPSL-CM4, il toeran mode couplé, en interaction avec des
modéles développés a I'lPSL d'autres composantes du sgstBmatique (le modéle d’océan ORCA,
le modele de glace de mer LIM, le modéle de végétation ORCHIDEMDZ4 traite également le
transport des traceurs (comme le £Cen les advectant de maille en maille mais aussi en premant e
compte le transport associé aux paramétrisations physidas mouvements turbulents et convectifs.
LMDZ dispose aussi de versions de la physique adaptées mmsphéres extra-terrestres (Mars, Titan).

2.4 Evaluation des GCMs

2.4.1 Climatologies

La premiére méthode consiste a faire tourner le GCM en 3D elwrgues périodes de temps (plu-
sieurs jours, mois, années) et d’en déduire des statistigueamps moyens, déviations standard, cor-
rélations... Les résultats obtenus sont ensuite compadés @bservations. Par exemple, il existe des
simulateurs permettant de calculer a partir des sortiesahlefe des variables telles qu’elles sont obser-
vées par un satellite. La fig. 2.7 montre justement une coamgmar des différents types de nuages (neuf
types définis a partir de la pression au sommet des nuagedeairdepaisseur optique) donnés par le
satellite ISCCP-D2 et le simulateur associé appliqué a LMIBD2n constate que le modéle reproduit de
facon raisonnable la distribution latitudinale des nudggsts mais surestime les nuages profonds aux
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FiG. 2.7 —Moyenne zonale annuelle des différents types de nuagespataison des résultats obtenus
avec le simulateur appliqué a LMDZ4 (trait plein) et les déas du satellite ISCCP-D2 (pointillés)
(source : lonela Musat).

moyennes latitudes. Globalement, le modele sous-estinenfent les nuages moyens et bas, excepté
les nuages les plus opaques. Ces biais du modeéle sont conantaipdupart des GCMs (Zhang et al.,
2005).

Cette approche est notamment utilisée dans des projeted@mparaisons de modeéles (par exemple
AMIP pour Atmospheric Model Intercomparison Project) etrpet de tester I'ensemble des paramétri-
sations couplées a la dynamique grande-échelle. Elle mgbeependant pas de distinguer I'effet des
différentes paramétrisations sur les résultats et d’aealgomment elles interagissent entre elles.

2.4.2 Configuration 1D

Pour évaluer les paramétrisations, on fait appel a la versid des GCMs. Elle permet en effet de
faire tourner une ou plusieurs paramétrisations sur ureno@ d’atmosphére en imposant les conditions
aux limites, faisant ainsi abstraction de la dynamiqueteCapproche permet de tester les paramétrisa-
tions sur des cas trés contraints, et de comparer les réssnlia seulement aux observations mais aussi
a des sorties de modéles plus haute résolution type LES ou.ERMffet, LES et CRM peuvent étre
utilisés pour déduire I'impact des cumulus et cumuloniméusla circulation grande-échelle, par I'in-
termédiaire des taux de chauffage et d’humidification aéspwariables facilement comparables aux
sorties de GCM. lIs fournissent également les profils de éatpre, de vapeur d’eau et d’eau liquide et
leur évolution temporelle. Mais surtout, ils permettentdéidation de variables internes aux paramétrisa-
tions, ce qui permet d'évaluer leur réalisme physique. L&Xi§ montre par exemple une comparaison de
la variation de la couverture nuageuse sur une journée obteur le cas ARM par plusieurs GCMs avec
celle obtenue par une simulation LES. Le modéle LMDZ n’apas participé a cette intercomparaison,
et nous allons le tester sur ce cas dans le chapitre 3.

Cette approche a donc donné naissance a des projets ddimigacaisons de modéles de différents
types, par exemple dans le cadre de EUROCS ou GCSS. La @i@dimite de cette approche est le
nombre limité de cas définis disponibles, et la difficulté daéraliser les performances d’'une paramé-

trisation sur un cas précis a n'importe quelle situations kinulations LES et CRM sont de plus trés
colteuses en temps de calcul.
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FiG. 2.8 —Evolution temporelle de la couverture nuageuse sur le cas ARMmparaison de plusieurs
GCMs a une simulation LES (la couverture nuageuse totala &S est en trait plein épais, la couver-
ture maximale en trait plein fin) (issu de Lenderink et alQ£0

2.4.3 Etudes régionales

Une approche complémentaire consiste a limiter les simonk&t3D sur une région donnée, en im-
posant des forcages grande-échelle issus d’analysesnmétfiques opérationnelles. Ces analyses sont
construites par assimilation d'observations sur uneegdifinie et avec un pas de temps donné. Il est
ainsi possible de contraindre LMDZ a suivre une situationémdlogique observée sur une région dé-
finie pendant une durée limitée. Pour cela, on utilise le nede mode zoomé-guidé. Le zoom permet
de raffiner la grille sur la région choisie (cf fig. 2.9). Le dage consiste a rappeler les champs météoro-
logiques (vent, température, humidité) vers les analyseSeahtre Européen (ECMWF), en ajoutant un
terme de relaxation aux équations du modele, de telle sage q

0X X4 - X

v F(X)+ — (2.22)
ou X représente un champ météorologique, F représenterditaé de la dynamique et de la physique
du modéle X est le champ analysé dans ECMWFraine constante de temps. Le choix©dpermet
de moduler 'effet des observations sur les simulations.eRample, on utilise souvent une constante
de temps plus petite a I'extérieur du zoom, pour contrairidreement la situation dynamique, et une
constante de temps plus grande a l'intérieur du zoom passdaies paramétrisations agir plus librement
sur les champs physiques.

Cet outil de validation des paramétrisations physiquegestenté plus en détails par Coindreau
et al. (2007). Un exemple d’évaluation de modéles est donnfadig. 2.10, sur laquelle les variations
saisonniéres du cycle diurne de la température et de I'hitémielative & 2 m obtenues avec différentes
paramétrisations physiques dans LMDZ sont comparées aodesvations effectuées sur le site météo-
rologique de Trappes (les résultats du modéle sont issusadeées de simulation entre 2000 et 2004).
Sans entrer dans le détail des simulations, on peut voirggagcdle diurne de I’humidité relative prés de
la surface est sous-estimé, surtout en été.

Nous utiliserons également cette approche dans le chapjiur évaluer différentes paramétrisa-
tions de la couche limite par comparaison avec des obsengatiffectuées au SIRTA.

Nous allons maintenant aborder plus précisément la madiélis des processus associés a la for-
mation des nuages. Les nouveaux développements des pasatigdts de LMDZ seront évalués en
configuration 1D a partir de LES et de CRM, et en mode zoom@éégaiipartir d’observations du SIRTA,
en gardant en téte I'enjeu final : faire tourner le modéle ederslimatique.
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FIG. 2.9 —Grille zoomée de LMDZ sur 2°E-48°N (SIRTA) pour une résabutie 48<32 (issu de Coin-
dreau et al., 2007).
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FiG. 2.10 -Comparaison entre des champs observés ('obs’) et simutisdifférentes paramétrisations
physiques dans LMDZ : Variations saisonnieres du cyclendiute la température a 2m (a gauche) et de
I'humidité relative a 2m (a droite) (issu de Coindreau et 2007).
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Chapitre 3

La couche limite atmosphérique convective
et sa parameétrisation dans les GCMs : Le
modele du thermique nuageux

Nous avons mis en avant dans l'introduction le réle toutipalier de la couche limite atmosphé-
rique dans le cycle diurne des cumulus. Nous revenons isi @tudétails sur les caractéristiques de la
couche limite et les structures qui y sont observées loetlguest convective. Cela permet de décrire les
structures a l'origine de la formation des cumulus et degmtss les conditions dans lesquelles ceux-ci
apparaissent. Nous entrerons ensuite dans le domaine ded@isation, en faisant le bilan des diffé-
rentes approches développées pour représenter les pre@ss®Ciés a la convection nuageuse de couche
limite dans les modéles. Cela nous ménera a I'approche edéluxasse, a laquelle appartient le modéle
du thermigue nuageux, que nous présenterons et valideamssla derniére partie de ce chapitre.

3.1 Lacouche limite atmosphérique convective

La couche limite atmosphérique se caractérise principahemar deux critéres : son caractére stable,
instable ou neutre, et I'origine des mouvements turbulelotst elle est le siege. La couche limite est
convectivement stable lorsque I'air prés de la surface lestfpoid que I'air qui le recouvre. Cela arrive
typiquement la nuit au-dessus des continents, mais aussiwag de la journée, lorsque de I'air chaud
est advecté au-dessus d’'une surface plus froide. La coumfie st instable lorsque la couche d’air la
plus chaude se trouve en surface et que des cellules carmseatpparaissent. On parle de couche limite
convective. Dans la couche limite, les mouvements turltsileont principalement générés soit par for-
cage thermique (chauffage du sol par le rayonnement splaoé par forcage dynamique (cisaillement
de vent en surface da a la friction). Dans notre étude, ndossakxclusivement nous intéresser a la
couche limite convective, dans laquelle le forcage thenmigst dominant.

3.1.1 La couche limite atmosphérique
Description

La couche limite atmosphérique convective est structur&e situe sous I'atmosphére dite “libre”.
On en distingue les différentes parties en considérant ofil pypique de température potentielle dans
la couche limite (fig. 3.1). Prés de la surface, on reconnaétaouche dans laquelle le profil de tempé-
rature potentielle est instable : c’est la couche de surfa@st dans cette couche plus chaude prés de la
surface que prennent naissance les cellules turbulentes et plus puissantes alimentent les cellules
convectives. Ces cellules, dont la partie ascendante egésbappelée 'thermique’, sont a 'origine du
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FiG. 3.1 —Vue schématique d'une couche limite convective avec f@mde cumulus ne dépassant pas
I'inversion. SH et LH sont les flux de chaleur sensible etaém surfaced est la température potentielle
etq '’humidité spécifique.

profil neutre de température potentielle dans la couchentfiangée. Au dessus de la couche mélangée,
la température potentielle augmente brutalement, définissne couche stable appelée couche d'inver-
sion. Au niveau de l'inversion, I'air de la troposphére éibplus sec, est entrainé dans la couche limite,
ce qui asséche les thermiques et stoppe leur ascensionldamsche mélangée, I'humidité n’est pas
toujours aussi homogene gue la température potentiellgrattient d’humidité subsiste parfois malgré
le mélange convectif. Mahrt (1976) explique cela par uneeation différentielle d’humidité particulié-
rement les jours de fort cisaillement positif, mais aussiyree croissance rapide de la couche mélangée
dans de I'air trés sec situé au-dessus. L'existence de déegtad’humidité peut influer sur I'apparition
des nuages, puisque le niveau de condensation est trékleendies changements d’humidité. Quant au
vent, il est en général relativement constant au milieu delehe mélangée, et connait une décroissance
logarithmique dans la couche de surface avant de s’annulguréace.

La couche limite convective continentale présente un agicime trés marqué. Aprés le lever du so-
leil, lorsque la température de I'air en surface devienésignire a celle de I'air dans les basses couches
de I'atmosphére, la convection se déclenche. De 9h a 13lutdedimite se développe souvent trés rapi-
dement, puis plus lentement jusqu’a atteindre un état epgasonnaire quelques heures avant le coucher
du soleil. Un peu avant le coucher du soleil, lorsque I'airserface refroidit, la turbulence faiblit et
les thermiques disparaissent. Mais les caractéristigoesnbdynamiques des basses couches restent
proches de celles de la couche mélangée en fin de journéet®n pesence d’'une couche résiduelle.
Au cours de la nuit, le bas de la couche résiduelle se stabiarfois les vents forcissent, donnant nais-
sance a un jet nocturne aux environs de quelques centaimastdes au-dessus de la surface. Ces vents
peuvent eux-mémes regénérer de la turbulence prés de é&sutfhumidité transportée dans la couche
mélangée dans la journée se retrouve dans la couche résjdieebjui peut donner des conditions plus
favorables a la formation de nuages dans la couche mélaagéerisuivant. Pendant la nuit également,
une forte inversion se développe dissipant tous les nuagdsauteur de la couche limite varie donc au
cours de la journée : de quelques centaines de métres pdadauit, lorsque I'atmosphére est stable, a
quelques 2 a 4 km dans I'apres-midi. Cela est moins vrai astedes océans, ou elle varie peu au cours
de la journée, a cause des faibles variations de tempémtusarface.

La fig. 3.2 montre I'évolution de la couche limite au dessuSHRTA pendant trois jours consécutifs. A
droite, le signal lidar matérialise la présence d'aérgsetida couche limite correspond a la partie bleu
clair. Epaisse de quelques centaines de metres le magns’épaissit au cours de la journée pour at-
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FiG. 3.2 —Profils verticaux de température potentielle et d’humidékative enregistrés par les radio-
sondages de Trappes a midi pour trois jours successifs gg&72et 28 mai 2003, et les échos enregistrés
au cours de la journée par le lidar aérosol LNA du SIRTA (isstidardin, 2005).

teindre 2 km en fin d’apres-midi. Cette croissance s'accg@meale la présence de panaches ascendants,
plus clairs que I'air environnant (car davantage chargéaéasols provenant de la couche de surface),
au sommet desquels apparaissent des cumulus au cours dengdplus sombres avec la palette uti-
lisée). Les radiosondages montrent une température pitentniforme dans la couche mélangée. On
constate également que la couche mélangée s’humidifie poés gour au cours de cette période.

La couche limite convective est donc le siege de mouvemesasndants, qui correspondent aux
thermiques générés par un exces de flottabilité dans la ealeBurface, et qui sont associés a une sub-
sidence compensatoire dans I'environnement. A cause des floétérogénéités de température dans la
couche de surface, ces thermigues sont plus ou moins vigauBans la matinée, certains n’atteignent
méme pas leur niveau de flottabilité neutre, et les partictdelescendent vers la surface. Certains se
mélangent avec d'autres thermiques (Williams et Hacked3),%our former des thermiques plus puis-
sants qui traversent I'inversion en sommet de couche lirhismomalie d’humidité dans les thermiques
est généralement positive. Mais la couche limite est aassieje de mouvements subsidents d’origines
diverses, toujours en lien avec une instabilité, qui trangmt de I'air du niveau de l'inversion vers la
couche mélangée. Certains correspondent aux subsideosgsensatoires associées aux thermiques,
d’autres sont générés par le passage d’'une onde de gravig génération de turbulence inertielle
(Grossman et Gamage, 1995). La plupart de ces structuregn@drent que dans la partie supérieure
de la couche mélangée avant de remonter. Nommées 'inteugiair sec’ par Couvreux et al. (2005),
certaines atteignent cependant la surface. L'anomalienditiité dans ces structures est négative et celle
de température potentielle positive, impliquant I'exigte d'un forcage dynamique au niveau de l'inver-
sion. L'utilisation de différents traceurs émis soit enface, soit dans la couche d’inversion, soit dans la
troposphére libre permet de mettre en évidence que l'aist@éoant ces intrusions d’air sec provient de
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la couche d’inversion. Initialement forcé a descendreaged acquis une flottabilité négative au cours
de sa descente, velsz;. Couvreux et al. (2005) associe ce gain de flottabilité négat!'aspect insta-
tionnaire de la couche limite continentale, qui se récleaséins affecter les intrusions plus isolées.

Le développement de la couche limite dépend donc a la foisateditions de surface et de I'entrai-
nement d’air troposphérique au niveau de l'inversion.

Interactions au niveau de la surface et de I'inversion

L'influence de la surface sur I'atmospheére se fait par foictiévaporation, transfert de chaleur et
émission de polluants, parfois en dépendance avec deshénéités de terrain. Une partie du flux ra-
diatif solaire qui atteint la surface est absorbée dansl)ersns la majorité est transférée a nouveau dans
I'atmosphére sous forme de rayonnement thermique, en flhekeur sensiblep(C,w’d’;) et latente
(pL,w'q ), les flux conductifs ne jouant un role qu’au voisinnage irdiaéde la surface. Au-dessus
des continents, cette partition entre flux sensible et igtre un réle majeur. Le rapport de Bowen —
rapport entre le flux de chaleur sensible et le flux de chakgient en surface — est plus petit au-dessus
des surfaces humides ou I'énergie est transmise par évapgrat plus grand au-dessus des surfaces
seches ou I'énergie est transmise par chauffage. Il esbdérd de 5 dans les régions semi-arides, de 0.5
dans les foréts, de 0.2 dans les zones irriguées et de 0.4 sl
Au-dessus des océans, le flux de chaleur sensible en sutfdiemtminement relativement faible de
chaleur a la base des nuages s'équilibrent avec le refseigient radiatif dans la couche sous-nuageuse.
L'évaporation et le transport d’eau dans la couche nuageosgensent I'effet asséchant de la subsi-
dence grande échelle a ce niveau (Betts, 1975). Les pe#ayis ont peu d’effet sur le flux de chaleur
latent en surface.

Au dessus des continents, les processus sont plus compesaasse du fort cycle diurne de la couche li-
mite, contr6lé par le réchauffement progressif du sol. Rahth journée, la température potentielle prés
de la surface augmente rapidement, tandis que I'hnumidiééifigue varie moins fortement (elle aug-

mente puis rediminue), I'évaporation en surface étantredmalancée par I'entrainement d’air plus sec
en sommet de couche limite. De plus, au-dessus des comgtinesiprécipitations modifient localement

les caractéristiques du sol, le rendant plus froid et plusita.

L'importance des processus d’entrainement d’air en sonti®etouche limite au-dessus des conti-
nents a été étudiée par Betts et al. (1996) par I'analyseatégions dd.. Les flux de surface tendent a
augmented, tandis que I'entrainement en sommet de couche limite teadiaiinuer. La fig. 3.3 montre
les valeurs prises p#ret q a différentes heures de la journée a 2 m en fonction du comerimidité
du sol (SM) pour des mesures effectuées en été en Amériqueodt Bur le graphe, les isolignes de
6. sont représentées en pointillés. La température potlentaeplus forte est obtenue au-dessus du sol
le plus sec (SM=13%) tandis que le maximum d’humidité resiteld¢ avec dans I'aprés-mid;=352 K.
Au-dessus d’'un sol plus humide, la température potentasteplus faible mais 'humidité plus forte, et
dans I'aprés-midd,. atteint 361 K. Cette valeur élevée feest due en partie a une humidité plus forte
en surface, mais également a un plus faible entrainemeintadba faible en sommet de couche limite.
En effet, un sol plus humide conduit a un flux de chaleur sémgilois faible, ce qui réduit la croissance
de la couche limite et I'entrainement d’air a son sommetiudé de cette rétroaction entre humidité du
sol, évaporation et précipitations sur continents est enldabjet de nombreuses recherches.

Les grandeurs caractéristiques de la couche limite

On présente ici brievement les grandeurs utilisées powarctniser la couche limite, son caractere
turbulent, 'intensité turbulente, et les différentes étds de longueur, de vitesse et de temps (cf Stull,
1988).
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FiG. 3.3 —Evolution de la température potentielleen fonction de I'humidité spécifiguea 2 m moyen-
nées sur 28 jours entre juillet et aolt 1987 en Amérique dudN@ndant la campagne FIFE (First
International Satellite Land Surface Climatology Proj&@ld Experiment). Les points correspondent a
des valeurs horaires entre 11 :15 et 23 :15UTC, les différagitnboles a différentes humidité du sol (SM
pour soil moisture). Les pointillés sont des isoligne®déssu de Betts et al., 1996).

- Nombre de Reynolds et régime de turbulence :
Le nombre de Reynolds est le rapport entre les forcagesdtseet visqueux.

Vi

14

Re (3.1)
Dans la couche limite, la vitesse horizontdleest de I'ordre de 5 ms, la longueur caractéristique
supérieure a100 m, et la viscosité de l'air estde 1.5x 107> m? s~1. Le nombre de Reynolds est donc
de 'ordre de3 x 107, correspondant toujours & un régime turbulent. Linténdi la turbulence s'étudie
a partir de I'énergie cinétique turbulente et le régime dbulence a partir du nombre de Richardson.

- L'énergie cinétique turbulente :
L'énergie cinétique turbulente permet d'estimer l'intié@gle la turbulence. Elle correspond a la somme
des variances des fluctuations de vitesse dans les troidire (x,y,z).

1 ! / /
e:§(u2+v2+w2) (3.2)
ol e s’exprime en m s~2. Lintensité de la turbulence conditionne le transport dement, de chaleur
et d’humidité dans la couche limite. Pour étudier I'’évadatide I'intensité de la turbulence, on dresse
I'équation bilan d’énergie cinétique turbulente et on cangpes valeurs relatives des termes de produc-
tion et de destruction de(cf paragraphe 2.1.3).

- Nombre de Richardson et effet relatif de la flottabilité etaisaillement :
Le nombre de Richardson correspond au rapport entre la ggm@de turbulence par flottabilité et par
cisaillement. Ainsi : L
eiw'ﬂv'
Rf = v (3.3)

T T0u 7 100
YW 5 VW 5
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En régime instable, le numérateur est positifigt < 0. En régime stable, les deux flux sont négatifs et
le numérateur correspond a une inhibition plutét qu’'a uneea SiRf = 0, le régime est dit neutre.

Ce nombre s’exprime souvent en fonction des gradients fatiles a mesurer que les flux, en supposant
gue les flux sont proportionnels aux gradients. Ainsi, le bmnde Richardson “gradient” se définit
comme :

g 00y
0, 0z

Ri = . (3.4)

du? | 9
5: 1o
On constate qu'un écoulement laminaire devient turbulgpigiement lorsqueki < Rc avec Rc de
I'ordre de 0.21 a 0.25; et qu'un écoulement turbulent deM&minaire lorsqueR: > Rt avecRt = 1.

Lorsque les forces de flottabilité dominent, on parle de eotion libre. Lorsque les forces de ci-
saillement dominent, on est en présence de convectiongoReur chacun de ces deux régimes, on
définit plusieurs échelles caractéristiques :

- Les échelles caractéristiques de convection libre :
En présence de convection libre, I'écoulement se caraetrar des cellules convectives d'une hau-
teur comparable a celle de la couche limite, contr6léeseéuk de chaleur sensible en surface. Ainsi
I'échelle de longueur caractéristique estla hauteur de la couche mélangée. L'échelle de vitesse se
définit en fonction de la force de flottabilité liée au flux daleur sensible :

¥ Zi 7
w* = (L w'e,),)? (3.5)
Oy
Cette vitesse est du méme ordre de grandeur que les fluctsatiovitesse verticale dans les thermiques
(quelques ms!). On peut aussi définir une échelle de temps comme le tempmeugne particule pour

aller du bas au sommet de la couche limite :
tt =" (3.6)

t* est de I'ordre de 5 & 15 min. A partir de*, on peut aussi définir des échelles de température et
d’humidité dans la couche mélangée (ML pour mixed layer) :

gML _ (w'0), ML =
w* ]

ou 6* est du méme ordre de grandeur que I'excés de températurdedathermiques (de 0.01 & 0.3 K),
etq* est du méme ordre de grandeur que I'excés d’humidité daribdesiques (de 0.01 & 0.5 g kY.

- Les échelles caractéristiques de convection forcée :
En présence de convection forcée, I'écoulement est cénpdd le cisaillement de vent, et on définit la
vitesse de friction.* :

uw? = (u'w')g2 + (v'w')s2 (3.7)
gui permet de méme de définir des échelles de températurbughilité dans la couche de surface (SL
pour surface layer) :

gL _ (cwd)e aSL_ (cw'd)s

u* ’ u*

Citons pour finir d'autres longueurs caractéristiques irtanies dans la couche limite :

- I'échelle de Kolmogorov :
Il s'agit d'une mesure de la plus petite échelle de turbugenc

n= <”—3>1/4 (3.8)

€
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ou v est la viscosité de l'air et la dissipation d’énergie cinétique turbulente. En 3D, kbtilence se
dissipe des grands tourbillons vers les plus petitstant de I'ordre du mm.

- La longueur d’Obukhov :

Elle est proportionnelle a la hauteur a laquelle la produrctie turbulence par flottabilité dépasse pour
la premiere fois celle par cisaillement. Les deux termegadiéent & ~ 0.5L avec L :

(3.9)

I{g(wlevl)s
ou « est la constante de Von Karman (de I'ordre de 0.4). Le jduest typiguement comprise entre
-150 m et O, la nuit entre 0 et 200 m. Pauk < L, les effets de la stratification ne sont pas sensibles.

- La hauteur de la couche limite :

Il existe plusieurs fagons de définir la hauteur de la couahéd. Celle-ci est souvent associée a la
hauteur de la couche mélangée, soit la hauteur de I'inveidé®. La hauteur de la couche limite peut
aussi étre définie comme l'altitude a laquelle le flux de almadst minimum. Une autre fagon de définir
la hauteur de la couche limite est de faire I'hypothése quedduction turbulente doit s’annuler & son
sommet, qui dépend alors d’'un nombre de Richardson critigaienéthode dite de la parcelle détermine
le sommet de la couche limite comme le niveau d’équilibrend’particule d’'air ascendante matérialisant
un panache (Mathieu, 2000). Dans notre étude, on définis Bukauteur de la couche limite comme
I'altitude moyenne a laquelle la vitesse verticale s’apnddins un panache ascendant sous l'effet de sa
flottabilité puis par inertie.

3.1.2 Les structures organisées de la couche limite
Génération de la turbulence dans la couche limite

Dans la couche limite atmosphérique, nous avons vu quebalance est d'origine thermique (flot-
tabilité), ou dynamique (cisaillement de vent). Si la flbitig8 domine dans les couches limites convec-
tives, les structures observées dans une telle couche lpmitvent étre modifiées par la contribution du
cisaillement. Ainsi I'effet des deux forces en questiort étie connu. Des observations ont été réalisées
dans des couches limites ou cisaillement de vent et flotealgibexistent, mais pour étudier la contri-
bution de chacune de ses forces de facon plus académigueglpltation de simulations LES s'avére
trés instructive. Moeng et Sullivan (1994), en imposantifesse géostrophique et le flux de chaleur en
surface, construisent des simulations LES de trois typ&reints de couche limite : un cas ou la flotta-
bilité domine avec un faible cisaillement de vent, un caseocisaillement domine et le flux en surface
est nul, et enfin deux cas intermédaires, dans lesquels uicigaillement coexiste avec un flux de cha-
leur modéré. L'écoulement généré par le cisaillement dé @sndominé en surface par I'alternance de
bandes de vitesse forte et faible, alignées avec la diredtiovent moyen, appelée “streaks” en anglais
(fig. 3.4 a gauche). Ces structures s’estompent avecUidétiet disparaissent vers le milieu de la couche
mélangée (cf fig. 3.4 a droite). Lorsque la flottabilité doeilécoulement se caractérise par la présence
de panaches ascendants d’'une extension verticale corfgarébhauteur de la couche limite. lls sont
visibles a 0.2 zet 0.8 z sur la fig. 3.5. Dans un régime mixte, ou cisaillement et flolité coexistent,
apparaissent des structures qui n’existent dans aucuradegparés. En surface on retrouve les “streaks”
caractéristiques du régime de cisaillement, mais qui stexi avec des structures bidimensionnelles de
type rouleaux. La flottabilité agit sur les “streaks” en agd pour donner des structures plus grandes qui
se transforment en rouleaux dans les niveaux supérieufgy(.6 a droite). Suivant I'effet relatif du
cisaillement de vent et de la flottabilité, les structureserbées dans la couche limite présentent donc
différentes caractéristiques, qui font I'objet du paraipe suivant.
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FIG. 3.4 —Contours du champ de vitesse horizontale u a 0.2 et; @8ur la simulation dominée par le
cisaillement. Contours :(-3,-2.5,-2,-1.5,-1,-0.5,50.1,0.5,1,1.5,2,2.5), gris foncé::> 0.5, gris clair :
u < —0.5 (issu de Moeng et Sullivan, 1994).

FIG. 3.5 —Contours du champ de vitesse verticale w a 0.2 et;(8ur la simulation dominée par la
flottabilité. Contours :(-2,-1.5,-1,-0.5,0.5,1,1.5,53,3.5,4.5), gris foncéw > 1, gris clair: w < —1
(issu de Moeng et Sullivan, 1994).
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FiG. 3.6 —Contours du champ de vitesse horizontale u a 0.2 et; @8ur la simulation avec flottabilité
et cisaillement. Contours :(-3,-2.5,-2,-1.5,-1,-0.5150.1,0.5,1,1.5,2), gris foncéu: > 0.5, gris clair :
u < —0.5 (issu de Moeng et Sullivan, 1994).

Caractéristiques des structures observées

Les caractéristiques des structures a l'origine des pasaascendants ou des rouleaux dans la couche
limite sont présentées par Atkinson et Zhang (1996). Cestsires sont polygonales, et majoritairement
hexagonales, dans le cas des panaches, qui constituemtiéagsgendante de cellules, et linéaires dans
le cas de rouleaux. Leurs caractéristiques sont les seiwvant

- Les cellules dites ouvertes : leur périphérie ascendasie §ire chapeautée de nuages et leur coeur
subsident est clair. Elles apparaissent souvent en hivelestocéans chauds a I'est des continents. Moins
fréquentes sur les continents, elles y sont souvent oleseens nuages. Leur diamétre peut atteindre
30 km et leur hauteur 2 km. Elles donnent naissance a des sidaggpe cumulus.

- les cellules dites fermées : leur coeur est ascendant epé&iphérie subsidente. Elles se forment
souvent en été au dessus d’'un océan froid a I'ouest des eottin elles donnent naissance aux stra-
tocumulus de bord est des océans. Leur diametre peut atteimé cinquantaine de kilomeétres et leur
hauteur 2 km.

- Les rouleaux : ils se forment par exemple lorsque de l'aiidfayant séjourné longtemps au-dessus
d’un continent arrive au-dessus d’'un océan plus chaudabifisaint la partie basse de la couche limite.
Ce phénoméne est appelé extrusion d’air froid. La couchididevient alors convective et des rouleaux
apparaissent, dans une direction proche de celle du veizohtal, ou environ 15° a gauche du vent
géostrophique (LeMone, 1973), paralléles entre eux, agecens de rotation opposés. Si I'air condense
dans la partie ascendante de ces strutures, des rues de sedgement, constituées de cumulus alignés
(cf fig. 3.10). Ce phénomene est souvent observé sur les Eétede continents comme le Groenland,
I’Amérique du Nord, la Sibérie ou le Japon. Mais il a égaletmu au-dessus des continents, notam-
ment dans le désert, ou il serait a I'origine de la formatienddines longitudinales. Les rouleaux se
forment plus souvent en hiver qu’en été. Leur extensionzbotale dans la direction transverse aux rou-
leaux varie de 2 a 5 km et leur extension verticale de 0.5 a 2dkfigy( 3.9 et fig. 3.10).

Un parameétre important caractérisant ces structures wstdpport d'aspect : rapport entre la dis-
tance séparant deux rouleaux et leur épaisseur, ou rapyogtle diametre d’'une cellule et son épaisseur,
comme illustré fig. 3.8. Dans une revue des structures bedgionnelles de la couche limite, Young et al.
(2002) font le point sur le rapport d'aspect des rouleaueobs par différentes études (fig. 3.7). Les va-
leurs varient de 1.8 a 12.1, et sont plus faibles sur cortigea sur océan pendant des extrusions d’air
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FiG. 3.7 —Rapport d’aspect de rouleaux en fonction de la hauteur de leclse mélangée dans différents
environnements : “cao” pour “cloud-air outbreaks”, “ncao”pour “non cold-air outbreaks”, “LES”
pour large-eddy simulation, “sea” pour des cas océanigutske” pour des cas au dessus des grands
lacs, et “land” pour des cas sur continent (issu de Young gt2002).
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FiG. 3.8 —Définition du rapport d'aspect d’'un rouleau (rapport entledpacemenk entre deux rouleaux
et la hauteurh) et d’'une cellule (rapport entre le diamétre de la cellulesathauteur) (issu de Atkinson
et Zhang, 1996).

froid. Les processus physiques responsables des diffsrealeurs du rapport de mélange ne sont pas
clarifiés et sont encore a I'étude. Weckwerth et al. (199@pétent par exemple que le rapport d’aspect
des rouleaux est d’autant plus grand que l'instabilité egtive est grande.

Dans la suite, nous faisons davantage référence aux rogligamide par leur structure bi-dimensionnelle,
ils apparaissent plus simples a modéliser. Plusieurs gteelesont intéressées aux conditions dans les-
quelles les rouleaux se forment. En effet, les conditionsedgérature et d’humidité peuvent étre les
mémes en présence de rouleaux ou de cellules. La fig. 3.1Yarlertissage de I'écho radar obtenu pour
différents cas d’'observations en Floride, distinguantstasctures en rouleaux (a), en cellules (b), de la
convection non organisée (c) ou pas de convection (d). Wexthvet al. (1997) confirment a partir de ces
observations que la formation de rouleaux dépend du flux dlechet du cisaillement de vent, comme
suggéré par LeMone (1973). Le vent doit étre d’au moins 5,5 fnpsur que des rouleaux puissent se
former. Les cas sans rouleaux présentent un éventail darsale cisaillement, mais ont tous un faible
flux de chaleur en surface. Au-dela d’'un certain cisailletnks rouleaux n’apparaissent que dans une
certaine gamme de valeurs de flux (limite supérieure). Lail@snent est bien le facteur déterminant
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type de structurg

échelle horizontale

échelle verticale

r

AT en surface

rouleaux L:de10a200km-1:2a5km 0.5a2km 2as5 05a21°
cellules ouverteg diameétre : 30 km 2 km 15 245’
cellules ferméeg diameétre : 24 2 53 km hauteur:1.3a2km 3a28 1.7a5

TAB. 3.1 —Principales caractéristiques des structures cohérentekaouche limite

FiG. 3.9 —Schématisation de rues de nuages (issu de LeMone, 1973).
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FiG. 3.10 —Rues de nuages se formant lorsque I'air provenant d'un centiglacé arrive au-dessus de
'océan plus chaud (“cold air outbreak”) (issu de AtkinsohZhang, 1996).

12 August 1981
(3

Fic. 3.11 —Réflectivité radar {BZ.) interpolée sur différents cas observés. Les zones grisa#ess-
pondent a un écho d'intensitéBZ,. supérieure a 4 et caractérisent les zones ascendantes t@daean
chargées en 'réflecteurs’. Le niveau d’observation par @pg la hauteur de la couche limite est indi-
gué en haut a droite de chaque figure (issu de Weckwerth t9817).
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FiG. 3.12 —Schéma représentant les structures observées dans le saetiks cumulus (a), et dans le
cas de cumulus plus développés (b). Les fleches représéaraftoulements d’air (issu de LeMone et
Pennel, 1976).

pour la formation de rouleaux (fort cisaillement) et de wel (faible cisaillement). Cependant, il sem-
blerait que ce soit le cisaillement en surface et non dansdale mélangée qui soit le plus important
pour le maintien des rouleaux. Les principales caractgust de ces différentes structures sont résu-
mées dans le Tab.3.1.

L'étude de Weckwerth et al. (1997) a également mis en avamtegurouleaux pouvaient exister sans
se matérialiser par des rues de nuages. Dans quelles omisditis nuages apparaissent-ils au sommet de
la couche limite ?

3.1.3 Formation des nuages en sommet de couche limite
Circulation thermique et nuages

Quelle est la relation entre les structures de la couchedietil’occurence des nuages ? LeMone et
Pennel (1976) utilisent des observations faites dans lésoes de Puerto Rico en décembre 1972 pour
étudier le lien entre structures de la couche sous-nuagiuset caractéristiques des nuages. lls étudient
deux types de situations : un cas de petits cumulus ne dépaesal’inversion, avec une base uniforme,
et un cas de cumulus isolés plus profonds, atteignant jasgilkm. Les processus associés a chacun
de ces cas sont schématisés sur la fig. 3.12. Les interaditres couche sous-nuageuse et nuageuse
apparaissent différentes dans ces deux cas. Dans le castiiespmulus, I'écoulement dans la couche
sous-nuageuse est dominé par la présence de rouleaux. agesnge forment lorsque les particules
turbulentes qui montent dans la partie ascendante desatoukgteignent leur niveau de condensation
(noté 2 sur la figure). Ce sont des nuages forcés. Ces pedicuit été amenées dans la source dair
alimentant les nuages par convergence latérale prés dedaeiinotée 1 sur la figure). Leur flottabilité
devient négative dés lors qu’elles forment un nuage. Lesgssus observés sont un peu différents dans
le cas ou des cumulus plus développés sont observés. Lessnsadorment clairement au sommet de
panaches ascendants localisés (“roots”), et le dégagetaahialeur associé a la condensation est tel que
le nuage suit une dynamique propre. C’est un nuage actiid€amesures de flux, cette étude confirme
'importance du role des nuages dans le transport de chaldumidité, de masse et de moment, les
flux et I'intensité turbulente étant beaucoup plus fortégusous la base des nuages que dans l'air clair
environnant. Cette corrélation s’observe jusqu’a 100ev@00 m au-dessous de la base des nuages (cf
fig. 3.13).
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FiG. 3.13 —Evolution des flux de moment et de température a 531 m obslergéde la formation de

cumulus bien développés par un vol avion parcourant 20 kmreim$indicateur 1-0 CNC de la présence
de cumulus) (issu de LeMone et Pennel, 1976).

La nature de la circulation thermique a l'intérieur des rasag été étudiée par Blyth et al. (2005) a
partir d’observations et de simulations CRM de cumulus emidi¢. |l apparait qu’'un nuage peut-étre
constitué de plusieurs panaches thermiques a différesddeside son développement. L'écoulement est
dominé par un panache ascendant entouré de subsidendes: Liatérieur du panache est divergent
et est détrainé dans les subsidences. Ces subsidencestp@messituées a I'intérieur méme du nuage.
Les conclusions de leur étude rejoignent celles d’étudédrianres : le coeur du nuage est composé
de particules avec un contenu trés fort en eau liquide, [gapi@che de la valeur d’'une particule non
diluée depuis la base du nuage et la largeur de ce coeur dinaivec l'altitude. Cependant, ils mettent
également en avant un phénoméne apparemment fréquentunaiav@it jamais été révélé auparavant :
I'existence de plusieurs régions de tres faible contenuagrnliguide au centre du panache, proches des
endroits ou la vitesse verticale et la divergence horizergant maximum.

Dans quels conditions les cumulus se forment-ils au somethiermiques convectifs ayant pris
naissance en surface ?

Conditions favorables a la formation des nuages

Nous avons vu que les interactions avec la surface jouenblarfandamental sur les processus de
couche limite. Cependant, il n'y a pas de corrélation daecttre les conditions en surface et I'occurence
ou non de nuages. C’est l'interaction entre différents @ssas atmosphériques et de surface qui va étre a
I'origine de I'apparition de nuages. Par exemple, sur océares conditions de surface sont relativement
uniformes, différentes structures nuageuses peuvenbBservées dans la méme zone.

Une condition nécessaire a la formation des nuages

L'effet de I'entrainement sur le développement de la codohée et des nuages est triple : il ré-
chauffe la couche limite, I'asséche ou I'humidifie selon daesactéristiques de la troposphére libre, et
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épaissit la couche limite. Pour gu’un nuage se forme, il frust les effets de I'entrainement défavorables
a la formation de nuages (réchauffement et assechemeatjt soférieurs aux effets de I'entrainement
favorables a la formation des nuages (humidification etsspement) (Zhu et Albrecht, 2002). Ainsi,
si la stratification au-dessus de la couche limite est falbleéchauffement via I'entrainement est faible
et la formation de nuages est favorisée. La subsidence dersednt I'humidité au sommet de la couche
limite défavorise généralement la formation des nuagesn@ues effets combinés de tous ces proces-
sus donnent une humidité relative de plus de 80% en sommedwddhe limite, le nombre de nuages
augmente significativement.

Formation des premiers nuages

Souvent, I'heure d’apparition des premiers cumulus neespond pas a la prévision qu’on peut en
faire a partir des caractéristiques moyennes de la couctiielet de la surface sur le domaine considéré.
Cela est d0 au fait qu'une partie du thermique, vraissentdiadnt son coeur, atteint le sommet de la
couche mélangée sans se diluer. Ce sont ces particuless diliées, qui ont le niveau de condensation
la plus bas et qui sont a I'origine de la formation des premierages. Wilde et al. (1985) expliquent cela
en définissant deux zones :

- une zone d’entrainement, dont le sommet correspond a k@uradu plus haut thermique sur le do-
maine considéré, et la base correspond au niveau ou lacinatibyenne d’air de la couche mélangée par
rapport a celui de la tropospheére libre est de 90%.

- une zone “LCL" (pour 'Lifting Condensation Level’), dore sommet est défini par le niveau de conden-
sation le plus élevé obtenu a partir de conditions localesudace, et la base par le niveau de condensa-
tion le plus faible.

Le moment ou les nuages apparaissent correspond a celuisoini@et de la zone d’entrainement at-
teint le bas de la zone LCL (c’est-a-dire le niveau de conaksms du thermigue le plus humide). Les
observations montrent que la zone “LCL” est moins épaissealtn, car I'intensité turbulente et les va-
riations d’humidité en surface sont plus faibles a ce morde la journée. Cette méthode repose sur
I'hypothése selon laquelle le thermique le plus haut a leanivde condensation le plus bas. Cela n'est
pas évident puisqu’un thermique plus chaud devrait plutéirain plus haut niveau de condensation.

Pour étudier plus en avant les conditions de formation et dimtien des cumulus, Zhu et Albrecht
(2003) utilisent des simulations LES de 100 m de résolutionl’sorizontale et de 15 a 40 m de ré-
solution sur la verticale avec un pas de temps de 3 s. lisétds processus mis en jeu lors de la
formation de cumulus forcés au dessus d’un continent pafarteeflottabilité, simulations construites a
partir d’'observations faites sur le site ARM. Contrairemanx études antérieures, ils choisissent un cas
présentant une forte discontinuité en humidité au sommé&t deuche limite, ce qui n'est pas le cas au
dessus des océans. Leurs résultats rejoignent les cantdude Wilde et al. (1985) sur l'initiation des
cumulus. La fig. 3.14 montre les caractéristiques de la amliahite vers 10h30 heure locale, lorsque
les cumulus commencent a se former. Les résultats confirquent’est le thermique le plus vigoureux,
celui qui pénétre le plus haut au-dessus de I'inversionygéitre a I'origine de I'apparition des premiers
nuages. Ce thermique est peu affecté par les processusaifement et son ascension peut étre considé-
rée comme adiabatique. Leur étude montre également querteitiue le plus vigoureux est bien associé
au niveau de condensation le plus bas comme supposé par &Vidde(1985). Méme si ce thermique
est plus chaud que les autres, il est aussi beaucoup plusiduetil’effet net est de réduire le niveau de
condensation.

Développement et maintien des cumulus

Les simulations LES de Zhu et Albrecht (2003) permettentedgant d'étudier I'influence de cer-
tains parametres sur le développement et le maintien dealaarmAinsi, ils montrent que si le flux de
chaleur sensible a la surface des continents est un fadtegontrélant I'initiation des nuages et leur
base (apparition des nuages plus tot avec un flux plus forast plus élevée pour un flux plus fort),
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FiG. 3.14 —Coupe verticale montrant la structure de la couche limiteslde la pénétration du plus
fort thermique et linitiation des nuages. (a) Températpaentielle virtuelle et champ de vent, (b)
humidité spécifique et champ de vent, la partie blanche aursgirdu thermique le plus fort représentant
linitiation des nuages, (c) covariance 6., (d) covariancew'q’ (issu de Zhu et Albrecht, 2003).
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il a peu d'influence sur les propriétés des nuages forméstiranuageuse, épaisseur optique, vitesse
verticale maximale). Pour un flux de chaleur sensible docieét le flux de chaleur latent qui va affecter
ces caractéristiques, un flux latent plus fort entrainastaenulus plus puissants. Le développement
des nuages est également affecté par le saut d’humiditéladamsiche d’inversion et la stratification
au-desssus de la couche mélangée. Un saut d’humidité fihles dmnnera une fraction et une extension
nuageuse plus fortes, sans affecter I'initiation des nsidgersque la stabilité de la couche au dessus de la
couche mélangée diminue, la convection est favorisée edtidn nuageuse, I'eau intégrée et la vitesse
verticale augmentent. Enfin, les rétroactions radiativepauvant étre étudiées avec des simulations for-
cées en flux de surface, Zhu et Albrecht (2003) réalisent ieslations couplées avec un schéma de
sol. lls constatent alors un réchauffement radiatif a laehesla couche nuageuse qui tend a stabiliser la
couche sous-nuageuse, réduisant ainsi I'énergie cirgétiqqbulente. Associé a cela, un refroidissement
radiatif a lieu dans la partie supérieure de la couche linoitel’énergie cinétique turbulente s’intensifie
et ou les cumulus se forment.

Différence de développement des couches limites séches eageuses

L'apparition de cumulus influence grandement I'évolutiom ld couche limite. La présence des
nuages modifie en effet le flux radiatif atteignant la surfatelonc les flux de chaleur latente et sensible.
Mais la couche limite est aussi affectée par la circulatiansdles thermiques nuageux et les proces-
sus de condensation. Les différences dans I'évolutionedaouche limite seche et d’'une couche limite
nuageuse ont été étudiées récemment par Stevens (2006)yma@asire idéalisé. L'étude porte sur le
développement de couches limites dans une couche de sataifi uniforme, avec un profil d’humidité
décroissant exponentiellement et un flux de flottabilité efase maintenu constant dans le temps. Elle
est menée a la fois a l'aide de LES et de modéles analytiqués ariche limite type 'bulk’ modeles
(nous reviendrons sur ce type de modéle dans le paragrapt®.2.orsque des cumulus se forment en
sommet de couche limite, le transport d’eau liquide a tVawversion est contre-balancé par une sub-
sidence plus marquée d’air chaud et sec vers la surfacageapt un réchauffement et un asséchement
de la couche de surface plus important qu’en I'absence dgeasua
Le bilan énergétique de la couche sous-nuageuse est tidsepde celui d’'une couche limite séche. La
couche nuageuse, elle, peut-étre décomposée en deuss pantie partie inférieure, conditionnellement
instable, ou on observe condensation et réchauffementnespartie supérieure, stable, la couche d'in-
version, ou a lieu I'évaporation et le refroidissement agsd)ans le cadre idéalisé de I'étude, la couche
sous-nuageuse et la partie inférieure du nuage se réchadfiela méme maniére, et ce sont les pro-
cessus d'évaporation et de refroidissement de la partiéreupe du nuage qui expliquent I'évolution
différente de la hauteur de la couche limite dans le cas nade hauteur d’'une couche limite séche
évolue alors proportionnellement a la racine carrée du setamdis que la hauteur d’'une couche limite
nuageuse évolue proportionnellement au temps, soit phidement.

3.1.4 Caractérisation des thermiques de couche limite

De nombreuses études se sont attachées a étudier lesrssubéula couche limite a partir de vols
avion. Mais pour mesurer les caractéristiques de ces stagtil convient dans un premier temps de les
définir précisément. Différents critéres ont été propogésreposent sur des définitions différentes des
thermiques. Certains les définissent & partir de la floftdptjuand d’autres les considérent comme des
panaches convectifs. Nous citons ici quelques exemplégddié menées a partir de différents critéres,
et les caractéristiques des thermiques qui en ressortent.
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Critéere en 8,

Si on considére un thermique comme un ensemble de partiaufledtabilité positive, on peut le
définir a partir de I'excés de flottabilité des particules &ing valeur seuil. En effet, dans la couche
limite, les structures présentent un exceés forgrusqu’a leur niveau de flottabilité neutre. C’est ce
que font Williams et Hacker (1992) pour mesurer les carati§ues des structures cohérentes de la
couche limite en-dessous de l'inversion. lls détectenhermique lorsque la fluctuation de température
potentielle virtuelle est supérieure a la moitié de I'étgpe end, des structures ayant une température
potentielle virtuelle supérieure a la valeur moyenne. Raiminer les tourbillons petite-échelle ainsi
sélectionnés, une longueur caractéristique minimum de &3tnégalement prise en compte. Williams
et Hacker (1992) utilisent une analyse en composite afin deidgles caractéristiques d’'un évenement
chaud moyen a partir de tous les évenements chauds dégtésnenant tous les segments observés
a un segment de longueur unité par homothétie. Les résolitenus a différents niveaux de la couche
mélangée pour la température potentielle, le flux de chalbumidité spécifique et la vitesse verticale
sont présentés fig. 3.15. Ces grandeurs sont normalisédésspgnandeurs caractéristiques de la couche
mélangée, et les valeurs moyennes ainsi que I'écart typmuade ces moyennes sont présentés. On
constate que I'excés de température potentielle virtesteassocié a une vitesse verticale positive forte.
L'écart-type de la vitesse verticale est du méme ordre dedgnar que la valeur moyenne du vent, a la
fois dans et autour du thermique, ce qui suggere que la tmbalpetite échelle contribue fortement a
la variance dev. L'excés en température potentielle diminue de la surfas le milieu de la couche
mélangée. Le thermique semble aussi se caractériser parces d’humidité spécifique, méme si la
dispersion est grande. Quant au transport de chaleur,ffestae essentiellement par les thermiques
(écart-type négligeable par rapport a la moyenne).

L'analyse composite permet également de reconstruire algses horizontales de I'écoulement associé
a une structure cohérente typique. La fig. 3.16 montre lempkade vitesse horizontale (fléches) et
verticale (contours) obtenus dans la couche de surfaceu@hgpet dans la couche mélangée (a droite).
Dans la couche de surface, on observe une convergence diaid’'ntérieur du thermique. Dans la
couche mélangée, les structures sont beaucoup plus gréadeavergence de vent diminue pour laisser
place a une forte vitesse verticale.

Cependant, au-dessus du milieu de la couche limite enitgitisation du critére erd,, n'est plus
valable, car la flottabilité des particules devient faiblesmégative.

Critéere en w

Pour détecter aussi les thermiques dans leur partie supg&rigne autre méthode consiste a les consi-
dérer comme des panaches ascendants et a se baser surfaedieuitesse verticale. Pour supprimer
les tourbillons les plus petits, une longueur caractéigtiminimum doit aussi étre considérée. Avec une
valeur seuil de 0 pour la vitesse et une longueur caradgtgresiminimum de 40 m, Young (1988) déduit
a partir de vols avion au-dessus du Colorado les caradtgrst des thermiques suivantes :

- La fraction couverte par les thermiques sur son domaineud& est maximum et proche de 0.5 en
surface et au-dessus de l'inversion, et est minimum verslieunde la couche limite ou elle atteint 0.43
(cf fig. 3.17).

- La largeur des thermiques apparait étre d’'une échelle ecafe a la hauteur de la couche limite.

- L'excés de flottabilité dans les thermiques est de I'orded.,da 0.1z;, décroit linéairement jusqu’a 0
vers(0.65z;, atteint -0.8, juste en dessous deavant de s’annuler a nouveau au-dessus; de

- La vitesse verticale dans les thermiques augmente de Oreatswa environ 0.56, a 0.3%;, puis
diminue jusqu'a 0.2k, en z; avant de s'annuler au dessus. La vitesse verticale maxiobslervée est
plus faible que la vitesse qu'atteindrait une particulées’@nt librement par flottabilité. Cela suggeére que
I'effet combiné du frottement par mélange latéral entretfesmiques et leur environnement et par les
forces de pression est de réduire le taux d’accélératios @apartie inférieure de la couche limite.

- La contribution “top-hat” des thermiques (ajoutée a cdiéda petite échelle) a la variance @eest de
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Fic. 3.15 —Analyse en composites d’évenements chauds mesurés paviaisen été en Australie
dans la partie basse de couches limites convectives nonenseg : température potentielle, flux de
chaleur, humidité spécifique et vitesse verticale norréalésdifférents niveaux de la moitié inférieure de
la couche mélangée MLB.(10 < z/z; < 0.15), ML4 (0.15 < z/z; < 0.2), ML5 (0.2 < z/z; < 0.3),
ML6 (0.3 < z/z < 0.5), ML7 (0.5 < z/z; < 0.6). Les courbes pleines correspondent aux valeurs
moyennes des grandeurs et les pointillés aux écart-tymeces (issu de Williams et Hacker, 1992).

FiG. 3.16 —Coupe horizontale d’'un évenement chaud composite (lesaantorrespondent aux vitesses
verticales normalisées parvet les fleches au champ de vent) : dans la couche de surfacei¢aget
au milieu de la couche mélangée (a droite) (issu de Williahtsaeker, 1992).
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FiGg. 3.17 —Fraction de l'aire couverte par les thermiques en fonctianl@ltitude normalisée par la
hauteur de la couche limite (issu de Young, 1988).

20% (90%), a la variance de est de 60% (90%), et a la covariancewdet d,, est de 60% (95%). Cela
illustre I'importance des structures petite-échelle darsalcul des moments d’ordre 2 de ces variables.

On comprend que les caractéristiqgues des thermiques démtetiel la facon dont on les sélectionne.
Par exemple, des études basées sur des critéres plusfsdlattielaté des valeurs de fraction couverte
plus faibles, mais toutes confirment que cette fractionréétieure a 0.5 sur toute la hauteur de la couche
limite, avec des valeurs maximale proches de 0.5 en surtagr®la couche d’inversion, et une valeur
minimale vers le milieu de la couche limite comprise ent@6Cet 0.43. Williams et Hacker (1992), en
utilisant un critére e, suggérent cependant que la majorité du transport estéapauides structures
couvrant une fraction surfacique inférieure a 0.2.

Critere muti-variables

Quel critére est le plus pertinent pour détecter les thamgscgde couche limite ? Crum et al. (1987)
ont tenté de répondre a cette question en exploitant pleraiént des observations lidar et avion en
Oklahoma. Pour eux, la signature en humidité des thermigselseaucoup plus nette que celle en tem-
pérature ou celle en énergie cinétique turbulente. Celst malheureusement pas toujours exploitable
car, comme on I'a déja vu précédemment, dans la couche Jitret varie de fagon plus “indépen-
dante” que la température potentielle. Des études sugpéosc de détecter les thermiques a partir de
conditions sur plusieurs variables. En se basant sur degreseavion réalisées a différents niveaux dans
la couche limite sous les nuages pendant I'expérience BOME¥ssman (1984) montre gu'il est plus
judicieux de caractériser les structures en utilisant aikles variablesv etr;. Cela lui permet de dis-
tinguer quatre zones : les ascendances d'air humide (cedlarakllule), les subsidences d'air sec, mais
aussi les acendances d’air sec qu'il associe au phénoméntgaihement d’air dans la cellule ascen-
dante, et les subsidences d’air humide qu'il associe augshéne de détrainement d’air de la cellule
dans I'environnement. Grossman et Gamage (1995) étendtatanalyse a I'étude des flux d’humidité
dans une couche limite continentale en définissant une ssmabynditionnelle multi-variableg,(, r; et
w) et des seuils de 0.

L'étude des caractéristiques de la couche limite & pamibsirvations et de simulations LES permet
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de se faire une image des processus impliqués dans la paydajla couche limite et des nuages. Il
s'agit maintenant de représenter ces processus physigussles modéles de climat. En méme temps
gue les connaissances sur les structures de la couche liesigaramétrisations de la couche limite dans
les modéles de climat ont évolué.

3.2 Paramétrisation de la couche limite convective

Il existe plusieurs méthodes pour calculer I'évolution gemndeurs moyennes dans la couche limite.
Les équations pronostiques de la température, de I'hutnatides vents présentées au chapitre 2 font
intervenir les corrélations de ces champs avec la vitesgmre appelées flux ou moments d’ordre 2.
Pour résoudre ces équations de facon exacte, il faudrai ées équations pronostiques de ces moments
d’ordre 2, qui feraient alors intervenir les moments d’er@, et ainsi de suite... Quoi qu'il arrive, on se
retrouve avec plus d’équations que d’'inconnues. Afin d&ldg nombre d’équations au nombre d'in-
connues, les moments d'ordre n inconnus sont définis de @iggmostique, a partir des variables pour
lesquelles il existe une équation pronostique. C'est lmnéture du systéme. Ainsi, par “fermeture du
2" ordre” par exemple, on se référe a un systéme d’équations ldgnelle I'évolution des moments
d’'ordre 1 (les variables elles-mémes) et d'ordre 2 (les flug®variances) est décrite par des équations
pronostiques, tandis que les moments d’ordre 3 sont appesxiSi dans une telle paramétrisation, seuls
certains moments d’ordre 2 sont décrits par une équationogtmue, on parlera souvent de fermeture
d’ordre 1.5. On distingue encore les fermetures dites é&xcdks fermetures non locales. Dans une fer-
meture locale, les moments inconnus en un point donné se&pt en fonction des caractéristiques du
fluide au méme point. Cette méthode est a la base de I'appethiEfusion turbulente présentée ci-
apres. Si on considére par contre que les moments inconnuis point dépendent des caractéristiques
du fluide en plusieurs points, par exemple sur la hauteur dedahe limite, alors la fermeture est dite
non locale. L'importance des structures organisées dedahelimite convective a conduit petit & petit
a développer des approches non locales qu’on évoqueraensui

3.2.1 Approche classique : La diffusion turbulente

La premiére approche, appelée approche en K-diffusiost g&veloppée par analogie avec la conduc-
tion moléculaire. Pour résoudre les équations d’évolutieria température potentielle, de 'humidité et
du vent, le flux vertical d’'une de ces quantités s’exprime en fonction du gradient vertical gdest d’'un
coefficient de diffusionk” selon : .
o
9z
ol K est en M s~! et vaut typiqguement entre 1 et 10. Le coefficidntest positif, ce qui signifie que
le flux est toujours opposé au gradient local. Il peut avoie ualeur différente suivant la variablge
considérée. Comment déterminer ce coefficient de diffusich

Wy = — (3.10)

Les fermetures d’ordre O et les relations de similitude

Une premiére approche consiste a n'utiliser aucune équpfionostique, mais a trouver des formu-
lations empiriques pour exprimer chaleur, humidité et \daris la couche limite, ou leur gradient, voire
leur flux et leur variance. L'existence de ces relations eiqgpes est suggérée par de nombreuses obser-
vations de la couche limite dont les caractéristiques ségtiemment similaires. Ainsi pour une situation
donnée, les relations de similitude s’établissent en tesigps : (i) sélectionner un certain nombre de va-
riables pertinentes pour caractériser I'écoulement,cfinbiner ces variables pour obtenir un nombre
plus petit de variables sans dimension, (iii) trouver udatien empirique entre ces différentes variables
adimensionnées a partir d’expérimentations. Si ces oslatse vérifient sur quelques cas observés, alors
on suppose qu’elle sont vérifiées de fagcon universelle poutes les situations proches de celle de



CHAPITRE 3. LA COUCHE LIMITE ATMOSPHERIQUE CONVECTIVE ET SA
64 PARAMETRISATION DANS LES GCMS : LE MODELE DU THERMIQUE NUAGE  UX

I'expérience. Par exemple, les échelles pertinentes albeguassocier chaleur, humidité et vent dans la
couche de surface sofit u*, 6,°" etq, 5L, alors que celles dans la couche mélangée sont*, 9, M~

et ¢.ML, comme présenté dans la premiére partie de ce chapitre.elat®ons de similitude différent
donc pour les couches limites stable, neutre et instablés awssi pour la couche de surface et pour la
couche mélangée. De nombreuses études ont été consacétablissement de relations de similitude,
surtout dans la couche de surface, ou les mesures sont piles fa effectuer et ou la turbulence domine
(Businger et al., 1971). Bien que moins physiqguement fosdéest possible d'établir des relations de
similitude pour le coefficient de diffusio” au-dessus de la couche de surface. Par exemple, Holtslag et
Boville (1993) utilisent :

z
K = rwz(1 — E)Z (3.112)
ou x est la constante de Von Karman, h la hauteur de la couches]igtity; une vitesse caractéristique
proportionnelle av* dans les cas instables, et proportionnelte’ @ans les cas neutres et stables.

Les fermetures d’ordre 1 et la théorie de la longueur de mélage

Dans les paramétrisations d'ordre 1, le calculidee fait par I'intermédiaire de la longueur de mé-
lange, introduite par Prandtl en 1925. La théorie de la lengule mélange s’applique a des tourbillons

plus petits que I'échelle verticale des variations des dgars considérées K< [i%]_l)' On peut

alors supposer qu’a une particule ayant subi un déplacevesiital =', de 'ordre del, seront associées
les perturbations :

Y
= (=) 3.12
v =—(30)z (3.12)
et
Ju
"= (=) 3.13
W= —(50)2 (3.13)
Si on suppose la turbulence isotropé,est proportionnel a’, avecw’ = —u’ si % > 0etw = usi
gu < 0. Ainsi :
ou
T= | =7 3.14
w =5 (3.14)

et le flux de la quantité s'exprime par :

%
0z

I a—
W = |52l (5) (3.15)

La longueur de mélangkest une mesure de la distance moyenne parcourue par uneufeadans le
processus de mélange qui génére le fldx£ z'?), si bien que le flux de) devient :

S ow,, o0
T — ]2
w)' = -1 ’82‘(82) (3.16)
Par analogie avec I'équation 3.10, on déduit I'expressiooakfficientX :
ou
g2
K =1 yazy (3.17)

Dans la couche de surface, la longueur de mélange est saléfemie par? = x22? mais d’autres défi-
nitions existent.

Les fermetures d’ordre 1 font donc dépendfadu cisaillement, mais pas de la stratification. Pour remé-
dier a cela, les fermetures d’'ordre 2 ont été développées.
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P(q)

FiG. 3.18 —Fonction de distribution P(q) de I'eau sous-maille de mayepet de demi-largeus.

Les fermetures d’ordre 2 et I'équation pronostique de I'énegie cinétique turbulente

Les paramétrisations basées sur des équations pronastigaerariances se concentrent souvent sur
I'évolution de I'énergie cinétique turbulente, qui fourane information sur l'intensité de la turbulence,
V/(e) étant utilisée a la place de’ dans I'ég. 3.14. L'équation d’évolution de I'énergie cinée tur-
bulente fait intervenir différents termes traduisant legcessus physiques qui générent, détruisent ou
transportent la turbulence. Elle s'écrit :

Oe Tt w”u’@ L 900 ow'e’ 10wy’ )

= 7
o~ oz 9. 6, "9z p 02

(3.18)

les deux premiers termes de droite correspondent a la piodwte turbulence par cisaillement de vent,
maximale en surface et en sommet de couche limite. Le trosigerme de droite est le terme de pro-
duction ou destruction de turbulence par flottabilitéu&8/ > 0, il y a production de turbulence, ce
qui est généralement le cas dans2¢3 inférieurs d’une couche limite instable. Le quatriéme terest
associé au transport d'énergie cinétique turbulente daosuche limite, qui s'effectue généralement des
basses couches vers le sommet de la couche limite. L'awanted terme correspond a une redistribution
de I'énergie par les perturbations de pression et le detarere a sa dissipation. En I'absence d'autres
forcages, I'énergie turbulente est en effet transféréesttastures les plus grosses vers les tourbillons les
plus petits ou elle se dissipe.

Dans la paramétrisation de la couche limite que nous utlisedans notre étude, le coefficient de diffu-
sion K est défini selon Yamada (1983) :

Ky =1/(2)S, (3.19)

ou! est la longueur de mélangg/(2e) I'estimation d’une vitesse typique 8t, une fonction de stabilité
qui s’exprime de fagon différente selon la variagieonsidérée mais qui dépend uniqguement du nombre
de RichardsorR;, qui mesure I'importance relative des forcages mécanittieeemique.

Approche diffusive et nuages

Il n'existe aucune formulation empirique du coefficient dfudion K dans des cas de couches li-
mites surmontées de stratocumulus ou de cumulus. Plustauates ont cependant testé la capacité des
paramétrisations en K-diffusion a reproduire des situtinouageuses, en couplant la paramétrisation a
un schéma de nuages diagnostique. Un tel schéma se baseeddistnitbution a-priori de I'eau totale
dans la maille afin de déduire I'eau liquide et la fraction geigse associées a une valeur moyenne de
I'eau totale et de 'humidité a saturation (fig. 3.18). Unargteur souvent utilisée pour caractériser une
distribution est son facteur d’assymetrie (“skewness” mgiais) .5, = W/Wg’/ 2,

Ainsi, Bougeault (1985) teste la capacité de I'approchtusife a reproduire des cas de stratocumulus
au-dessus des océans en utilisant des distributions Gamiigad totale et de la température potentielle
liquide. Les caractéristiques des distributions sontuéks a partir des moments d’ordre 2 et 3 prédits
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par les équations pronostiques d’'un schéma en K-diffusiabtient ainsi une valeur diagnostique de
I'eau liquide moyenne dans la maille et de la fraction nuageiichaque niveau, gu'il couple ensuite a
un schéma radiatif. Il obtient des caractéristiques de lgloe limite en assez bon accord avec les obser-
vations, sauf pour les profils des champs de vent horizontaux

Bechtold et al. (1995) étendent ces études a la représantits cumulus. lls proposent une méthode per-
mettant de représenter a la fois les régimes de stratocsnetilde cumulus, cela en utilisant un schéma
diffusif avec une fermeture d’'ordre 1.5 pour restreindrendenbre d’équations. Le schéma de nuages
proposé se base sur une distribution du déficit a la sataréfle = ¢; — ¢,), dont la variance, variable
non pronostique dans un schéma d’ordre 1.5, est parangarséonction des gradients geet 6, et de
deux longueurs caractéristiques du mélange turbulent letdissipation. La distribution est obtenue par
interpolation linéaire de deux cas extrémes : le cas des lagnalalizé caractérisé par une distribution
définie par une fonction exponentielle avec une skewnesqdle,2), et le cas des stratocumulus carac-
térisé par une distribution gausienniyf,,,s). Ainsi :

\I’gauss pOUI’Ql >0
P(Q1) =< 0.5[-Q1¥Yerp+ (24 Q1)Vgquss) POUr—2 < Qq <0 (3.20)
Verp pour@ < —2

Une évaluation 1D du modéle sur un cas de cumulus d’alizéress@endant la campagne Puerto Rico
montre que le choix des distributions a surtout un impacuoirtgmt sur le flux d'eau liquide, qui & son tour
détermine la production d'énergie cinétique turbulentefiudtabilité, le transport turbulent de chaleur
et d’humidité, et la fraction nuageuse. Les résultats sgategnent trés dépendants des deux longueurs
caractéristiques utilisées.

Ces études montrent gu'il n’est pas impossible de représesiriatocumulus et cumulus a l'aide d'un
schéma diffusif d'ordre bas couplé a un schéma de nuages$éaddais elles dépendent fortement du
choix de la distribution utilisée, et restent limitées paréprésentation non locale de la turbulence de
couche limite.

3.2.2 Vers la prise en compte des structures cohérentes dedauche limite

Longtemps exploitée, I'approche diffusive a cependanttnéases limites. Le flux étant par définition
toujours opposé au gradient, elle ne permet pas par exerapeeddre en compte le transport de chaleur
du bas jusqu’au sommet de la couche limite, méme si la pantiérieure de la couche limite est stable.
De plus, elle suppose que I'échelle de la turbulence estpeéte devant les variations verticales des
champs moyens. Or nous avons vu que dans les couches limiesctives, des structures turbulentes
d’'une hauteur comparable a celle de la couche limite cararént fortement au transport. Plusieurs
approches ont été développées afin de prendre en comptasgdranon local.

Le contre-gradient

L'une d'elle consiste a introduire un terme de contre-ggati qui permet au flux d’étre non nul
méme lorsque le gradient des’annule. Le flux de) devient (Deardorff, 1966) :
- o
W — _K(ZE 3.21
w'y (5, — ) (3.21)
ou le contre-gradient,, est positif. Deardorff (1966) propose une valeur constdatee contre-gradient
v = 0.65 K km~1,

D’autres études ont cherché a définir ce contre-gradientatéare plus physique, en le faisant dépendre
des caractéristiques de la couche limite (Troen et Mah@61®loltslag et Moeng, 1991; Holtslag et



3.2. PARAMETRISATION DE LA COUCHE LIMITE CONVECTIVE 67

Boville, 1993). Par exemple, Holtslag et Boville (1993) posent :

wy (WY
Yo = au()72h)0 (3.22)

ouw’vy’y est le flux de la quantité en surfaceh la hauteur de la couche limite,une constante et,,
une vitesse caractéristiquey,(,> = u2 + 0.6w?). Ainsi, le contre-gradient s’annule dans les situations
neutres o™ = 0.

La matrice de transilience

Désireux de représenter le transport non local dans la eolictite de facon plus concréte, en se
détachant de I'approche diffusive, Stull (1984) proposeepeésenter les échanges de masse entre les
différentes mailles d’'un modéle par l'intermédiaire d’'umatrice de mélange, appelée matrice de tran-
silience. Cette matrice autorise des mélanges entre chaqille et toutes celles situées en-dessous et
au-dessus d’elle sur la hauteur de la couche limite. Ainsh, seprésente la valeur moyenne de la quan-
tité ¢» dans la maille i a l'instant t, et qus; représente la fraction de I'air contenue dans la maille i qui
provient de la maille j sur un intervallAt, alors la valeur deb, a I'instantt + At est donnée par :

Di(t+ At) = STV e (¢, At)y (8) (3.23)

oU N est le nombre de mailles sur la verticale. Le flux de la quéagijipendant I'intervalleAt au niveau
k s’exprime alors par :

W) = o0 S 0 0~ ) (324
La conservation de la masse implique i, c;; = 1, et les coefficients;; sont déterminés de telle
sorte que le mélange contrecarre en partie I'instabilitd’&@mulement moyen qui I'a créé. Dans ce
formalisme, une formulation diffusive peut se représeptar une matrice de transilience tridiagonale
(Cij =0si ’Z —]’ > 1)

Une version de cette méthode a été testée par Pleim et Cha@g) (dans un modéle de transport
régional, avec I'utilisation d’une matrice de transiliensimplifiée visant a refléter le caractere asymé-
triqgue des processus de mélange. Le transport vers le hanitEsdans la premiére couche du modéle
et se fait vers chacune des malilles supérieures. Le tranggmsrle bas s’effectue par contre de maille a
maille, pour refléter une subsidence plus lente. Le transjmiraceurs émis en surface s’effectue de fa-
con plus rapide, et plus réaliste, avec cette approche gcr'ane approche en K-diffusion. Alapaty et al.
(1997) comparent les performances des matrices de temsdliet de schémas locaux. Méme si on peut
penser que les matrices de transilience sont mieux adapoéeseprésenter le transport par les cellules
convectives de la couche limite, des défauts subsistetstmment dans la couche de surface et au niveau
de la couche d’inversion. Cela peut étre notamment di augthgpges faites autour de la fermeture du
systeme. Quoi qu'il en soit, cette méthode est davantageebss des considérations numériques que
sur des principes physiques. De plus, la question de la ns®mpte des nuages de couche limite n'est
pas abordée dans ces études.

L'approche en flux de masse

L'approche en flux de masse a initialement été développéelpaeprésentation de la convection
nuageuse. Mais son application a la couche limite a égalefagizon chemin. L'approche en flux de
masse consiste a subdiviser chaque maille en au moins deiespaine partie ascendante, caractérisée
par un flux de masse vers le haut, et I'environnement ou laséteerticale compensatoire est plus faible.
Parfois une partie subsidente associée a un flux de masske \&rs peut également étre ajoutée. Sion
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considére que les champs sont horizontalement homogéns<kdagque sous-partie (approche dite “top-
hat”), le flux d’'une quantité) s’exprime par :

W = f(wu - T;Z)e) (3.25)

ou l'indice 'u’ se référe a I'ascendance €h I'environnement,f est le flux de masse associé, qui s’ex-
prime par :

[ = apwy, (3.26)

ol « est la fraction de la maille couverte par I'ascendande, masse volumique de l'air &t la vitesse
verticale dans I'ascendance. Oma= 1 sia << 1.

La convection seche

Une approche simple consiste a représenter la couche lpaitd’intermédiaire d’un modéele en
couche mélangée (modele de type “bulk”). Dans cette apprdeh variable$, ¢, u etv sont supposées
constantes dans la couche mélangée, avec une disconéntriédle sommet de la couche mélangée et la
tropospheére libre, ainsi qu’en surface. Les flux varienddiinement sur la verticale, s’annulant brusque-
ment au sommet, la zone d’entrainement comme la couche fdees@tant supposées infiniment minces.
Deux types de fermeture sont utilisées pour ces modéleseldielle consiste a spécifier la vitesse d’'en-

trainementy. au sommet de la couche mélangee, reliée au flux gar :w'y)’, = —we(,,+ —VYmr).
L'autre consiste a spécifier le flux deen z;, de telle sorte que :
w', = —kyw'y'y (3.27)

ou ky est un facteur de proportionalité. Cette méthode a éte pemppour la premiere fois par Betts
(1973), qui propose une valeur constante:glele I'ordre de 0.2. Cette valeur proche de 0.2 a été confir-
mée par des études plus récentes (Zhu et Albrecht, 200Zr&e2006). Zhu et Albrecht (2002) montrent
en revanche que pour I’humidit&, est loin d’étre une constante, et qu'il n’existe pas de i@hatentre

le saut d’humidité a travers l'inversion et les autres cinastiques de la couche limite. Une valeur de
k, supérieure a 1 correspond a une diminution de I'humidit€ifippée dans le temps et une valeurige
inférieure a 1 a une augmentation. Les processus d’hunatdit ou d’asséchement reliés a I'entraine-
ment sont donc beaucoup plus complexes que les processuostakilité, et pourraient étre une des clés
de la compréhension de la formation des cumulus.

Méme si les modéles en couche mélangée restent incompete (prennent pas en compte la tur-
bulence de petite échelle, ni le cisaillement de vent),alst & I'origine des premieres paramétrisations
en flux de masse de la couche limite seche. Dans ces modéfess e masse est associé a une cir-
culation convective ayant une branche ascendante et uneh@aubsidente. Certains modéles ont fait
tomber I'hypothése de constance des variables thermodgoantans le couche limite. Par exemple,
Wang et Albrecht (1990) représentent la structure vesic& la couche limite par un profil quadratique
des variables sur la verticale. lls supposent alors un flumdssef constant dans la couche mélangée,
en supposant que la fractiencouverte par 'ascendance ainsi que la vitasgesont constantes. En plus
du transport vertical de chaleur et d’humidité dans la ceudahite, leur modéle prend également en
compte les flux en surface et au sommet de la couche mélangéatpginement, ainsi que le mélange
latéral entre la partie ascendante et la partie subsideatelétermination de ces vitesses de mélange
latéral (prises propotionnelleswa, dans I'étude) ainsi que du flux de masse s’avére étre un étéstéen
de la paramétrisation. Wang et Albrecht (1990) mettenti @nsavant la nécessité de représenter plus
physiquement le profil vertical de la fraction couverte pas¢endance: et de la vitesse verticale,,
pour I'exploitation de ce type de modéle. C’est ce que tdrderfaire Randall et al. (1992), en proposant
une définition dex ainsi que du flux de masse basée sur des considérations physdans laquelle
dépend des flux en surface et en sommet de couche limifedet'énergie cinétique turbulente. Cepen-
dant,« et f restent constants sur la verticale. Pour représenter sesuzgeux, ces modéles sont couplés
aux schémas de convection nuageuse.
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La convection nuageuse de couche limite

L'approche en flux de masse est également beaucoup expoitéda paramétrisation de la convec-
tion nuageuse. Dans ce cas, les équations 3.25 et 3.26 sbigugées dans le nuage uniqguement. |l faut
alors coupler les processus nuageux aux processus sogstxuau grande-échelle : c’est la fermeture
du systéme. Cette fermeture consiste a exprimer le flux dsem@ada base de la couche nuageuse en
fonction des caractéristiques de processus desquels cddlmasse dépend. Deux visions différentes
émergent : une consiste a relier le flux de masse a la base dgesnaux caractéristiques de la couche li-
mite sous-jacente, ce qui refléte le fait que les nuages neyseria partie saturée de thermiques formés
dans la couche limite ; I'autre relie ce flux de masse aux tarnatiques de la couche nuageuse elle-
méme, faisant donc I'hypotheése que la couche nuageuse sppe indépendemment des processus
sous-nuageux. L'approche en flux de masse a largement Etéeitians les cas de convection profonde,
ou les nuages s’étendent loin au-dessus de la couche lafi&et jusqu’a la tropopause (Tiedtke, 1989;
Emanuel, 1991). Ici, nous nous intéressons plus partreutient a I'utilisation de cette approche pour
la représentation des cumulus de couche limite, pour lésdeeouplage avec la couche limite peut
s’avérer a priori plus important. Nous allons citer les dages et inconvénients des fermetures les plus
utilisées pour la représentation des cumulus, tels guits3té mis en avant dans une étude trés instruc-
tive de Neggers et al. (2004), ou chacune d’elle est testéeedart de fagon diagnostique, puis intégrée
dans la paramétrisation de Tiedtke (1989) dans un modélsuide cas ARM de cycle diurne au dessus
des continents.

- La convergence en humidité :
Une fermeture possible consiste a relier le flux d’humiditia dase de la couche nuageuse au flux
d’humidité en surface. Cette approche est basée sur desvatises faites dans les régions des cu-
mulus d’alizé sur océan qui ont montré que la tendance enditénétait négligeable dans la couche
sous-nuageuse. Ainsi, le flux d’humidité a la base des nuasfegris égal au flux en surface plus les
éventuelles contributions de I'advection latérale et éeslances radiatives grande échelle. C'est la fer-
meture utilisée a 'origine par Tiedtke (1989). Cette fetume suppose donc que les thermiques a la base
des nuages sont contrdlés par un quasi-équilibre de I'htérins la couche sous-nuageuse. Cette hy-
pothése, vérifiée pour des cas quasi-stationnaires ausldes océans n’est pas du tout vérifiée dans les
cas de cycle diurne marqué, sur les continents notammergff&n en début de journée, le flux d’hu-
midité associé a cette fermeture est beaucoup trop fort ldacmuche sous-nuageuse, transportant trop
d’humidité dans la couche nuageuse, ce qui résulte en uressoration du flux de masse a la base
des nuages. La couche nuageuse se développe trop viténantrbeaucoup d'air a son sommet, ce qui
résulte en une couche nuageuse trop chaude. En fin de jolarsi#feation est inversée, les flux a la base
du nuage étant alors trop faibles.

- La fermeture en CAPE :

Une autre approche consiste a estimer le flux de masse a lalbaswiages en fonction de I'énergie
convective disponible (CAPE), qui correspond au travas flmces de flottabilité entre le niveau de
convection libre (ow,, devient supérieure &,.) et le niveau de flottabilité neutre (&, = 6,.). On
reviendra plus longuement sur cette quantité dans le ¢bagit la convection profonde. Toute instabilité
générée par la circulation grande-échelle est compenséegprocessus de convection nuageuse qui
raménent la situation vers son état d’équilibre dans un setierelaxation de I'ordre de 4.0* s (Ara-
kawa et Schubert, 1974; Emanuel, 1991). Dans la couchers@geuse, pour respecter la conservation
de la masse, le flux de masse décroit linéairement jusqu'a@rface. Dans le cas ARM étudié par Neg-
gers et al. (2004), avec cette méthode, le flux de masse adalbda couche nuageuse augmente avec le
temps, alors gu’il a tendance a diminuer dans les LES. Neggfeal. (2004) évoquent deux limitations
principales de la fermeture en CAPE. La premiere est la#dtion d’une échelle temporelle d’ajustement
constante. La seconde est que seul le processus de sulesaiers’environnement agit sur la CAPE,
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alors que d'autres processus comme le détrainement dageux dans I'environnement, I'entrainement
au sommet des nuages ou encore les variations d’humidit tentpérature dans la couche limite, sont
cependant susceptibles d'influer sur la valeur du flux de enada base des nuages.

- La vitesse convective sous-nuageuse :
Un autre type de fermeture a été proposé par Grant (2008 .cBlsiste a relier le transport convectif
a la base des nuages a la convection séche de la couche sgestse;, par I'intermédaire d’'une vitesse
verticale caractéristique. Cette vitesse caractéristigst prise égale @* dans Neggers et al. (2004)
mais pourrait aussi étre définie en fonctiomdedans les cas de fort cisaillement. Neggers et al. (2004)
proposent de prendr, = rajyw* ou f; est le flux de masse a la base du nuaggla couverture
nuageuse a la base donnée par le schéma de nuages #itilisépefficient de proportionalité entre cette
fraction nuageuse et la fraction couverte par le panachendsot, ety un coefficient de proportionalité
entre la vitesse verticale a la base du nuage et la vitesaetéastiquew™ (y = 1). Le fait de prendre
une fraction couverte par le panache variable plutét queomestante permet de prendre en compte des
rétroactions supplémentaires entre couverture nuageussmsport de la couche sous-nuageuse vers la
couche nuageuse. Les résultats LES suggérent que la tacbulians la couche sous-nuageuse contrdle
effectivement la vitesse verticale a la base des nuagestftetfermeture est celle qui permet d’'obtenir
I’évolution du flux de masse la plus proche des LES. Elle immi cependant que le transport n'a lieu
gu’en présence de nuages.

Pour finir, notons qu’une approche multi-flux de masse a é@qsée par Cheinet (2003), dans
laguelle les mouvements convectifs initiés dans la couehsutdface sont répartis en un spectre de N
panaches aux conditions initiales différentes. Ces comditinitiales sont calculées a partir des flux de
surface et de lois de similitude, en supposant une distoibgfaussienne de la vitesse verticale, de I'eau
totale et de la température potentielle virtuelle. La vac@de ces grandeurs est estimée au sommet de
la couche de surface supposé a 50 m. L'aire couverte par ehzanache est supposée constante sur la
verticale et sa vitesse verticale estimée a partir d'un neodé panache entrainant. Cette approche est
testée sur des cas secs puis nuageux (Cheinet, 2004), aveémees réglages a part un temps caracté-
ristique dépendant du cas considéré et donne des résultafsatibles avec les LES. Les simulations de
référence sont effectuées avec un nombre N de panaches ga&Ear limitant pour I'intégration de
cette paramétrisation dans un GCM. Cependant, des testdu& jusqu’a N=8 donnent des résultats
similaires, le cas extréme étant de prendre N=2 dans leswagenx, ce qui revient a considérer un
panache sec dans la couche sous-nuageuse et un panache&nuage

Si I'approche en flux de masse permet de représenter lesusgaaonvectives de la couche limite,
elle ne permet pas de prendre en compte la turbulence de petielle. C’est pourquoi un autre type
d’approche, combinant approches diffusive et en flux de eyasfait son apparition.

3.2.3 Combinaison des approches diffusive et en flux de masse
Pour les couches limites seches

L'importance de la prise en compte du transport non locakdarcouche limite a donc été établie
notamment par les études sur le contre-gradient. Abdelc€arlane (1997) vont un pas plus loin en
proposant d’exprimer ce contre-gradient en exploitaqigi@che en flux de masse et propose une formu-
lation qu'ils testent dans un GCM canadien. Leur paranaitas se base sur une équation pronostique
de I'énergie cinétique turbulente qu'ils résolvent en @xpint les moments d’ordre trois en fonction de
'asymétrie de la vitesse verticale, elle-méme définie dipdiun schéma en flux de masse. Ainsi, ils
obtiennent une expression du flux vertical de températutengielle équivalente a celle associée a un
schéma diffusif avec contre-gradient, mais dans laguelt®htre-gradient combine les effets de produc-
tion par flotabilité (Deardorff, 1972), ceux du transporbulent, mais aussi d’'un autre terme qui dépend
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principalement de la flottabilité dans la couche de surface.

Une approche différente mais qui combine également ddfuirbulente et flux de masse a fait son
apparition ces derniéres années. Dans cette approchex eflmasse d'une quantitédevient :

o
5
ou le contre-gradient a été remplacé par un terme dépendanfldx de masse verticaf et de I'écart
enty entre le panache et I'environnement. Le coefficiBhtest calculé par une des approches diffusives
existantes. Le flux de masse est calculé a partir d'une énuee la vitesse verticale dans le panache et
d’'une relation entre cette vitesse et les variables grauthelle permettant de fermer le systéme. Cette
approche a d'abord été proposée par Chatfield et Brost (1988 exploitée dans plusieurs paramétri-
sations dont “le modéle du thermique” de Hourdin et al. (30§8e nous allons maintenant présenter.

pW = —pK, + f(wu - ?/1@) (3.28)

Le modéle du thermique s'appuie sur une vue idéalisée d'etiele convective ou thermique dé-
crite dans le premier paragraphe de ce chapitre. Dans uroeanegment idéalisé, constitué d’'une couche
de surface instable, d’'une couche mélangée neutre suredhitée couche stable puis de la troposphere
libre, le thermique est un panache d’air chaud généré damitzhe instable de surface et qui monte sous
I'effet de sa flottabilité (cf fig. 3.19). L'écoulement damsgdanache est stationnaire et sans friction, sans
mélange avec l'air environnant et sans processus de caatitemssi bien que la température potentielle
virtuelle 8, est conservée au cours de I'ascendance. Dans ces conditiomest accéléré de maniere
uniforme jusqu’au niveau ou la température potentielléueite dans I'environnement est supérieure a
celle de la couche de surface, appelé niveau d'inversiore Aiveau, le carré de la vitesse verticale est
égale a deux fois I'’énergie potentielle disponible pourdavection, définie ici comme le travail des
forces de flottabilité entre la surface et I'inversion. Aussles de l'inversion, le panache continue de
monter par inertie, jusqu’a ce que sa vitesse verticalensi@n(enz,, .z ).

La fermeture du modéle s’effectue en reliant le flux vertitahs le thermique a la convergence horizon-
tale dans la couche de surface, les vitesses maximaleshtaiev,,, ., et verticalew,,., étant du méme
ordre de grandeur, selon :

wmaxl(zi)p(zi) = vmaa:zsp(zs/2) (329)

oul(z;) estla largeur du thermique au niveau de I'inversion,dé hauteur de la couche de surface. Cette
relation fait intervenir le rapport d’aspect des cellules: L/z,,,, introduit dans la premiére partie de
ce chapitre. Hourdin et al. (2002) retiennent 2 mais le rapport d’aspect reste un parametre ajustable
du modéle.

Pour ne pas avoir une aire couverte par le thermiguefinie au sommet de la couche limite (on rap-
pelle quef = apw), de I'air est restitué a I'environnement sous forme deaiggment tout le long du
panache. Sous l'inversion ce détrainement s’effectue @damge turbulent, la fraction couverte par le
thermique s’érodant ey (\z), ol \ = v, /w, v, étant la viscosité de I'air, est de I'ordre de 10 m mais
reste un parameétre ajustable du modéle. Au dessus de Siovera fraction couverte par le panache
décroit quadratiguement pour s'annulersgp,... Ainsi, flux de masse et vitesse verticale sont calculés a
chaque niveau dans le thermique, et varient donc sur lacaéztiLe flux de masse ainsi calculé est utilisé
pour transporter chaleur, humidité et moment dans la colictiie.

Cette paramétrisation, développée pour la couche limithesét testée dans le modéle de circulation
générale LMDZ, a été évaluée a partir de simulations LESliglEs (Ayotte et al., 1996) et d’obser-
vations faites au cours de la campagne ESQUIF (Etude et Siimlde la QUalité de I'Air en lle de
France, Menut et al., 2000). Les résultats obtenus monfuesta paramétrisation est capable de repro-
duire les principales caractéristiques de la couche limitee transporter la chaleur vers le sommet de la
couche limite méme si la partie supérieure de celle-ci eblst et ceci sans ajout de contre-gradient. Les
équations associées a ce modeéle seront détaillées danmirel@artie de ce chapitre, ou elles seront
adaptées a la formation des nuages.
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FiGc. 3.19 —Vue transverse idéalisée d’'un rouleau convectif a la basenddéle du thermique(issu de
Hourdin, 2005).

Notons cependant que la version initiale de Hourdin et 8022 a été depuis simplifiée. Initialement,
les caractéristiqgues du thermique moyen étaient déduitéss mioyenne des caractéristiques de plusieurs
panaches ascendants, chacun issu de chaque couche iestahidace. La formulation des équations
permet en fait de calculer directement les caractéristiqiiethermique moyen a condition de définir le
profil d’alimentation du panache dans le couche de surfaee.nhodifications apportées au modeéle du
thermique sont présentées dans Rio (2004) et Coindreau(808l7), ou la nouvelle version du modeéle
est testée sur différents cas, notamment par comparaissmles observations du SIRTA pendant la
campagne VAPIC.

Une autre paramétrisation de ce type a été développée imdiépenent par Siebesma et al. (2007) et
testée sur des cas de couche limite séche. La paramétriskiti@loppée par Siebesma et al. (2007) pré-
sente certaines similitudes mais aussi des différencescalle de Hourdin et al. (2002). La comparaison
des deux paramétrisations est instructive, car elle maatnement I'exploitation d’'une méme approche
peut mener a deux paramétrisations différentes selon |#&neathe prendre en compte les processus phy-
siques a représenter. Les différences sont notamment ddag que, dés le début, la paramétrisation de
Hourdin et al. (2002) a été développée en vue d’étre intégmés un GCM. Les différences concernent
les points clés suivants :

- Le schéma diffusif : celui utilisé par Siebesma et al. (2085t basé sur des relations de similitude, en
utilisant le profil vertical du coefficient de diffusion déffar Troen et Mahrt (1986), alors qu’un schéma
basé sur une équation pronostique de I'énergie cinétiqbelente est utilisée par Hourdin et al. (2002).
La principale conséquence de cela est que la diffusion lembel est active sur toute la hauteur de la
couche limite dans Siebesma et al. (2007), alors qu’ellstrdetive que dans la couche de surface dans
Hourdin et al. (2002). Cependant, Siebesma et al. (2007)jreoktourdin et al. (2002), concluent que la
sensibilité du modéle au schéma diffusif utilisé est faiblletamment, dans les cas de convection libre,
la contribution de la diffusion au flux vertical au dessusaleduche de surface est trés faible.

- L'équation de la vitesse verticale : Hourdin et al. (2008)isent une version simplifiée de I'équa-
tion utilisée par Siebesma et al. (2007). Siebesma et ab7(2ibcluent en effet les effets des termes
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de pression et de I'entrainement sur I'évolution de la sitegerticale. Nous verrons les effets de cette
simplification dans le prochain chapitre.

- L'entrainement latéral : I'entrainement latéral n'ess@n compte que dans la couche de surface par
Hourdin et al. (2002) alors que Siebesma et al. (2007) penasne définition du taux d’entrainement
latéral tout le long du panache en utilisant des simulatidaS dans lesquelles ils sélectionnent les pa-
naches ascendants a partir d’un critérecen

- Le détrainement latéral : Hourdin et al. (2002) définit pamtee un taux de détrainement tout le long
du panache a partir de considérations géométriques pamhefavoir une surface couverte par le ther-
migue nulle au sommet de la couche limite. Dans Siebesma @Qdl7), le détrainement est déduit de
I'entrainement et du flux de masse et ne contribue pas dnecteau calcul des propriétés du panache a
un niveau donne.

- Linitialisation du panache : Siebesma et al. (2007) défent un excés de température en surface
relié au flux de chaleur en surface et a la variance de la etesgicale obtenue par des relations de
similitude. Hourdin et al. (2002) utilisent I'instabilitdu profil de température potentielle virtuelle dans
les premiéres couches au-dessus de la surface pour défngouche d'alimentation du panache, dans
laguelle un profil d’alimentation du thermique est imposé.

- Lafermeture du modéle : Siebesma et al. (2007) proposemntfdeons différentes de calculer le flux de
masse dans le thermique. La premiére suppose une fractimerte par le panache constante, permettant
de déduire le flux de masse directement a partir de la vitessieale a chaque niveau. La seconde définit
le flux de masse comme étant proportionnel a la variance diéclsse verticale précédemment citée, le
coefficient de proportionalité étant constant. Comme nawsihs vu précédemment, dans Hourdin et al.
(2002), le flux de masse au sommet de la couche de surfacdagéan reliant la convergence du flux
dans la couche de surface au flux d’air passant au niveaungtersion. Ensuite, le détrainement permet
de déduire le flux de masse a chaque niveau. Il en résulte actéofi couverte par le thermique qui varie
sur la verticale, et en fonction des conditions de grandhelés

Ce type de paramétrisation a I'avantage de représenter @isldaf turbulence de petite-échelle et
les structures cohérentes de la couche limite. Mais un antietage est la possibilité de I'étendre a la
représentation des cumulus de couche limite.

Unification de la représentation des processus de couche i et des nuages

Le schéma proposé par Siebesma et al. (2007) a été adapt@aumiageux et testé dans le mo-
déle méso-échelle Meso-NH par Soares et al. (2004). Dang$etal. (2004), le schéma diffusif est
basé sur une équation pronostique de I'énergie cinétiqbalante et la fermeture se base sur une frac-
tion couverte par le thermigue constante dans la coucheramgeuse. Les équations sont modifiées
pour inclure les processus de condensation avec un taukaiieement fractionné pris constant dans le
nuage. La paramétrisation donne des résultats procheskfesir le cas ARM de convection peu pro-
fonde sur continent. Une extension de cette paramétisatiégalement été testée dans le modéle IFS
(Integrated Forecasting System) développé au Centre EerofECMWF) (Neggers et al., 2007a). La
nouveauté majeure est la prise en compte simultanée de yjmscde panaches ascendants : un panache
sec et un panache humide, au sommet duquel se forment lesusidans le méme esprit que Cheinet
(2004). Neggers et al. (2007a) argumentent que, d’'aprésH&s dans la couche sous-nuageuse, des
thermiques qui n’atteignent jamais leur niveau de condemsaontribuent aussi fortement au transport
dans la couche mélangée. Ces thermiques secs, en dépcsant et humidité au sommet de la couche
mélangée, entretiennent le saut de température et d’hignadtre I'inversion et la base des nuages, ap-
pelée couche de transition. La fraction couverte par lesglags ascendants est toujours constante (et
égale a 10%), mais les sous-fractions couvertes par le parser et le panache humide, toutes deux
constantes sur la verticale, sont définies a partir d'une Boifodale de la fraction nuageuse (Neg-
gers et al., 2007c). Cette fraction flexible est ensuitesé#l pour définir deux exces de température en
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surface, initialisant d’une part le panache sec, d'autre Ipgpanache humide, permettant une interac-
tion plus complexe entre couverture nuageuse et propritésirface. Enfin, Neggers (2007) adapte le
schéma de nuages a cette approche, en considérant uneudistribimodale de la quantité d’eau totale
dans la maille. Il superpose ainsi deux gaussiennes, uneiéss la diffusion turbulente pour représen-
ter les stratocumulus, I'autre associée aux thermiquesnepuvésenter les cumulus. La variance totale de
I'eau totale est calculée a partir d’'une équation pronastid.es relations entre les moments statistiques
du premier et du second ordre d'une PDF bimodale permettentite de déduire la variance de petite
échelle et celle liée aux structures cohérentes. Des viaidaa partir de différents cas montrent que le
modéle est ainsi capable de reproduire la fraction nuaggeiségimes de cumulus ou de stratocumulus,
mais aussi de phases transitoires entre ces deux régimes.

Une autre facon d’unifier la représentation de la couchadimi des nuages a été proposée par Lap-
pen et Randall (2001a,b,c). En se basant sur I'étude de Rahdd (1992), les auteurs déduisent des
équations d’'une paramétrisation en flux de masse (MFC pogsNaix Closure) I'ensemble des équa-
tions typiqguement utilisées par les méthodes classiquetffdsion turbulente utilisant des fermetures
d’ordre supérieur (HOC pour Higher-Order Closure). Ligutgtion des équations pronostiques HOC sur
une distribution jointe des différentes variables, défipée une distribution dite “top-hat”, assure la
compatibilité des équations avec celles de I'approche erdtumasse. Les variables pronostiques sont
les moments d'ordre 2 et 3 de la vitesse verticale, les fluxvddables thermodynamiques et leur état
moyen. lls expriment alors le flux de masse et l'aire couvpeele panache en fonction de I'asymé-
trie de la vitesse verticale, variable pronostique des gougHOC. Il y a de plus une correspondance
terme a terme entre les équations du modéle ADHOC obtenu fssumed-Distribution Higher-Order
Closure) et les équations d'un modéle HOC standard. Cefeplenmet de définir les taux de mélange
du modéle en flux de masse a partir des termes de dissipatiéqiations HOC. La contribution de
I'échelle intra-structure est également ajoutée aux éopmdes flux turbulents et de I'état moyen par
l'intermédiaire de termes source et puits calculés a pditine équation pronostique de I'énergie ciné-
tique turbulente.

Cette paramétrisation est testée pour différents régimmgectifs : de la couche limite séche a la forma-
tion de cumulus (expérience BOMEX) en passant par un régarteadsition entre cumulus et stratocu-
mulus (campagne ASTEX). Le modéle permet de représentdupen des caractéristiques observées
lors de ces différents régimes, méme si certaines limitat@pparaissent : un entrainement trop faible
pour les simulations ou le refroidissement radiatif n'eas pn aspect dominant (BOMEX), et un en-
tralnement trop fort dans le cas contraire (ASTEX), ainsune dépendance de I'entrainement a la
résolution. De plus, la résolution et le pas de temps néitessastent un facteur limitant pour I'utilisa-
tion de cette approche dans un GCM.

Dans ce méme esprit d'unification des processus de couclie Enhnuageux, nous adaptons le
modéle du thermique développé par Hourdin et al. (2002) adeésentation des cumulus. La nouvelle
version du modele sera toujours capable de représenteetmitiue sec moyen sur la maille, qui pourra
devenir nuageux si il atteint son niveau de condensationhémnigue considéré étant une moyenne des
différents thermiques existant dans la maille, nous neidérerons pas que thermiques sec et nuageux
peuvent co-exister. La différence entre les deux relevidptiu cycle diurne. En début de journée, lorsque
la convection est faible, un thermique sec se développdaidivoluer les propriétés de la couche limite
jusqu’a ce que le thermique devienne nuageux. La prise epteosimultanée de deux types de panache
complexifie et alourdit la paramétrisation. De plus, uneléiion plus approfondie de la proportion
de thermiques secs dans un environnement nuageux est aiéeggsur se convaincre de la nécessité
de prendre en compte les deux types de panache. En effetledears des rues de nuages par exemple,
celles-ci peuvent étre observées sur océan sur des dondaipassieurs centaines de kilomeétres de fagon
uniforme, espacées les unes des autres de quelques kigmégrtes les rouleaux convectifs associés
peuvent exister sans former de nuages, mais une fois gpjlaraissent, le forcage étant relativement
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uniforme, rien ne prouve que des rouleaux secs continuertstiér. Sur continent les processus sont plus
complexes, mais il n'est pas rare d’observer des cumuluatiépuniformément sur plusieurs centaines
de kilométres. En plus, les thermiques détrainent auss Bonuage et on peut penser ce thermique
moyen comme une combinaison de thermiques secs (qui deritgitus bas), et nuageux.

3.3 Le modeéle duthermique nuageux : Représentation de la cobe limite
convective nuageuse

3.3.1 Présentation de I'article
Du thermique sec au thermique nuageux

Afin de représenter les processus de couche limite assotééfodnation des cumulus, nous utili-
sons une approche en flux de masse combinée a une approcisésdiffians le méme esprit que Soares
et al. (2004). Pour cela, nous partons de la paramétrisatorloppée par Hourdin et al. (2002) pour
les couches limites séches décrite dans le paragraphe R&daptation de cette paramétrisation a la
représentation des couches limites nuageuses passe paraieis importants :

- L'introduction des processus de condensation : au coursodeascendance, si le thermique moyen
atteint son niveau de condensation, des nuages se forneeqi,cpar libération de chaleur latente, est
source de flottabilité pour le thermique. Avec le changentenphase, la température potentielle vir-
tuelle n’est plus conservée. On considere alors commeblas@onservatives la température potentielle
de I'eau liquided; et le contenu en eau totale dans le panaghlea température potentielle virtuelle doit
alors étre ré-évaluée en fonction @jeet r; pour calculer la flottabilité.

- La prise en compte du processus d’entrainement le longmiacpe : le mélange d’air environnant dans
le panache est un paramétre essentiel qui controle le diesizent des nuages (Blyth, 1993). Dans
une couche limite séche, il est surtout important dans lglw@ul’inversion. Dans la version initiale du
modéle du thermique, I'entrainement d'air dans le panashewgpposé nul au-dessus de la couche de
surface, par contre I'air du thermique est détrainé damifennement tout le long du panache, avec
un maximum de détrailnement dans la couche d’inversion. Bam@déle du thermique nuageux, nous
introduisons un taux d’entrainement tout le long du thetrmigroportionnel au taux de détrainement.
Celui-ci est défini de la méme facon dans la couche sous-nsaggie dans la version initiale pour la
couche limite séche. Dans le nuage, il est défini comme up@draconstante du flux de masse vertical
comme proposé par Siebesma et Cuijpers (1995).

Dans le modele, les processus turbulents dans la coucherfdeessont pris en compte par une ap-
proche diffusive basée sur une équation pronostique derb@n cinétique turbulente (Yamada, 1983)
et les structures cohérentes de la couche limite sont reuéss par une approche en flux de masse par
l'intermédiaire des thermiques, au sommet desquels degesyzeuvent se former. Ainsi, les processus
de couche limite et les cumulus sont représentés par une p@mamétrisation. Un schéma de nuages,
qui se base sur une distribution a-priori de I'eau totalesdammaille, diagnostique la couverture nua-
geuse associée a partir de I'eau liquide formée dans le theemPour la version dite séche du modeéle,
I'eau liquide est diagnostiquée en aval, a partir des profilyens de température et d’humidité. Ainsi,
une couverture nuageuse peut également étre diagnostlpgedifférentes paramétrisations sont testées
dans le modéle de circulation générale LMDZ présenté damsaduction.

Différents cas de validation

Le modéle est testé sur différents cas de couches limitbesé&t nuageuses et dans différentes confi-
gurations. Dans les trois premiers cas, il est validé ampagtisimulations LES, dont les forcages et les
conditions initiales sont bien définis. Dans le dernier t&s résultats sont comparés aux observations
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faites au SIRTA pendant trois jours consécutifs. A chaqu® fan compare les résultats obtenus avec
une couche limite diffuse uniguement (MY), avec ceux obseavec la version initiale du modéle du
thermique (Hourdin et al., 2002, THdry), et avec la nouvediesion (TH).

- Cas académiques 1D de couches limites séches :

La nouvelle version du modéle du thermique est d’abord g¢esté des cas idéalisés de couche limite
séche neutre ou convective (Ayotte et al., 1996). Neuf sitrarts différentes sont effectuées, qui dif-
ferent entre elles par le flux de chaleur sensible en surfawejnversion plus ou moins marquée, et la
valeur du vent géostrophique. Ces cas ont été utilisés parditoet al. (2002) pour valider le modéle
du thermique dans sa version séche. Dans ces cas sans naasrence entre la version seche utili-
sée (qui utilise un calcul simplifié de I'alimentation coma la version initiale) et la nouvelle version
du modeéle du thermique concerne la spécification de I'emdraént d’air environnant tout le long du
panache. Sur ces cas, la version initiale du modele améimmsidérablement la représentation de la
couche mélangée et de l'inversion (fig. 3.21). L'ajout detfailnement modifie peu les résultats, qui
restent proches des LES. Seul les flux moyens au niveau derkion, de température potentielle et de
traceurs, sont surestimés dans les cas les plus convdigfif3.22).

- Cas 1D de convection peu profonde sur continent aux moeatieudes :

Le modele du thermique nuageux est ensuite évalué sur le R&s de cycle diurne de convection peu
profonde au-dessus des continents. Les versions sechagtuse du modéle du thermique donnent
des résultats similaires jusque vers 12h, tant que I'épaisges nuages reste inférieure a 1000 m. En
comparaison avec une couche limite uniquement diffusa®chractéristiques de la couche limite sont
améliorées, avec un réchauffement et une faible humidificgirés de la surface, ainsi qu’une couche
mieux mélangée. Aprés 12h, le modéle du thermique sec nespetas de représenter I'évolution de la
couche limite. La nouvelle version du modéle, elle, pernestaphrésenter le réchauffement et I'asseche-
ment progressifs de la surface (fig. 3.23), ainsi que le pramsd’humidité, de chaleur et de moment au
dessus de 1500 m (fig. 3.24 et fig. 3.25). L'évolution progvesde la hauteur de la base et du sommet
des nuages est également mieux représentée par la noumelienvdu modéle. A coté de ces améliora-
tions, certains problémes subsistent : une apparitionvedés nuages (une heure trop tard), une fraction
nuageuse faible, un maximum de fraction nuageuse a 1/3 dier(fig. 3.26), un flux de masse un peu
faible dans le nuage (fig. 3.27) associé a une vitesse Merticepeu forte, avec un minimum situé trop
haut (fig. 3.28). La forte sous-estimation de la varianceadatesse verticale (fig. 3.29) s’explique par
la contribution importante des processus de petite-éelietilue dans le champ LES, contribution qui
disparait dans le calcul de’.

- Cas 1D de convection peu profonde océanique dans les Tiepiq

Pour tester le modéle dans un environnement trés difféverig teste sur le cas BOMEX, aux conditions
guasi-stationnaire sur les six heures de simulationsségsi 1l n'y a pas de cycle diurne marqué. Malgré
ces conditions différentes du cas ARM, les améliorationmepes par le modele du thermique nuageux
sont similaires (fig. 3.34) : les profils thermodynamiquestsoméliorés avec la partie inférieure de la
couche limite plus chaude et séche, et une couche nuageissiegitle et humide par rapport aux autres
simulations. Cependant, la fraction nuageuse est une hedois trop faible, avec un maximum qui ne
se situe pas au niveau de la base de la couche nuageuse.

- Cas de convection peu profonde sur continent aux moyemtisdes en utilisant LMDZ 3D en
mode zoomé guidé sur le SIRTA :
Enfin, le modéle est testé en 3D en mode zoomé guidé autourRILASLa taille de la maille sur le
SIRTA est de l'ordre de 120km. La température, I'humiditdest vents sont relaxés vers les analyses
du Centre Européen toutes les demi-heures a I'extérieurodmz et tous les dix jours a l'intérieur.
Cela permet de contraindre la dynamique tout en laissartiylaigue des paramétrisations évoluer. Les
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comparaisons aux observations se font sur trois journégesecatives, les 26, 27 et 28 mai 2003, au cours
desquelles des cumulus de beau temps sont apparus chagaeragr (cf fig. 3.2). On constate que les
résultats sont plus proches des observations avec la newession du modéle, notamment prés de la
surface, ou les conditions sont une nouvelle fois plus chsed plus séches (fig. 3.35). L'activation des
thermiques pendant la journée a par contre peu d’impacesurdractéristiques de la couche de surface
la nuit. L'évolution au cours de la journée de la base et dusenhtes nuages est mieux représentée avec
le thermique nuageux, ainsi que le forcage radiatif asq6igé3.36).

Tests de sensibilité

Plusieurs tests de sensibilité sont effectués sur le cas ARM

- Sensibilité a I'entrainement et au détrainement :
Les caractéristiques du thermique et des nuages sont mébles aux taux de mélange entre le ther-
migue et I'environnement. Un réduction du taux d’'air entéaflans le panache donne des nuages verti-
calement plus étendus (fig. 3.30). Le thermique étant plusidiey il condense plus bas, mais comme |l
est aussi plus flottant, il monte plus haut. Parallélemamhme on entraine moins d’'air dans le panache,
le flux de masse est plus faible, et la subsidence comperesdanis I'environnement aussi, ce qui réduit
I'asséchement de la couche de surface. Le détrainemersiuadpt hauteur du sommet des nuages, ce qui
illustre le contrdle de I'extension verticale des nuagesl’pamidité de I'environnement. Un détraine-
ment plus fort donne un sommet plus bas et une fraction nsagelus forte (fig. 3.31).

- Sensibilité a la résolution verticale :
En passant de 40 a 19 couches sur les 4 premiers kilométrebserve un transport vers le bas renforcé
dans I'environnement, asséchant et réchauffant troprfmie les basses couches (fig. 3.32). Ceci est
dd a de la diffusion numérique expliquée par le schéma d&reamont du premier ordre utilisé. Un
schéma moins diffusif est a tester.

- Sensibilité du schéma de nuages a la variance en eau totale :
Nous avons vu que les premiers nuages apparaissent au sdmthetmique le plus intense, qui est aussi
le plus humide. Le retard d’une heure dans I'apparition desges peut s’expliquer par le fait qu’on
considére un thermique moyen, et qu'on ne prend donc pasrapteda variabilité intra-thermiques.
Pour remédier a cela, la variance de la distribution de I'eéaie déduite de I'eau liquide du thermique
moyen est augmentée d’'une fraction constante de I'eawt@téih de prendre en compte cette variabilité
entre les différents thermiques. La fraction nuageuse itBde la nouvelle distribution est un peu plus
forte. De plus, les nuages apparaissent une heure pludadiate des nuages se situe plus bas (fig. 3.33).
Ces résultats motivent une estimation plus rigoureuse dariabilité de I'eau totale due a la turbulence
de petite échelle par I'intermédiaire du transport de li§ieecinétique turbulente dans le thermique.

3.3.2 Article

A thermal plume model for the convective boundary layer :
Representation of cumulus clouds

CATHERINE RIO AND FREDERICHOURDIN

Laboratoire de Météorologie Dynamique du CNRS, IPSL, P&rence

in press for the Journal of the Atmospheric Sciences
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Abstract

The "thermal plume model", a mass-flux scheme combined wsthssical diffusive approach, origi-
nally developed to represent turbulent transport in thecdrywective boundary layer, is extended here to
the representation of cloud processes. The modified paesizagion is validated in a 1D configuration
against results of Large Eddy Simulations (LES) as well ag 8D configuration against in situ mea-
surements, for a series of cases of dry and cloudy convelotiuadary layer. Accounting for coherent
structures of the mixed layer with the mass-flux scheme ingsdhe representation of the diurnal cycle
of the boundary layer particularly its progressive deepgrduring the day and the associated near sur-
face drying. Results also underline the role of the presiornpof the mixing of air between the plume
and its environment, and of sub-mean-plume fluctuations.

Introduction

Most diurnal cycles of cloud systems like dispersion ofyeéoh, occurrence of cumuli after a sunny
morning, or stormy weather at the end of the day are not wptiesented in General Circulation Models
(GCMs). Itis a concern for climate modeling because of therkée of clouds in the radiative and water
budgets. Most GCMs underestimate middle and low clouds &oatlow convection (Zhang et al., 2005)
while the radiative feedback associated with low-leveud®is a major source of uncertainty for current
climate change predictions with GCMs (Bony et al., 2006)e Tiurnal phasing of deep convection is
also a challenge, the peak of deep convection being geyesiaiulated too early in the day (Guichard
et al., 2004). A better representation of transport praeeds the Convective Boundary Layer (CBL) is
probably one of the key issue to improve the representatidhose various aspects in GCMs.

In the CBL, turbulence occurs at various scales. Smallesttabulence dominates in the unstable
surface layer while thermal plumes or cells with an extemsiomparable to the height of the boun-
dary layer play a key role in the mixed layer. Those cohergutctires transport heat upward from the
surface layer, even though the upper part of the CBL is gélgestably stratified. Velocities of several
m s~! encountered here and upgradient turbulent fluxes can natfdresented by a traditional diffusi-
vity model, which assumes that turbulence occurs at smsdlales than that of the vertical variations
of mean variables. Deardorff (1972) proposed to solve tioblpm of the representation of upgradient
fluxes by introducing a counter-gradient term. This appioa&as refined later by Troen et Mahrt (1986)
and Holtslag et Boville (1993). Stull (1984) proposed to @adically with the diffusive approach by
introducing a transilient matrix which represents exclembetween all the layers of the CBL. A para-
meterization was derived in this framework by Pleim et Chét@02) and Alapaty et al. (1997). The
mass-flux concept (Arakawa et Schubert, 1974; Yanai et @¥ 3} in which the atmospheric column
is divided into at least two sub-columns of either rising obsiding air, is also the basis of various
parameterizations. For the CBL, this framework has beetieagpm the past essentially in the form of
bulk models in which it is assumed that, in the CBL, the covesgiquantities are prescribed a priori, as
constants (Betts, 1973; Lilly, 1968; Randall et al., 1992)gs linear functions of height (Albrecht, 1979;
Wang et Albrecht, 1990). In those approaches, the closweifsgation is used to compute an entrain-
ment flux at the top of the CBL. Bulk mass-flux models were galhederived to analyze the physics
of the CBL but some were also used as actual parameterigatioreirculation models (Suarez et al.,
1983). Mass-flux parameterizations were also developethforepresentation of cumulus convection
(Tiedtke, 1989; Emanuel, 1993) but few effort has been madargo unify boundary layer and cumulus
mass-flux schemes.

The scheme developed here attempts to represent the medashe whole CBL, by considering
thermal plumes from the surface to the top of the cloud laged turbulent eddies in the surface layer.
For this, we combine a mass-flux closure with a turbulentudiffe one. Such an approach was first
proposed by Chatfield et Brost (1987), whose scheme was mestard in GCMs. On similar ideas,
Lappen et Randall (2001a,b,c) proposed to combine thelambkinetic energy equation with a mass-
flux approach in order to derive closure relationships ferrimss-flux and width of the thermals. Abdella
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et McFarlane (1997) used a mass-flux approach to paranmethiid order moments in Mellor et Yamada
(1974) turbulent equations. On views more similar to Chiakfet Brost (1987), Hourdin et al. (2002)
(hereafter HO2) proposed to make the diffusive scheme ofdvlet Yamada (1974) coexist with a mass
flux parameterization inspired by those developed for deepection in order to represent the convective
structures observed in the dry boundary layer.

In this parameterization, the existence of a thermal pluriggrating from the unstable surface layer
is considered, the diffusive scheme being still active mghrface layer. A similar parameterization has
been developed independently by Siebesma et al. (2007 gatsditin a mesoscale model by Soares et al.
(2004). Main differences between this latter scheme andd¢heme presented in this study concern the
geometry of the thermal and the closure relationship. Inr&oat al. (2004), the area covered by the
plume is vertically constant whereas it is predicted accgrdo entrainment and detrainment in HO2.
Concerning the closure relationship, the scheme presemt8dares et al. (2004) determines the mass-
flux at cloud base as the product of an estimated core fraetimhthe vertical velocity, whereas H02
use the maximum of convective potential energy inside thenplto compute the mass flux at the top
of the unstable layer. Initialization of the updraft is atsmmputed differently. While the properties of
the plume within the surface layer are computed using serfiaxes and kinetic energy in Soares et al.
(2004), they are computed in HO2 from the entrainment ofraimfthe surface layer. The entrainment
rate is determined from the buoyancy of air parcels in thetalrie) surface layer. This implies that the
vertical discretization should be fine enough to at leastesgnt crudely this surface layer.

The aim of this paper is to extend the so-called “thermal gurodel” of HO2 to the representa-
tion of shallow cumulus convection, focusing on the diurtyale over land. For this, we introduce the
condensation processes and associated energy budget ihsighlume, and the coupling between the
thermal plume model and the statistical cloud scheme of Bbfmanuel (2001). The first tests perfor-
med with the new scheme showed that, without lateral emtramnt all along the plume, the additional
heating by condensation produces plumes which penetratiartdn the free troposphere. An additional
entrainment of environmental air all along the plume isadtrced to override this effect. Indeed, tests
performed with various assumptions point to the key roleatdrial entrainment specification.

Two complementary approaches are used for model evaludtiatie first one, a single column ver-

sion of the LMDZ GCM is evaluated against large eddy simatati (LES) of a series of cases of dry
convection (Ayotte et al., 1996), and of a case of cumuluyvecion over land, the GCSS (GEWEX

Cloud System Study) ARM (Atmospheric Radiation Measuretsjetumulus case (Brown et al., 2002).

An intercomparison of single column models on that case deénk et al., 2004) underlines the role of

the coupling between turbulence and convection. Compasigoth LES allowed us to assess the vali-
dity of the physical concepts at the basis of the thermal plumodel and to fix model parameters. The
robustness of the scheme with regard to those parametevalisated by testing it on an other shallow
convective case, the oceanic case BOMEX (Siebesma et 8B).20 the second approach, the full 3D
GCM is used with a stretched grid around SIRTA, a ground-thagenospheric observatory for cloud

and aerosol research located in the neighbourhood of P#aisftielin et al., 2005). Results are compared
with observations of three consecutive days with a wellkadrdiurnal cycle and afternoon convective
cumulus.

The paper is organized as follows. The parameterizatiomebbundary layer and cloud processes
in LMDZ is presented in section 2. Section 3 presents resiitained on the dry cases already tested
by HO2, focusing on the introduction of lateral entrainmédntsection 4, results obtained in the single
column mode on the GCSS ARM cumulus case are presentedois&ds devoted to the validation of
the scheme in other conditions (BOMEX case and 3D simulgfid@onclusions are drawn in section 6.
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Model description
The thermal plume model

In the thermal plume model (H02, see also Coindreau et ab.7R@s in Chatfield et Brost (1987)
and Soares et al. (2004), the parameterization of the coweeooundary layer combines a classical
diffusive approach with a mass-flux scheme. Each columnvisleli into a mean ascending thermal
plume of mass flu¥ = apw, (Wwherep is the air densityq the fractional cover of the plume and,
the vertical velocity), and a compensating subsidencearetivironment of mass-flux f. Hence, the
vertical turbulent flux of a conserved quantitywrites :

— 0
P = —p. 5% + (3 — ) (3.:30)
Subscript &’ stands for the updraft an@” for the environment. As in classical mass-flux parameteriz
tions of deep convection, the assumption is made that enviental values equal to large scale values
(v = 7). Computation ofi, relies on a prognostic equation for the turbulent kinetiergg adopting
the level 2.5 Yamada (1983) version of the Mellor et Yamad®¥ §) scheme.

Mass flux specification

The vertical variation of mass-fluf is computed by specifying an entrainment ratanside the
plume and a detrainment:

of _
0z

so that the steady-state equation for conserved quagity the plume reads :

e—d (3.31)

O fthy,
0z

= etp — diby, (3.32)

Note that horizontal momentum is also transported by theplu

In the present study, the entrainment rate is specified asuimeof two terms e(z) = a(z) + (d(z).
The first onea(z), is the entrainment rate corresponding to the air suppbeti¢ basis of the plume (in
the unstable surface layer), and the second one is thellatdrainment rate along the plume (above the
surface layer), which was not accounted for in the originabmflux scheme, and which, for the sake of
simplicity, is related to detrainment rai#z) by a constant factop (see section 2.e).

A thermal plume is initiated as soon as an unstable layertecter near the surfacéd,/0z < 0,
wheref, is the virtual potential temperature). The top of the unstalirface layer is thus defined as the
height of the higher unstable layer above the surface. Acaprofile of lateral entrainment rate z)
from the unstable surface layer (which may include severlehlayers) is then computed. For that, we
introduce the mass flu® which would be obtained at the top of the unstable surfacerléyno other
entrainment than(z) nor detrainment was accounted fdr & fOZ a(z)dz, whereZ is any height above
the last unstable layer). The normalized entrainmentaate a/® is specified as

0y
a*(z) =Tz max(—%—z, 0) (3.33)
I being chosen in order to satisfi® a*dz = 1.

The value of® is the result of the closure relationship (see below)amslalso used for a-dimensioning
of other variables f = f*®, e = ¢*® andd = d* .
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Vertical velocities

In frictionless and steady-state conditions, the verticamentum equation in the plume reads :

Of wu = —dw, + ozgpevu — 0 (3.34)
0z 0,
where it is assumed that air is supplied to the thermal witbra zertical velocity {v. = 0).

The plume develops until it reaches its level of zero buoyaard then overshoots until its kinetic
energy vanishes, defining two heights : the height of zero/éocy ¢,,,;:) and the maximum height
reached by the overshooting plumg,(.). At z,,., whered, = 6,,, without entrainment processes
in the CBL, vertical velocity should be maximum, and its sgua2, . twice the convective available
potential energy.

The closure equation

In a 2D configuration (roll, see Fig.1) the horizontal vetgai at which air is supplied to the basis
of the thermal relates to the corresponding lateral entmamt rate througlu(z) = p(z)v(z)/L where
L is the distance separating two cells. The aspect ratio of¢le: = L/z,,,, is fixed tor = 2 for all
simulations presented here, a typical value from LES (seerig@t Sullivan, 1994). With the assumption
that the maximum vertical velocity in the thermal plumg,,. is of the same order of magnitude as the
mean horizontal velocity in the unstable surface laygs, (also a result from LES),

[e'e) %) a*Z(Z)q)L
mazr — Umoy = * dz = / d 5 3.35
w Umoy /z=0a (z)v(z)dz o 2 z (3.35)
we deduce the closure equation :
Wmazx
e = oo a*?(z)dz (3.36)
TZmazx fz:O p(2)

Physical concepts beyond those choices are discusseditsdetH02.

From dry to shallow convection

Latent heat release associated with condensation is asebfor inside the plume. The liquid water
potential temperature, defined as the potential temperatua parcel from which all liquid water would
have been evaporated :

L0
G,T
is a conserved quantity both in saturated and unsaturateditmms (L, is the latent heat of vaporiza-
tion, C, the specific heat at constant pressure,aride liquid water mixing ratio). Characteristics of the
thermal are computed by considering as conserved quardjteend the total water mixing ratie;.

Lateral entrainment above the surface layer and detraiharencomputed as follows. The assumption
is made that processes observed in the sub-cloud layer@asathe than those occurring in a dry CBL.
Below clouds, we thus keep for detrainment the definitiorppsed by HO2. Below,,,;.. :

br=16— (=), (3.37)

io= 2 CLENE

z T Zmax

) (3.38)

where \ is a typical length scale. This formulation was deduced fgeometrical considerations and
expresses the fact that the fraction of the thermal erodettityilence increases aé\z. Above z,;x,
and under cloud base, the width of the thermal is reducedviiiig a quadratic decrease so that it should
be zero at the top of the CBL in the absence of clouds :

d(z) = —%[p(z)w(z)a(zm)(Mﬁ (3.39)

Zmax — Fmix
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FiG. 3.20 —Physical image sustaining the thermal plume model and spording vertical velocity :
diffusive turbulence in surface layer and mesoscale strestin mixed layer. Mass-fluy) depends on
entrainment of air inside the thermal from the surface lager, above ¢) and detrainment from the

plume ¢).

w

With those definitions most of the detrainment occurs algye where the stability in the environment
increases consistently with commonly admitted ideas (Reghet Blyth, 1986). However LES results
suggest that the area covered by the plume stays close testanbmalue in the sub-cloud layer. In this
case, the detrainment rate defined in this study betweemvieesion and cloud base may be too large.
Further studies may be conducted with LES to better undatstiae differences of physical processes
occurring in a dry CBL and in a sub-cloud layer.

A number of reviews (see Blyth, 1993), and studies (Siebedr@aiijpers (1995), Siebesma et Holts-
lag (1996), Zhao et Austin (2005b,a) using LES, or Zhao ettian003) using Episodic Mixing and
Buoyancy-Sorting Models (EMBS)) have been devoted to théiation of entrainment and detrainment
in clouds. Here, following Tiedtke (1989), we take entragmnand detrainment rates proportional to the
mass flux inside the cloud :

e*(z) = ef*(2) (3.40)
d*(z) =6f*(2) (3.41)

Siebesma et Cuijpers (1995) showed that entrainment amdird®ent rates used in most current pa-
rameterizations were one order of magnitude smaller thaEi§, and that the detrainment rate was
systematically larger than the entrainment rate leading noass flux decreasing with height inside the
cloud. Siebesma et Holtslag (1996) proposed a range offdne ands of ¢ = 1.5 — 2.5(x 1073 m~1)
ands = 2.5 — 3.(x1072 m~1). Those definitions with similar values were also retaing@bares et al.
(2004).

To be consistent all along the plume, the entrainment ratteeisub-cloud layer is taken to be proportio-
nal to the detrainment rate with a ratib= ¢/d fixed like inside the cloud &.4. It is considered that,
when mixing occurs between the plume and its environmertit, émtrainment and detrainment processes
are enhanced. This assumption may be reconsidered in tre fifor instance, Bretherton et Smolarkie-
wicz (1989) show that entrainment generally occurs whemydocy increases while it is the opposite
for detrainment. Recent studies propose definitions @épending on clouds characteristics (Siebesma
et al., 2003; Neggers et al., 2002). The parameterizatiopgsed here is kept as simple as possible to
make a first step toward improvement of representation afe¢hmocesses in GCMs. The scheme for
entrainment and detrainment finally depends on three paessng\, 5 andd. Value of parameteh is
chosen in order to have results consistent with LES in boghadd cloudy cases\ = 30 m is retained.
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The value ofs is then fixed tod = 2.103 m~! using the GCSS ARM cumulus case. The degree of
generality of those values is evaluated with the BOMEX otzeaase and 3D simulations.

The cloud scheme

Following Bony et Emanuel (2001), the in-cloud water cohtey. is used as a predictor for cloud
fraction c;, together with large-scale total water conterdnd humidity at saturation,,;. Introducing
the probability distribution function (PDHY(r;) of the subgrid-scale total water with

/OO P(r)dr =1, (3.42)
0

the cloud fraction reads :

cp = - P(r)dr (3.43)

Tsat
and the incloud condensed water is :
o0
e = Jreae(T = Tt PA)T (3.44)
cf
For the PDF, we use a generalized log-normal bounded by 0 avithean and standard deviation
o. The generalized log-normal distribution has the spetyfim include both lognormal distributions
with positive and negative skewness. When the ratio approaches zero, the distribution tends to a
Gaussian. Because the distribution domain is bounded bh@nwy/7 increases, the distribution displays
an increasing positive skewness as observed in convedtivds Heres is estimated in each grid cell,
for which the thermal plume model predicts a positive liquidter content, from an inverse procedure,
so that the in-cloud water content predicted by the staistiloud schemer(,,.) equals the condensed
water content predicted by the thermal plume scheme(rs.:). The predicted clouds precipitate, and
re-evaporation in the layers below is also computed (seailsleh Hourdin et al., 2006). This cloud
scheme was evaluated against Cloud Resolving Models (CBRMh¢ Toga-Coare experiment but was
never tested for shallow convective clouds.

The LMDZ General Circulation Model

Simulations are run using the most recent version LMDZ4 ef global climate model of the La-
boratoire de Météorologie Dynamique (Hourdin et al., 2006yently involved in the IPCC exercise
(Dufresne et al., 2005). Its zooming capability 6f LMDZ) allows to focus the horizontal grid on a
chosen region. The physical package includes the radiatibeme of Fouquart et Bonnel (1980) for the
solar part and of Morcrette et al. (1986) for the infraredtp&he deep convection scheme is adapted
from Emanuel (1993).

The simulations presented hereafter differ by the boundaygr scheme. In the MY (for Mellor &
Yamada) simulation, the boundary layer is parameterizéagus diffusive approach (Yamada, 1983).
For the two other simulations, the thermal plume model iglisecombination with the same diffusive
scheme. In the THdry simulations, the original dry versidrthe thermal plume model is used. The
new version described above is used for the TH simulatiohg mModel is used in both 1D and 3D
configurations.

Dry convective cases

The modified parameterization is first tested in dry condgicagainst a series of idealized LESs of
water- and cloud-free convection (Ayotte et al., 1996 atty used to evaluate the original version of the
thermal plume model (H02). For cloud-free cases, the mdfardnce between THdry and TH consists
in the lateral entrainment of air into the plume above théamerlayer in TH.
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The LES cases

The LES code used is fully described by Ayotte et al. (1996). éach case, the grid consists in
96 x 96 x 96 points with various domain sizes, frotrto 2 km in the vertical and fron2 to 5 km in the
horizontal. Simulations MY, THdry and TH are run with the savertical resolution as for LES, the time-
step varying froml5 to 100 s depending on the case. The various cases consider diffenéace forcing,
initial conditions and geostrophic wind. They are symbedizvith a number (corresponding to the value
of the surface heat flux), and letters for different initiginditions. For example, simulation 24SC is
run with a surface heat flux @f.24 K m s~! and with a Strongly Capped initial potential temperature
profile (strong inversion). Cases with a zero surface heatdia also available, or with an initially weak
inversion (WC). As for the geostrophic wind, all simulatsoguoted WC or SC are constant geostrophic
wind cases, = 15 m st andv, = 0). Simulation 24F has zero geostrophic wind (free convegfio
and simulations 15B and 24B run with = 10 ms™! andv, = 0.01 x zms™!.
A passive traceiB is also introduced in the simulations, with = 13.5 below the inversionB = 3
above and a non-zero upward surface flux.

Vertical profiles

Results obtained for simulation 24SC are displayed in F&l &s an example. Fig. 3.21 shows the
vertical profiles of wind, potential temperature and traBeaveraged between times = ¢y + 47 and
ts = to+ 107, T being the large-eddy turnover time definedras z; /w. wherez; is the inversion height
andw, the convective velocity scale which dependszgron the surface heat flux and on a coefficient
of thermal expansion. As already mentioned in HO2, THdryrimups the results compared with MY,
particularly in the representation of the inversion. Resobtained with TH are close to THdry. The
upper part of the mixed layer is only slightly warmer with THdathe inversion is not as well captured
as with THdry.

Entrainment at the inversion layer

Following Ayotte et al. (1996), we evaluate the various pagterizations comparing, for a scalar
(¢ or B), the quantity

1 tr____
A = [ lztto). (3.45)
ty —1to Jio

which represents the averaged fluxyothroughz;(t) between timeg, andt;, i.e. the entrainment at
the inversion layerA; is computed from the vertical profiles gfat timest, andz; :

1 H
A= [ e t) o)z (3.46)

whereH is any height above CBL top and the final profileyofnoted here)(z, t¢)) the averaged profile
between times, andt, (t; = (t1 + t2)/2).
The value of this parameter fér and B for all various cases is shown in Fig. 3.22. Simulation MY
underestimates the entrainment at the inversion layerlftine convective cases (i.e. except 00SC and
00WC). Results obtained with THdry are more consistent Wis. TH shows a slight overestimation
of the transfer across the inversion layer, particularlytf® cases with strong surface forcing (24SC and
24F).

Sensitivity tests (not shown) indicate that entrainmenthatinversion layer is better represented
when 3 increases up t0.6 or 0.8 but the inversion is then too strong. A further increase\ofthen
6 = 0.4 also improves the results. The parameters could be set t@uapesults in those dry cases but
we conserves = 0.4 and\ = 30, which are also valid for the shallow convective case prieskhelow.
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FiG. 3.22 —Coefficient4; for 6 and B obtained with LES, MY, THdry and TH and displayed for the

various dry convective cases (see text for details).
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The GCSS ARM Cumulus case

Set up

The present case, built by the GEWEX Cloud System Study (G@®8&ing group, is based on ob-
servations made at the ARM Southern Great Plain site in @kfghon21 June 1997 and was also studied
during EUROCS (EUROpean Cloud Systems). It is a typical casevelopment of shallow convection
over land. An intercomparison of LES models gave a good ageaé with measurements (Brown et al.,
2002). In this study we use the results of the KNMI LES modsb alsed for an intercomparison study of
single-column models (SCMs) (Lenderink et al., 2004). ithes out from that intercomparison that most
SCMs overestimate both cloud liquid water and cloud coveoeiated with unrealistic thermodynamic
profiles. The case was developed to study the diurnal cycéhalfow convection over land and surface
fluxes evolve during the day with low values at sunrise angsuand maximal values 660 W m~2 for
the latent heat flux and aft0 W m~2 for the sensible heat flux around midday. Those surfacetlateh
sensible heat fluxes are prescribed. A simple representafithe large-scale advective tendencies and
radiative tendencies is used, their effects being smalimdwenpared with those of the surface forcing.
Nor the radiation scheme neither the deep convection scheeactivated. The simulations are run with
a vertical resolution of 40 layers in the four first kilometeand are running from 05 :30 to 19 :45 LT
with a 20-seconds time-step.

Large-scale meteorological fields

Figure 3.23 shows the time evolution of temperature, nadtumidity and water mixing ratio at 20m
above surface (first model layer). When the diffusive schesnesed alone (MY), the first model layer
stays too cold and too moist, and relative humidity staysatroonstant during the day, while it decreases
from 0.8 in the morning to 0.55 in late afternoon in LES. Aatien of the thermal plume scheme in the
morning (as soon as the surface layer becomes unstablejsadidetter mixing in the boundary layer,
explaining the faster drying after 7 :00 LT. The dry and newsigns of the thermal plume model (THdry
and TH) give results similar with LES until 12 :00LT. In eaid§ternoon, when cumulus start to grow,
the additional latent heat release in the thermal plume thighTH scheme results in a deeper boundary
layer and hence in an additional heating and drying nearuhace (due to an enhanced mixing with
warm and dry air from the free troposphere), in better agegnwith LES. Stevens (2006), using LES
and a conceptual model for a CBL developing under the effeatamnstant surface buoyancy flux in an
atmosphere with constant stratification, also obtainstfakeepening of a cloudy CBL compared with
a dry CBL (linearly in time rather than as a square root of Jinaso associated with a drying near the
surface. In Stevens (2006) conceptual model, the rate atwhe cloudy layer deepens is controled by
the evaporative cooling occurring in the inversion layesulting from the detrainment of cloud water
at the top of cumulus clouds. The evolution of the CBL is iifated further in Fig. 3.24 which shows
the vertical profiles of potential temperature and totalawvat various times. At 09 :30 LT, before cloud
formation, THdry and TH give very similar results, and siatidn MY is not very different. At 15 :30 LT
the total water obtained with MY and THdry is overestimatetbly 1000 m and underestimated above,
as a consequence of an underestimated vertical transpstitR obtained with TH are more consistent
with LES. For MY and THdry, the difference with LES are largerl7 :30 LT.

Figure 3.25 shows relative humidity and horizontal velp@t 15 :30LT in the upper panel. MY and
THdry are mutually close and results obtained with TH areermnsistent with LES concerning rela-
tive humidity and wind profile, which is better captured tf@tmost simulations presented in Lenderink
et al. (2004). Cloud fraction and incloud water content aspldyed in the lower panel of Fig 3.25 for
LES and simulation TH. For LES both the 'cloud mean’ valuesfage of cells with non-zero liquid wa-
ter) and the 'cloud core’ value (cells with liquid water, ugsd motion and positive buoyancy) as defined
by Siebesma et Cuijpers (1995) are shown. Simulation THsgreloud water content quite consistent
with LES core in the lower part of the cloud, but the assodateud fraction is too low. Between 2500
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for the GCSS ARM cumulus case.
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Fic. 3.25 —Vertical profiles of relative humidity (rh) and zonal veltyc{u in m s') at 15 :30 LT :
Comparison of simulations MY, THdry and TH with LES resualtstie GCSS ARM cumulus case. Cloud
fraction and incloud water content (g kg) are also displayed for LES and TH at 15 :30LT.
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FiG. 3.26 —Time evolution of maximum cloud cover, cloud base and toghiteim), liquid water path
(g m™2) : Comparison of simulations MY, THdry and TH with LES resédir the GCSS ARM cumulus
case.

and 3200 m, LES predicts a very small cloud fraction with gdaincloud water while the parameteriza-
tion does not predict any clouds above 2500 m.

The time evolution of clouds characteristics are shown @ Bi26. For MY and THdry, the maximal
cloud cover (computed as the maximum of cloud fraction olrenertical at each time step), is overes-
timated and clouds do not vanish at the end of day with MY. Withnew version of the thermal plume
model (TH), the value obtained is closer to LES but still tow,land the peak at the end of the afternoon
should not exist. The onset of cumulus is too late by one hodrthe disaggregation of clouds occurs
a little too early. This problem will be discussed in the Ipatt of this section. The new version better
represents the increase of the cloud base height duringathewen if its altitude stays all day too high
by 100 m. The computation of the cloud top height is also impdowith the new version of the scheme
although this value stays a few hundred meters too low. Adidard water path, results are consistent
with cloud cover, with too low values during the day for TH aamlincrease at about 17 :00 LT.
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Fic. 3.27 —Vertical profiles of entrainment] (from the surface layer and above) and of detrainment
(d) at 15 :30 LT and comparison with LES of the mass-flux for sitiant TH of the GCSS ARM cumulus
case.
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FiG. 3.28 —Vertical profile of vertical velocity at 15 :30 LT for simuiah TH : comparison with "cloud
mean’ and 'cloud core’ values as given by LES (LES data arewmatlable in the sub-cloud layer).

Inside clouds

Figure 3.27 displays the vertical profiles of the entraintmaite in the surface layer and abowg, (
and of the detrainment rate)(at 15 :30 LT. The detrainment rate increases with heightvben the
inversion and cloud base. In the unstable surface layeamiantent is maximal in the first layer of the
model. Comparison with LES of the total mass flux inside tlo@dlat 15 :30 LT is also given in Fig. 3.27.
The mass flux fits the LES at the inversion but then decreasefasb with height. Figure 3.28 shows
the vertical velocity inside the plume at 15 :30 LT. The ufidisnegatively buoyant in the overshooting
region just below cloud top. Results are then expected todse d¢o the core value in the lower part
of the cloud and to the cloud value in the upper part. The thépiume velocity is in fact close to the
core value in the lower half of the cloud but decelerates &s» €ompared with LES in the upper part.
This may suggest that the entrainment rate is too largeentid cloud, inhibiting buoyancy. We also
notice that the minimum of the vertical velocity is locatea thigh. This joins the fact that the cloud
base remains too high during the day. However the shape gqirtides seems to paste to LES, vertical
velocity decreases at the base of clouds and then increaskseaching the top.

Higher-order moments

Second and third-order moments of the vertical wind are @eg with LES in Fig. 3.29. For the
thermal plume, those moments are computed as follows :

(W~ )? (3.47)
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FiG. 3.29 —Comparison with LES of the second (top) (i s12) and third (bottom) (in M s—3) order

moments of the vertical velocity in the thermal plume at @(t&ft) and 15 :30 LT (right) for simulation
TH of the GCSS ARM cumulus case.

= a(l —2a)
Y3 = W(ﬂ}u —y)? (3.48)

The second-order moments for the vertical wind given by Liit®uide both explicit large eddies (resol-
ved scale) and parameterized subgrid scales while TH sesaticern the contribution of the thermals
only. As already discussed by HO02, the turbulent fluctuatininy associated with symmetric small-scale
turbulence, not accounted for by the mass-flux scheme, iexihia strong underestimation af2 when
compared with LES results. On the other hand those fluctusitiave a relatively low contribution to tur-
bulent fluxes dominated by convective structures. The @gegfsymmetry of the distribution around the
mean value ofv can be estimated by considering the third-order momeit. Gfurbulent diffusion does
not contribute to third-order moments explaining why theutes obtained with the thermal plume model
are in better agreement with LES. For the same reasons as%pi/? is also strongly underestimated
(results not shown).

Sensitivity to model parameters

The results are quite sensitive to the parameters that alotétrainment and entrainment rates.
Because of the way detrainment and entrainment are presciibour parameterization, parameter
controls simultaneously detrainment and entrainmentirbilite cloud only. At the opposite, a change of
0 (for a given value ob) will affect entrainment only, but both below and within tbleuds. Of course,
both entrainment and detrainment can also be modified icttjresthen changing any parameter through
modification of mass fluy. Fig. 3.30 and Fig. 3.31 show cloud characteristics and-sgdiace relative
humidity obtained for different values @f andJ. A decrease of3, by reducing the rate of entrained
air from the mixed layer in the plume, leads to a moister andenbmoyant plume, increasing the ver-
tical extension of clouds. Indeed, because the plume isterpis condensates lower, and because it is
more buoyant, it overshoots higher. At the same time, asdiess entrained in the plume, the mass-flux
is smaller, reducing the drying of surface by the compengasubsidence. Parametehas an impact
on cloud top height, illustrating the control of verticaltession of clouds by the environment (Grand-
peix et al., 2004). Variation of detrainment and thus entrant rates inside clouds seems to have low
feedback on sub-cloud layer processes (Fig. 3.31, loweslpaat least for the values oftested here.
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FiG. 3.30 -Sensitivity of cloud characteristics (cloud cover, cload® and top heights) and near surface
relative humidity to model parametgt. TH, THb0.1 and THbO.7 corresponds flo= 0.4 (nominal
value),3 = 0.1 and 3 = 0.7 respectively.

Increasingd also strengthens the increase of cloud cover observed duburB0LT. Indeed, a too large
detrainment rate, by leading to a too large total water guritethe environment associated with a too
small liquid water potential temperature (and thus humidit saturation), may explain the too large
cloud fraction given by the scheme at that time.

Parameters controlling entrainment and detrainment ve¢es chosen rather arbitrarily. For example,
in order to reduce the number of those parameters to a minimu@chose a single value gfinside and
below the cloud. With this choice it is not possible to chatigeentrainment rate inside the clouds wi-
thout changing also entrainment and detrainment rate®iauhb-cloud layer. Taking andd as constants
over the vertical and in time is another limitation of the scte : entrainment and detrainment rates may
depend on clouds and environmental characteristics, artdrbaolence intensity. A lot of studies are
focusing on this issue but physical basements that sustam are still often contradictory and further
work is needed before testing more complex formulations 8GM parameterization. Here the most
suitable parameters to represent mean profiles of humidiyt@mperature are not the most suitable to
represent clouds characteristics. As radiative tendsravie prescribed in that case we chose to keep the
parameters that allow an optimal representation of theribdynamic profiles, taking advantage of the
cloud scheme for further improvements.

Sensitivity to vertical resolution

A sensitivity experiment is performed with a 19-layer veatiresolution for the TH case. The thick-
ness of the layers varies progressively from 20 meters messurface to 200 meters around 4 km in the
40-layer simulation (with 16 layers below 1000 m); and froBreters to 600 meters in the 19-layer
simulation (with 10 layers below 1000 m). For the 19-layesazahe model first layer gets too dry during
the day (Fig. 3.32, lower panel). Cloud characteristicg.(Bi32, upper panel) do not vary significantly
with resolution. In fact, the impact of vertical resolutiemsmall on plume properties but significant on
mean profiles. This is explained by the scheme used for dizaten of the transport equation. Down-
ward transport in the subsiding environment increases due stronger numerical diffusion when a
coarser grid is used. This could be solved in the future blampg the first order upstream scheme by a
less diffusive one.
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FiG. 3.32 -Sensitivity of cloud characteristics (cloud cover, cload® and top heights) and near surface
relative humidity to vertical resolution for simulation TH
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FiG. 3.33 —Influence of sub-mean plume variability on the cloud schemsimulation TH : simulation
THdiff is run usingr2+ o *? to specify the width of the PDF used in the cloud scheme (setaletails).

Adjustment of the cloud scheme

The delay in the clouds onset could be explained by the fattahly a mean thermal is considered
where several inhomogeneous thermals may exist in redlitg first clouds probably appear at the
top of particularly active and humid thermals. Up to now, tagiances? of the total water PDF was
computed so as to recover the incloud water predicted by tannthermal plume model. In order to
account for thermals variability, an additional varianc€ can be added te? for the computation of
cloud properties (both cloud fraction and incloud liquidter. A test is performed by using a constant
value of 0.05 for the ratia* /7. This value is estimated from the difference between TH aB& ffor
the variance of total water. With this modification, the ficktuds appear earlier (by about one hour)
in better agreement with LES (Fig. 3.33). The cloud coverss generally larger and the base lower
(both features are thus improved) while the top height isogtlhunchanged. As radiative tendencies are
prescribed, the evolution and vertical profiles of tempastwater mixing ratio and relative humidity
are almost unchanged with this adjustment (not shown). Mewthe increase of cloud cover in late
afternoon is even more pronounced. This may be due to a l&gs amall-scale turbulence at that time
than the one represented by the constant value chosert for Further developments are foreseen to
base the computation of* on an estimation of the variance of total water due to sneallesturbulence.
Nevertheless, given the improvements obtained, simulgtio the last part of this study are performed
with the present adjustment. However some problems remaireivertical profile of cloud fraction, with
a maximum value not located at cloud base but aifszof the cloud, and too low values. This could
be explained by the fact that the cloud scheme may preserd karitations to represent boundary layer
clouds. For example even if the PDF used is a generalizeddogral, the variance of total water is much
smaller than the total water in the cell, so that the PDF iselo a Gaussian, making the scheme unable
to represent the positive skewness of the distribution @l teater content in boundary layer clouds.

Additional validations

As explained above, the model parameters have been tuneden o well reproduce the Ayotte
et al. (1996) and the GCSS ARM cumulus cases. It is thus irapbtb check how the scheme behaves
under different conditions. For that, we present two caSe® is performed with the same 1D version
of the GCM on a case of oceanic cumulus with no diurnal cydie BOMEX case), and the second
one corresponds to a different case of continental diumpelecsimulated with the full 3D GCM and
compared with in-situ observations.
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FiG. 3.34 —\Vertical profiles of potential temperatur&() and vapor mixing ratioq. kg—') : Comparison
of simulations MY, THdry and TH with LES results for the BOME&aXe. Vertical profiles of cloud
fraction and incloud water contenty(kg—') : Comparison of simulation TH with LES results for the
BOMEX case.

The oceanic case BOMEX

BOMEX is a quasi steady-state case of trade wind cumulud, fooim observations made during
an undisturbed period of the Barbados Oceanographic anddvidbgical Experiment (Siebesma et al.,
2003). Initializations are made using observations avastaiyer two days.

Simulations run over six hours with a time step of 300 secamdta vertical resolution of 19 layers in
the first three kilometers. Upper panels of Fig. 3.34 disglamparison with LES of averaged values of
potential temperature (in K) and vapor mixing ratio (in gkyfor simulations MY, THdry and TH. Lo-
wer panels of the figure compare LES 'cloud mean’ and 'cloug’ogalues of cloud fraction and incloud
water content (in g kg') with TH results. Similar conclusions as for the GCSS ARM cilus case can
be drawn : the thermal plume model adapted for shallow caime¢TH) improves the thermodynamic
profiles by drying and heating the lower part of the boundayet and moistening and cooling the upper
part compared with other schemes. However the lower paheo€CBL is somewhat too dry and hot com-
pared with LES. Again, cloud fraction is too low comparedmlifES, particularly at cloud base, where
maximum of cloud cover is not obtained with TH, while the mall water content is consistent with LES.

Validation in a 3D configuration

SIRTA is a ground-based atmospheric observatory for cloudi @erosol research located in the
neighbourhood of Paris (48°N, 2°E). Remote sensing ingntmsuch as lidars, radars and radiometers
routinely observe atmospheric boundary layer proces&escloud formation, precipitation or micro-
physics (Haeffelin et al., 2005). The dry version of the tharplume model has already been evaluated
during the one-month VAPIC campaign (Coindreau et al., 2001t this period is not well-adapted for
the study of shallow convection. Here we retain three dafsag 2003 corresponding to typical summer
conditions with the development of small cumuli after a sumorning.

The 3D simulations are performed with a global stretched gfi48 points in longitude and 32 in lati-
tude. The horizontal resolution reaches 120 km in the n&igtiood of Paris, where SIRTA is located.
The time steps for the 3D dynamics and for the parameteribgdigs are of one and three minutes res-
pectively and simulations are run with a vertical resolutad 40 layers for the entire atmosphere, which
corresponds to about 15 layers in the first two kilometers.

Following Coindreau et al. (2007), temperature, relativenfdity and wind are relaxed towards ana-
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FiG. 3.35 —Comparison of temperature (T in °C) and relative humidity) (petween the SIRTA observa-
tions (at 17 m) and results of simulations MY, THdry and Thst(fiayer) averaged over 26, 27 and 28
May 2003.

lysis fields from European Centre for Medium-Range Weatlee€asts (ECMWF) with a time constant
of 30 minutes outside the zoom and 10 days inside (nudginggll8r time constants are used for the
relative humidity (5 hours outside and 3 hours inside). Tarconduction in the ground is computed
with a 11-layer model. The thermal inertia of the soil is €200 USI. The evaporation is computed as
E = bE,, where the potential evaporatidty, is that of a free surface of water in the same conditions
andb is a parameter fixed to 0.0133, so as to fit the mean trend of sweéace humidity observed during
that period. Simulations are run with the standard versidcMDZ from 1 to 19 May 2003. Simulations
are then restarted on 20 May 2003 for the different versiwves.consider the 26, 27 and 28 May 2003
for comparison with SIRTA observations.

Figure 3.35 shows the diurnal evolution of temperature atative humidity averaged over the three
days studied at 17 m for SIRTA observations and in the firstehtayer for simulations. Use of the TH
scheme significantly improves the representation of thiefdseating and drying of the first layer from
09 :00LT when cumulus start to develop, as already seen GBS ARM case. On the other hand,
at night, neither THdry nor TH affects much the charactessof the boundary layer. THdry predicts
a cloud base close to that derived from LIDAR measuremerits @36), but the top height remains
too low. TH improves the representation of the cloud top heighile the cloud base is too high. In
both cases, results are improved in comparison with MY. fed?136 also shows the cloud radiative
forcing (CRF, total minus clear-sky radiative flux at sugacThe clear sky shortwave radiation is not
available from the observations, so the clear-sky radidtivcing computed by the model is also used to
determine the observed radiative forcing. The radiativeifig for MY and THdry is too high, and too
low but closer to observations for TH.

Conclusions

The dry thermal plume model of HO2 has been extended to thegeptation of cumulus clouds.
Both small scale turbulent flow in the surface layer and omggh flow structures in the mixed layer
are accounted for combining a diffusive approach and a riiasgparameterization. After a series of
validation tests summarized in this article, following ctusions can be drawn :

1. As that of Soares et al. (2004), this study confirms the mapoe of accounting for coherent
structures for simulation of the diurnal cycle of clear skgla@umulus topped convective boundary layer.

2. The series of idealized tests proposed by Ayotte et aB&L®h various conditions of surface
fluxes, vertical temperature profiles and wind stressesigesva good benchmark for testing boundary
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layer parameterizations. The improvements observed asetbases when the thermal plume model was
added to the Mellor & Yamada diffusive scheme is confirmedheinen looking at the diurnal cycle.
In particular, the drying of the surface layer associateththie deepening of the boundary layer in the
morning is better captured in the GCSS ARM case.

3. Accounting for additional latent heat in the clouds demspie boundary layer, resulting in a drier
near surface atmosphere in the afternoon, in better agrgewith observations (both for the GCSS
ARM, Fig. 3.23, and SIRTA, Fig. 3.35, cases).

4. The thermal plume model, which specifically accountsHerrge scale part of turbulent transport
in the mixed layer (hence strongly underestimating vaeahcpredicts well third order moments of the
distribution ofw’. This quantity may be used for coupling with deep convectimdeling.

5. The thermal plume model also improves the representafibloundary layer wind profiles.

In parallel to those improvements, this study has also ifiedta number of areas where further
research could improve the physical basis of our model. Gribarn concerns the prescription of en-
trainment and detrainment rates. As in many other paramatems, they are prescribed rather arbitra-
rily. Here we follow Tiedtke (1989), Siebesma et Holtsla@4&) and Soares et al. (2004) to define the
entrainment and detrainment rates inside the clouds amdtsesme improved both for the cloud cover
and cloud radiative forcing, a very important quantity i iname of climate applications and climate
change simulations. Influence of small-scale turbulenceotai water variability in the CBL is also an
important issue. The thermal plume model is based on anizdéiah of a single mean thermal plume,
and accounting for “sub-mean-plume” variability may hedpptredict the time evolution of cloud cover
and vertical extension. As a first step, accounting for antihel variance in the prediction of the total
water PDF, used to predict clouds, makes the clouds appdiréane hour for the GCSS ARM case),
in better agreement with observations. This additionalavere may of course depend on other condi-
tions, being larger for instance in the very active phasehefdgrowing morning convective boundary
layer than in late afternoon. This sub-mean-plume variaocdd be estimated from the turbulent kinetic
energy computed by MY scheme by adding its vertical trartsfpoough the thermal updraft. Also, the
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turbulent energy would possibly in turn be used to predi¢ctadnment and detrainment. Finally further
development of the Bony et Emanuel (2001) cloud scheme maypbeucted in order to evaluate its
ability of representing shallow clouds.

Notwithstanding some listed-above shortcomings, we firad thking into account thermal plumes
associated with shallow cumulus significantly improves thpresentation of the boundary layer in
convective conditions.

The next step is to focus on the diurnal cycle of deep corvedti LMDZ. As in many other GCMs,
deep convection is in phase with solar activity, startingutiwo hours too early and vanishing at sunset,
instead of being maintained during the night. First testgyest that the thermal plume model, which
better represents in the morning the progressive deepeamidgmoistening of the top of the boundary
layer, might postpone the onset of deep convection whenlioguwith Emanuel (1991) scheme.
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3.3.3 Développements futurs

Cet article présente une paramétrisation de la coucheeliotihvective permettant de prendre en
compte a la fois la turbulence de petite échelle dans la edehsurface, les structures cohérentes de
la couche mélangée et la formation des nuages. Des test#féterds cas de couche limite convective,
séche et nuageuse, continentale et océanique, ont permisttte en avant I'importance de la prise en
compte des structures cohérentes de la couche limite pdasrsse représentation. En particulier, dans
tous les cas, le modéle du thermique nuageux permet d'ohteaicouche limite plus développée, don-
nant une couche de surface qui s’asséche et se réchauffaumudmla journée. La représentation du
transport de quantité de mouvement, de température et dtiténest particulierement améliorée.

Cependant, cette étude a également mis en avant un certabréde défauts du modéle, qui pour-
raient étre améliorés par une meilleure représentationedins processus physiques. Cela concerne
essentiellement la définition des taux d’entrainement etédeinement le long du panache et dans les
nuages, ainsi que la prise en compte de la variabilité ihieamiques. Des tests plus approfondis mé-
ritent également d’étre effectués pour évaluer la capakcitéchéma de nuages utilisé, développé sur des
cas de convection profonde, a restituer la couverture nissgassociée a de la convection peu profonde.

3.4 Bilan

Dans cette partie nous avons exploré les processus asadaiésnvection séche et nuageuse dans la
couche limite, ainsi que les différentes facons de reptésees processus dans les modeles de climat.
De I'approche diffusive a I'approche en flux de masse, engragsr les paramétrisations en couche mé-
langée, la représentation de la couche limite n’a cessélliéw vers une représentation plus physique
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des phénomenes observés. Les campagnes d’observatiemaumsai les simulations LES, permettent de
mieux comprendre les processus impliqués et de tester tampérisations dans des configurations va-
riées. Dans la lignée de cette évolution, nous avons déwélape paramétrisation qui se distingue par
plusieurs aspects. D’une part, le modele du thermique patmeeprésenter de facon unifiée la convec-
tion séche et la convection nuageuse dans la couche linatg. ¢&la, nous combinons une approche
diffusive et une approche en flux de masse, approche quiesaelussi été établie par Siebesma et al.
(2007), a fait trés récemment ses premiers pas en tant gaenpaisation dans un GCM, dans LMDZ
par cette étude, et dans le modele du Centre Européen paeidegigal. (2007a). Cependant, a notre
connaissance, cette étude présente la premiére validigiortte approche dans un GCM en configura-
tion 3D. D’autre part, le modeéle du thermigue se distingueatmroches traditionnelles par la fermeture
utilisée. Dans les approches en flux de masse, la fermetuneepée relier le flux de masse a la base
du nuage aux processus sous-nuageux ou a la circulatiodegételle. Ici, la fermeture permet de dé-
terminer le flux de masse au sommet de la couche de surfaceradin le thermique, et de déduire de
facon continue le flux de masse, la fraction couverte, ainsitqutes les caractéristiques du panache sur
toute la hauteur de la couche limite, sous et dans les nuBgess(r, la définition des taux de mélange
tout le long du thermique est donc un point crucial de la p&tasation, et une étude plus approfondie
des processus de mélange mérite d'étre menée, afin d’asréiar représentation dans le modéle du
thermique. D’autant plus que le flux de masse et I'entraimgr(latéral et alimentation dans la couche
de surface) dans la couche sous-nuageuse n'ont pu étréwvalid les cas étudiés. Une étude plus appro-
fondie de ces aspects fait I'objet du chapitre suivant. Beemdre les simulations 3D effectuées a tout le
globe, il est également nécessaire d’étudier les intenastentre le modéle du thermique nuageux et la
paramétrisation de la convection profonde. Nous exploe®s interactions dans le chapitre 5.




Chapitre 4

Entrainement et détrainement dans les
cumulus

L'évaluation du modéle du thermique nuageux sur le cas ARMsaem avant la forte sensibilité des
caractéristiques des thermiques aux processus de mélatrgdeepanache et I'environnement, notam-
ment au niveau des nuages. Dans le nuage, nous avons scifigx de mélange de fagcon simple mais
relativement classique, méme si, comme nous allons led®imombreuses analyses ont été nécessaires
pour en arriver a ces définitions. Sous le nuage, nous nousiesrhasés sur des considérations géomé-
triques pour définir les taux de mélange. Nous revenons ideswobservations et les simulations haute
résolution dédiées a I'étude des processus de mélange.alons voir que les observations seules sont
insuffisantes pour spécifier les taux de mélange. Les simoahaute résolution permettent d’'étudier
plus avant les processus en jeu, mais les résultats assiégiéadent de nombreuses hypotheses, et sur-
tout de la fagon dont on caractérise le systéme étudié. Nssserons malgré tout d’améliorer la repré-
sentation des processus de mélange dans le modéle du therariqnous basant sur des considérations
physiques. Notons que les processus d’entrainement osit @usdle important sur la microphysique
des nuages, mais ce théme ne sera pas abordé ici.

4.1 Observations et modélisation

4.1.1 Que nous apprennent les observations ?

Plusieurs campagnes d'observations ont été menées pourenés propriétés thermodynamiques
des nuages{, r;, ;) ou les champs de vitesse a l'intérieur des nuages. Maiglté@ation de ces mesures
a parfois conduit a des théories diverses pour expliqgueélange dans les cumulus. Pour valider ou non
ces théories, il faut a la fois prendre en compte la fiabilg mhesures et la fagcon d’interpréter les résultats
issus des observations.

Sur les mécanismes associés au processus de mélange

Nous avons vu que les variableset 0, étaient conservées lors d’une transformation adiabatique
c’est-a-dire ici pour une particule d’air ne se mélangeas @vec son environnement. La comparaison
des valeurs de; et #; mesurées a un niveau donné dans le nuage avec les valeun®eseadisa base
permet d'évaluer le mélange qui a eu lieu entre la base dueneidlg niveau considéré. De plus, les ca-
ractéristiques en; etd; d’'une particule issue du mélange de deux masses d’air peétrerdéduites par
une simple pondération des caractéristiques des deux sndisdemeélangées par leur masse respective.
Un diagramme de mélange consiste a tragem fonction de;. Sur ce diagramme, le point caractéris-
tique de la particule mélangée se situe sur la “ligne de ngélamui relie les deux points caractéristiques
des particules qui se sont mélangées. Ainsi, a partir de reegifectuées a la base du nuage, dans le
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FiG. 4.1 —Diagramme de mélange issu de Paluch (1979) : la ligne ptéetifait référence a un sondage,
les points reliés par une ligne correspondent aux obsemmatidans le nuage a 5.2 km. Les propriétés
de I'air observé dans le nuage laissent supposer qu'il t&sdlun mélange entre de I'air proche de la
surface et de I'air provenant de 8km (issu de Paluch, 1979).

nuage et dans I'environnement, on peut déduire la provendad’air qui s’est mélangé avec l'air issu
de la base du nuage pour donner les caractéritiques obseataée le nuage.
C’est Paluch (1979), qui pour la premiére fois a établi cg@dimmme afin de déterminer la provenance de
I'air détecté dans des cumulus continentaux lors de la cgng&IHRE (National Hail Research Expe-
riment) dans le Colorado (cf fig. 4.1). Sur ce graphe, on @esiue tous les points mesurés a un niveau
donné dans le nuage (les ronds), se situent sur une lign@iguiin point situé a la base du nuage (vers
1.5 km) et un point situé a 8 km dans I'environnement (sonakgkenvironnement en pointillés). Pa-
luch interpréte ces résultats comme la preuve que les plsiéssues de la base du nuage se mélangent
avec de I'air qui a été entrainé dans le nuage plusieurs kti@® au-dessus du niveau d’observation, a
un niveau proche du sommet du nuage. Ces mesures vienndintnewr’hypothése faite par Squires
(1958), selon laquelle I'entrainement se ferait par lintédiaire de subsidences créées par évaporation.
Cette théorie est soutenue par Blyth et al. (1988) dans wiie éhenée a partir d’'observations avion de
cumulus continentaux au-dessus du Montana. Cependal@ntsainement a bien lieu prés du sommet
du nuage, Blyth et al. (1988) ajoutent qu'il s’effectue audtia mesure que le sommet s’éléve. Cela
implique que le mélange n’'a pas uniguement lieu lorsque dgeawa atteint son sommet maximum, mais
tout au long de son cycle de vie. Cette explication laissemggnt des questions sans réponse, car elle
soutient qu'a chaque niveau du nuage, seules des partissléss de la base du nuage sans se diluer
se mélangent avec l'air de I'environnement. Si des pasiulon diluées ont été observées a tous les
niveaux dans les nuages, rien n'explique qu’elles soiensdelles a participer au mélange.

Les processus de mélange sont alors mesurés avec une texitifgrente par Stith (1992) qui
utilise un traceur pour observer I'entrainement d’air desscumulus. Le traceur, de I'hexafluoride de
sulfure, insoluble dans I'eau, inerte et incompressibét |&ché au-dessus d’une colonne convective en
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développement puis détecté par plusieurs vols avion a umeenadtitude lorsque le sommet du nuage
la dépasse. Dans les trois cas étudiés (un nuage de comveobtifonde précipitant, un nuage dont le
sommet atteint 5km associé a de faibles précipitationsn giatit cumulus non préciptant qui s'étend
jusqu’a 3.6km), le traceur se retrouve d’abord autour digeudans les subsidences adjacentes, avant de
se mélanger avec I'air central du nuage. Cet écoulemernit §éra une circulation toroidale engendrée
par un cumulus en développement, entrainant de I'air emmaot sous le toroide. Cependant, une partie
du mélange et de I'évaporation est également observée aneaodo nuage, lorsque le traceur est trans-
porté vers les cotés. Ces observations suggérent en togsieds mélange a lieu aussi bien au sommet
du nuage que sur les cbtés, image également soutenue par(1684).

On se retrouve donc face a deux théories. D'un c6té I'analgsediagrammes de mélange laisse
penser que I'entrainement se fait au sommet du nuage. Mistibarder en téte qu'il est difficile de
mesurer avec précision la température et I'eau liquide temauages. D’'un autre cdté, une étude avec
traceur suggere que I'entrainement a lieu aussi bien au sbmue sur les cotés du nuage. Mais il est
impossible de détecter le traceur dans tout le nuage, cengité lles mesures a des altitudes données,
représentatives ou non du reste du nuage.

Depuis, une interprétation alternative des diagrammes élange susceptible de réconcilier les deux
théories a été donnée par Taylor et Baker (1991) et Brethett@molarkiewicz (1989). En effet, si on
trace sur le diagramme de mélange “la ligne de flottabilitétmes, c’est-a-dire les différentes combinai-
sons der; et §; qui donnent une température potentielle virtuelle égalelk cle I'environnement, on
trouve une ligne trés proche de la ligne de mélange obtermiegbach (1979). Ainsi, la ligne de mélange
peut aussi s’expliquer par le fait qu’aprés s'étre mélangée particule est amenée a son niveau de flot-
tabilité neutre par rapport a I'adiabatiqgue humide. Ce phéne étant trés rapide, il n'est pas capté par
les observations, qui mesurent en fait les propriétés depbas qui sont quasiment toutes a leur niveau
de flottabilité neutre. Les mesures effectuées par Pall&Bjlne sont donc pas incompatibles avec un
entrainement qui aurait lieu a tous les niveaux du nuage.

Sur I'évolution des flux de masse au cours de la vie des nuages

Plusieurs études ont cherché a quantifier les flux de masteawer et les taux de mélange dans
les nuages a partir de mesures avion des champs de vitessdaetaille des nuages. Ces études ont
notamment mis en avant les variations de ces flux au coursale dg vie des cumulus, et I'existence de
subsidences d'intensité comparable aux ascendances @phadrie des nuages.

Par exemple, Grinnell et al. (1996) effectuent des obsenside cumulus d’'alizé au large des cbtes
Hawaiennes durant I'été 1990 a partir de deux Radars Dopjtle¥s au sol et d’'un avion instrumenté.
Les nuages étudiés s’étendent en moyenne de 500 m a 3 km @osoitd plupart précipitants, caracté-
ristique des nuages au large d’Hawai qui ne se retrouve peslaalupart des cumulus d'alizé. L'étude
porte a la fois sur des cumulus isolés, dont la durée de viegieiaussi faible que 15 minutes, et sur
des bandes de cumulus, qui peuvent persister pendantpiisieures. Le flux de masse vertical est
calculé par intégration de la vitesse verticale sur le domaenvoyant un écho radar, elle-méme déduite
de la convergence horizontale. Les flux de masse mesurésbenglles ascendances et les subsidences
au coeur des nuages. Dans le stade d’expansion du nuage, de floasse est positif et maximum juste
sous l'inversion, suggérant un entrainement d’air impdréatre la base du nuage et I'inversion. Dans la
phase de maturité, les ascendances alimentant la convectih encore prépondérantes par rapport aux
subsidences liées aux précipitations ou au refroidissepsrévaporation, mais le flux de masse décroit
de la base au sommet du nuage. Dans la phase de dissipatilorx, de masse présente des valeurs né-
gatives qui se propagent petit & petit vers le bas, jusqtédndte la base du nuage. Les profils obtenus
pour un cumulus isolé ou une bande de cumulus sont quaditaémat trés proches, méme si 'amplitude
du flux de masse est jusqu’a deux fois plus forte dans les asisblés. Le flux de masse moyen sur
toute la durée de vie des nuages est calculé en supposarhapugecphase est de méme importance, et
en normalisant I'aire couverte par le nuage dans les phasesturité et de dissipation de telle sorte que
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FiG. 4.2 —Valeurs moyennes du flux de masse (a gauche errkgm) et de 'aire couverte (& droite
en kn?) par les nuages en moyenne sur leur cycle de vie : cellulégesdS) et bandes de nuages (R)
(issu de Grinnell et al., 1996).

leur valeur maximale soit égale au maximum obtenu lors dénése d’expansion. Les profils obtenus
pour le flux de masse et la fraction couverte sont représéigtés.2.

Le profil du flux de masse est comparable pour un cumulus idalée bande de cumulus, avec une
croissance de la base a une hauteur située un peu en des$owedson (a0.5z; pour le flux de masse,
un peu plus haut pour la fraction couverte), et une décmotgsau dessus de l'inversion, avec un flux de
masse qui devient négatif au sommet. Cette figure indiquengoioyenne sur le cycle de vie, I'entrai-
nement (le détrainement) d’'air dans la partie inférieunpésieure) des cumulus isolés est plus fort que
dans les bandes de cumulus. Les résultats présentés danétade difféerent des résultats obtenus pour
I'expérience BOMEX par Nitta (1975), ou les flux de masse snakimaux a la base puis décroissent
rapidement. lls ne sont sans doute pas représentatifs daspiénes observés dans les cumulus d’'alizé
en général. Plus que le phénoméne de précipitations, il lsequie cela soit d0 aux conditions locales
gui permettent aux nuages de pénétrer plus haut au-dessus/€eision.

D’autres études confirment cependant I'évolution des édmaau cours du cycle de vie des cumulus.
Barnes et al. (1996) diagnostiquent I'entrainement et imleement a partir de mesures de la taille des
nuages et de leur vitesse verticale faites simultanémertgu avions a deux niveaux différents, espacés
de 600 a 1000m. lls étudient ainsi 12 nuages isolés ayantyam ide 0.5 a 1.5km et une durée de vie
de moins de 25min observés pendant la campagne CaPE (Qonvant Precipitation Electrification
Experiment) menée a I'est de la Floride durant I'été 1991 cakeul de I'évolution du flux de masse
a deux niveaux pendant la durée de vie du nuage leur permeetteeran évidence la dominance du
phénomeéne d’entrainement lors de la phase d’expansion alyenet celle du détrainement lors de la
phase de dissipation. L'ordre de grandeur du taux d’ergraémt fractionné obtenu moyenné sur le
cycle de vie des nuages est de 0.001'nCette valeur était également donnée par Paluch (1979) pour
expliquer les caractéristiques des cumulus observés.

Une autre maniere de déterminer le mélange entre un nuagenet¢rwironnement est proposée
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FiG. 4.3 —Taux d’entrainement et de détrainement (en kg 8T!) mesurés lors de la campagne ASTEX
en fonction d’'une hauteur normalisée par la hauteur de Eirsion (issu de De Laat et Duynkerke, 1998).

par De Laat et Duynkerke (1998). lls appliquent leur méthadies stratocumulus observés pendant la
campagne ASTEX prés des Acores au dessus de I'océan Atlantig@ dynamigue des stratocumulus
présente des différences par rapport a celle des cumulus,lewa étude est instructive. En effet, leur
méthode permet de déterminer le taux d’entrainement maisi &itaux de détrainement, ce qui est
assez rare pour étre signalé. De plus, les taux de mélangestonés a la fois dans et sous le nuage. La
méthode se base sur des mesures avion de vitesses hoazagttaerticales. Lorsque la vitesse verticale
mesurée change de signe, la vitesse horizontale dans Gidlirele I'avion est utilisée pour calculer
I'entrainement (flux de masse entrant dans I'ascendande) dgitrainement (flux de masse sortant de
I'ascendance). Un filtre de 3km est appliqué pour s’abstidérla grande échelle. Leur étude montre que
les ascendances les plus petites ont la plus forte contibatl’entrainement latéral total, tandis que les
ascendances les plus larges contribuent le plus au trangptical. La fraction couverte par les panaches
ascendants reste proche de 0.5 sur toute la hauteur de laecbmite. Les taux d’entrainement et de
détrainement obtenus par trois vols avion différents soégentés sur la fig. 4.3. Ces taux sont plus forts
en surface et en sommet de couche limite gu’au milieu de-cellee calcul des taux d’entrainement et
de détrainement ‘fractionnés! & E/f et = D/ f) donne des valeurs autour €1 — 0.02 m~!, soit

un ordre de grandeur plus fort que les valeurs proposéespatlides sur les cumulus. Cela pourrait
s’expliquer par le caractére plus turbulent d’'une coucimétdi recouverte de stratocumulus par rapport a
une couche limite de petits cumulus. Cela pourrait aussi@te conséquence de la méthode utilisée : le
fait de prendre en compte toutes les fluctuations de la @tesssusceptible de donner une surestimation
des échanges, alors qu'il est possible que seulement utie gaices fluctuations contribue au mélange.
En effet, I'évaluation d’'une paramétrisation a partir deS_ealisées sur le cas ASTEX révéle des taux
de mélange issus des LES comparables pour les cas BOMEX éeA83regory, 2001).
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Image résultante des processus de mélange

L'hypothése qu’en se développant, un cumulus entraineaitedhvironnant, modifiant les caracté-
ristiques thermodynamiques du nuage, est pour la prenuéxddite par Stommel (1947). Il propose une
estimation du flux de masse entrainé a partir de mesures gettetare et d’humidité dans le nuage et
dans son environnement, et montre qu'un nuage peut entjasuu’'a deux fois le flux de masse a sa
base. Cette hypothése est corroborée par le fait que I'qaidé calculée dans une particule nuageuse
s'élevant de fagon adiabatique ne permet pas d'obtenirtddgeffectifs d'eau liquide mesurée dans un
nuage.

Plusieurs synthéses au sujet de I'entrainement et du miétnght dans les nuages ont été réalisés (Blyth,
1993; Bretherton, 1997). Ces synthéses font ressortir lact&re inhomogéne et instationnaire des
nuages, la variabilité de la vitesse verticale au sein degesi (présence d’'ascendances et de subsi-
dences), I'impossibilité de trouver un profil universel dpport entre I'eau liquide observée et sa valeur
adiabatique, ainsi que l'influence de divers phénomenekesucycle de vie (cisaillement de vent, pré-
cipitations). L'étude des processus d’entrainement a mavant deux images différentes. La premiére
suggere qu’un nuage peut-étre considéré comme un uniquElpaentrainant de I'air & son sommet
au fur et a mesure que celui-ci s'éleve. La seconde suggetét jpju’'un nuage est constituté de tout un
spectre de panaches ascendants et subsidents qui rejdigmeniveau de flottabilité neutre. Le détrai-
nement est encore plus complexe a définir, et il ne s’agit pas ghénoméne opposé a I'entrainement
comme son nom l'indique. Les observations ne permettenti@dimient de conclure si il a lieu tout au
long de I'ascendance ou a certains niveaux privilégiés fseth

Au-dela des observations, des études basées sur des simulahute résolution ont donc tenté de
donner une image plus globale des phénoménes de mélange.
Par exemple, Zhao et Austin (2005b) étudient la dynamiquméiange entre un cumulus et son envi-
ronnement a partir de simulations LES de cumulus indivisldel différentes tailles. Les résultats de leur
étude rejoignent I'image donnée par Blyth et al. (1988pmsdhquelle le mélange a lieu dans une zone
située sous le sommet du nuage au fur et & mesure que cekudéiveloppe : I'ACT pour “ascending
cloud top”. Cette région est épaisse d’environ 175 m poupdtiss nuages et 350 m pour les gros nuages.
Les processus de mélange se font par I'intermédiaire detstas turbulentes de taille comparable a celle
de I'ACT et générées par le gradient horizontal de flottebijui crée un mouvement de rotation de I'air
lors de son ascendance, avec la partie ascendante le lorexdecéntral du nuage et une partie sub-
sidente a la périphérie. Le fait que I'extension horizamtdé cette région ACT n'augmente pas sur la
verticale implique que I'entrainement d’'air dans cettéa@gst obligatoirement associé a un processus
de détrainement d’air dans I'environnement. Nous explaite nous aussi les simulations LES de cumu-
lus individuels de Zhao et Austin (2005b) pour évaluer lesxtde mélange associés a ces phénoménes
dans la deuxiéme partie de ce chapitre. Bretherton et Skielgcz (1989) soutiennent quant a eux dans
une étude réalisée a partir de plusieurs simulations deesuzgnvectifs que I'entrainement d’'air dans le
nuage se fait a tous les niveaux, tandis que le détrainernr@ntdieu a des niveaux privilégiés, corres-
pondant aux niveaux ou la flottablité dans le nuage décreit Haltitude. lls relient le phénomene de
détrainement a I'ajustement convectif humide de I'enviement autour d’'un cumulus. Celui-ci s’effec-
tue a travers la formation d’'ondes de gravité se propagessminhdages et visant a annuler la différence
de flottabilité entre un cumulus et son environnement. Lesvaments horizontaux associés a ces ondes
affectent la structure des nuages en imposant le détraimeaffter nuageux dans I'environnement aux
niveaux de forte stabilité.

Les différentes caractéristiques énumérées ont alimestéypothéses a la base des différentes re-
présentations de I'entrainement et du détrailnement dammtamétrisations de GCM.
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4.1.2 Lareprésentation des processus de mélange dans lesgmaétrisations
La théorie de la paramétrisation des cumulus

Les observations présentées ci-dessus ont permis de seif@rimage des processus de mélange a
I’échelle d’un nuage ou en moyenne sur plusieurs nuages deryde. Une paramétrisation de GCM se
doit cependant de représenter I'effet d'un ensemble de uswsur la circulation grande échelle. Celle-ci
peut étre modifiée par le réchauffement et 'asséchemenauakisubsidences compensatoires entre les
cumulus. Mais aussi par le transport d’air plus humide si#mds la base du nuage dans le nuage, ou il
est détrainé dans I'environnement, ayant un effet refssatit et humidificateur. Arakawa et Schubert
(1974) proposent une théorie de paramétrisation de la ctovenuageuse qui divise un ensemble de
cumulus en sous-ensembles caractérisés par leur tauxat@nent, chaque sous-ensemble étant en
guasi-équilibre avec les champs grande-échelle. Chagieestsemble entraine de I'air a tous les ni-
veaux a un taux constant et détraine I'air a son sommet. @eiteie restera connue sous le nom de
théorie de paramétrisation des cumulus.

Nitta (1975) tente de déterminer le flux de masse et les tauxdlange dans les nuages compatibles
avec cette théorie a partir des observations de la campa@h&EEX. Pour cela, il résout les équations
bilan de la température et de I'hnumidité établies par ArakatSchubert (1974) a partir des observations
grande-échelle effectuées lors de la campagne, et en dddrgtautres la distribution des flux de masse
dans les nuages. Le flux de masse et les taux d’entraineméatdgitrainement obtenus ainsi lors de
la période du 22 ou 24 juin 1969, pendant laquelle une foktergion était observée vers 800mb, sont
représentés fig. 4.4 en fonction de I'altitude au-dessusberspression}; est la valeur de la pression

a la base des nuages). Le flux de masse vertical ainsi quexiel'entrainement décroissent de la base
vers le sommet du nuage. Le taux de détrainement présemteuximaxima, un vers la base des nuages
et un autre vers le milieu de la couche nuageuse. Ces résuoi@itrent que seule une portion faible
de nuages dépassent l'inversion (située vérs?B0O mb dans le cas considéré). Une majorité de petits
nuages expliquent les maximum des taux de mélange versdadeals couche nuageuse. Une portion
plus faible de nuages plus étendus explique le second maxidwtaux de détrainement. Les valeurs
faibles du flux de masse et des taux de mélange au sommet decleecauageuse indiquent que trés peu
de nuages atteignent l'altitude maximale de cette couchmesi,Améme si pour un nuage donné le taux
d’entrainement est supérieur au taux de détrainementaireertiveaux, les pics de détrainement ayant
lieu au sommet de chaque nuage sont tels, qu'’en moyenne smsemble de nuages de différentes
tailles, le taux de détrainement est supérieur au taux rdEr@ment a tous les niveaux. Cela implique
un flux de masse décroissant de la base vers le sommet de leecouageuse, du moins dans ce cas ol
la convection peu profonde prédomine. C’est cet effet ladyiti étre représenté dans les paramétrisa-
tions de cumulus. Dans ces études, un ensemble de cumuhepEstenté a I'aide d’'un modéle de type
panache entrainant.

Le modéle de panache entrainant

Le premier type de modéle a avoir été développé pour repiesskrs processus de mélange dans
les cumulus a été le modéle de panache entrainant. L'aiméstieé latéralement dans un thermique
ascendant jusqu’a son niveau de flottabilité neutre, ott #eserement détrainé. Un tel modele permet
de représenter le transport moyen au cours de son cycle déuwiecumulus donné. Certaines études
prennent en compte tout un spectre de cumulus de tailleérefiffes entrainant a des taux différents
(Arakawa et Schubert, 1974; Yanai et al., 1973).

La principale limitation de cette approche est connue seusoin de paradoxe de Warner (Warner,
1970) : un tel modéle ne permet pas de prédire a la fois le pitdu liqguide dans le nuage et son
sommet. Effectivement, si on régle le taux d’entrainemém tel modele afin d’obtenir le profil d’eau
liquide observé dans un nuage, le sommet obtenu est trogbas regle ce taux pour obtenir le sommet
observé, I'eau liquide obtenue dans le nuage est trop Deelus, le caractere inhomogene des nuages
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FiG. 4.4 —Profils verticaux du flux de masse totdl€a), du taux de détrainement (noté dgitrait plein)

et du taux d'entrainement (noté igj trait pointillé) (b) totaux déduits de la résolution desuétjons
de la théorie de paramétrisation des cumulus de Arakawa lailsut (1974) a I'aide des observations
réalisées pendant la campagne BOMEX (issu de Nitta, 1975).

de leurs bords a leur coeur n'est pas pris en compte. Dand orotiele, tout le détrainement a lieu au
sommet des nuages. Cela peut cependant étre modifié, et {@@89) propose un modeéle de panache
entrainant qui détraine également a chaque niveau.

Les modeéles basés sur la flottabilité neutre

Afin de prendre en compte le caractére horizontalement inlgéme des nuages ainsi que le proces-
sus de détrainement a différents niveaux, un autre type délma été développé, basé sur la flottabilité
des mélanges de particules nuageuses (modeles EMBS poairEmnt Mixing and Buoyancy Sorting
models). Ce type de modele considére une ascendance siétlevia base du nuage et se mélangeant a
chaque niveau a différents taux avec de l'air environnamdart des mélanges de flottabilités diverses.
Chaque particule mélangée est ensuite amenée sans sulitedi@lange a son niveau de flottabilité
neutre (en descendant ou en montant suivant le cas), oustltEeainée dans I'environnement. Cette
approche permet d’obtenir un sommet de nuage correspodianhauteur atteinte par des particules
non diluées, levant le paradoxe de Warner. Elle permet aasdéfinir de fines couches ou l'air est dé-
trainé vers la base ou le milieu du nuage (Raymond et BlytA6)LPlusieurs paramétrisations basées
sur ce principe ont été dévelopées (Emanuel, 1991; KainitstRy 1990), la principale difficulté étant
la définition du spectre de taux de mélange a chaque niveau.

Les modéles de couche limite nuageuse

Les modéles précédents se basent sur le calcul d'un flux deendddntérieur du nuage, en faisant
abstraction des processus sous-nuageux. Souvent ceses@d@lt couplés a des schémas de couche
limite séche, ou définissent un flux de masse décroissamigmient de la base des nuages a la surface.
Le modéle du thermique nuageux comme le schéma de Soares(20@4) représentent a la fois les
processus de couche limite sous-nuageux et les procesagewnu Dans ces modéles, des taux d'en-
trainement et de détrainement doivent étre pris en compdas dans les nuages, mais aussi dans le
panache ascendant sous-nuageux. Comme nous |'avons ahsievations des taux de mélange dans
ces panaches insaturés sont rares, ce qui complexifie elaaguestion de leur représentation.
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4.1.3 Quels taux de mélange pour les paramétrisations ?

Un des éléments clés des paramétrisations de convectiareumsm est donc de spécifier un taux
d’entrainement et un taux de détrainement a la périphériaudige. Une partie de la confusion qui
regne dans la littérature sur ce sujet provient du fait quetaaex dépendent de la fagon dont on définit
le systéme considéré. Par exemple, si les subsidences &iphgrie des nuages sont englobées dans
la définition du nuage, le mélange s’effectue entre I'emuilement et ces subsidences. Par contre, si
elles sont exclues du nuage, le mélange s’effectue de faét Esscendance nuageuse et les subsidences
nuageuses. La plupart des études définissent le nuage comemsemble de particules pour lesquelles
r; > 0 etw > 0. Mais nous reviendrons sur cette question complexe toutragidiu chapitre.

Nous allons partir ici de I'équation de conservation de |aseaen conditions stationnaires :

of _

92 =e—d (4.2)

ol e etd sont les taux d’entrainement et de détrainement enkgsn'.

La question de la définition du taux d’entrainement est presgujours traitée indépendemment de celle
du taux de détrainement. En effet, I'équation donnant latian verticale d’une variable thermodyna-
miqueV le long d'un panache ascendant

O(fT) = eV — dify, (4.2)
0z
peut étre combinée a I'éq. 4.1 pour donner :
ov, e
=—-(U-U .
5~ VT (4.3)

Ainsi, si e est proportionnel a f, les caractéristiques rifmtynamiques dans I'ascendance sont indé-
pendantes du taux de détrainement. Le taux de détrainenaeators qu’une influence sur la fraction
couverte par I'ascendance. C’est pourquoi on définit pligdttaux de mélange normalisés par le flux
de masse, encore appelées taux d’entrainement et de déteainfractionnése = e/f etd = d/f en
m~!. Si e n'est pas proportionnel a f et dépend des caractéregtithermodynamiques du panache, alors
les rétroactions entre e et d peuvent devenir complexes.

Taux de mélange et géométrie des nuages

Les observations ayant montré que le taux d’entrainemenpetits cumulus relativement au flux de
masse a la base était plus fort que celui des gros, la predédirétion du taux d’entrainement fractionné
utilisée dans les modéles de panache entrainant suppcsexdeversement proportionnel au rayon du
nuage (Malkus, 1960). On a ainsi :

_10f 2«
~ foz R
ol « est une constante proche de 0.1, déterminée en laboratwite apport entre la vitesse horizontale
a laquelle I'air entre dans le nuage et la vitesse verticalesdelui-ci.R est une largeur caractéristique
du nuage, généralement prise a sa base.

Commence alors un débat sur la pertinence de prendmnstant sur la verticale. En utilisant un en-
semble de modéles basés sur I'hypothése d'un rayon corsstiaiatverticale, Randall et Huffman (1982)
concluent que le taux, calculé par ailleurs, moyenné sur le cycle de vie varie &t gku sur la ver-
ticale. Mais d'autres, comme Esbensen (1978), soutienpaatcette hypothése n’est pas raisonnable.
Aucune observation ne va effectivement réellement dansne d'un taux fractionné constant de la base

€ (4.4)
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au sommet des nuages. Il propose une définition qui déperaddigtdnce entre le niveau considéré et le

sommet du nuage :
€(2) = 22 Ly = 4 (4.5)

€
2t — 2 2t — % z Zt

ol ¢, est une constante et est le sommet de la couche de nuages.

La définition du taux de détrainement fractionhi@éepose sur des bases encore plus incertaines.
Tiedtke (1989) propose par exemple de représenter le meglangge un cumulus peu profond et son
environnement par :

b=e=3x10"*m™! (4.6)

Cependant, peu d'études peuvent justifier le fait de prefidanstant sur la verticale. L'étude de Ran-
dall et Huffman (1982) précédemment citée soutient par gkemu’en moyenne sur le cycle de vie
des nuages, le taux de détrainement fractionné est non mdwge I'épaisseur de la couche nuageuse,
et croit assez fortement de sa base vers le sommet. Si cést€s@ sont pas vraiment confirmés par
d’'autres études, ils suggérent en tous cas qu'il n'y a pasldéan de proportionalité enteeeté dans le
nuage.

Cette hypothése simple est cependant a la base de la défidéid dans de nombreuses paramétrisa-
tions. En évaluant la paramétrisation de Tiedtke (1989)esuas BOMEX a partir de LES, Siebesma et
Holtslag (1996) montrent que I'hypothéses de tawt 6 constants donne des résultats cohérents avec
les LES, a condition de prendre des taux d’'un ordre de grarples fort et un taux de détrainement
supérieur au taux d’entrainement dans le nuage, afin d’andiux de masse décroissant de la base vers
le sommet. lls proposent alors des valeurs corrigéesede :

e~ 1.5-25%x103m™? 4.7

§~25-3x103m™! (4.8)

Ce sont des valeurs de cet ordre de grandeur qu'utilise Sedia. (2004) pour représenter le mélange
dans les cumulus. lIs choisissentz 2 x 107> m~!, § ~ 3 x 1073 m~!. Dans le modéle du thermique
nuageux, le réglage effectué sur le cas EUROCS petit cumolus a amené a prendre des valeurs inter-
médiairese ~ 8 x 107*mletd ~2x 102 m1.

Ainsi, déja en 1978, Esbensen (1978) soutenait que prendeeix d’entrainement fractionné constant
dans le nuage n’était pas suffisamment réaliste, et en 138®]dR et Huffman (1982) soulignaient I'in-
existence d'une relation de proportionalité entre les tdi@xtrainement et de détrainement. Ces deux
remarques rejoignaient les observations disponiblesr{i®ayg et Wilkening, 1982; Nitta, 1975). Mais
les observations du mélange entre un cumulus et son eneinoemt ne sont pas suffisantes pour en dé-
duire des définitions adéquates de ces taux de mélange damsmge, et encore moins pour établir des
définitions pertinentes pour les paramétrisations. Pdar;, ddaudrait réussir a relier de fagon générale
les définitions de etd aux conditions dans lesquelles se développent les nuagegtdhdant des taux
de mélange fractionnés constants, basés sur 'image queafeement d’air dans un cumulus se fait a un
taux inversement proportionnel a son rayon, et le détragmér un taux proportionnel au taux d’entrai-
nement, ont longtemps été exploités. De plus en plus, lekegtidcentes tentent de redéfinir ces taux de
facon différente, en faisant intervenir parfois la géoneéties nuages, mais aussi leurs caractéristiques
thermodynamiques et celles de I'environnement.

Taux de mélange et caractéristiques des nuages et de I'ermimement

Siebesma et al. (2003) se basent sur les observations ke la campagne BOMEX pour
évaluer différentes hypothéses a la base des paramétnsatiotamment la définition du taux d’en-
trainement dans le nuage. Sans partir dans des consigératiysiques sophistiquées, ils trouvent que
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prendree ~ 1/z avec une valeur initiale a la base des nuages de I'ordz xld0~2 m~! donne des
résultats relativement cohérents avec les LES.

Mais d’autres études ont cherché a exprimer ce taux de fdggrppysique. Elles se basent souvent
sur deux théories contradictoires. D’un c6té certains idgnent qu’une particule qui monte rapidement
entraine moins, n'ayant pas le temps de se mélanger aveetironnant. De l'autre, certains sou-
tiennent que I'entrainement est favorisé dans les zonesftighfilité forte, voire croissante.

Une définition de: basée sur la premiére de ces théories a par exemple été @eopasNeggers et al.
(2002). lIs utilisent un modele 'multi-particules’ présent des similitudes avec I'étude de Arakawa et
Schubert (1974), chaque sous-ensemble étant défini parartieupe nuageuse au lieu d'un nuage.
dans chaque sous-ensemble n’est pas constant comme d&asvAret Schubert (1974). Le taux d’en-
trainement fractionné de chaque particule dépend de sseiteerticalev, et d’'une constante de temps
7. de 'turnover’, estimation du temps mis par I'ascendancdua forte pour aller de la base au sommet
du nuage :

e= 1 (4.9)
TcWp
ou 7 est le rapport entre une constante de temps de dilufj@t 7.. La constante. est évaluée a partir
des LES par une constante, mais elle dépend du cas d'étudieléan Cela limite I'application de cette
approche dans un GCM. Neggers et al. (2002) trouvent un baoréde leur modeéle avec des LES sur
le cas BOMEX, notamment pour la représentation de la vitgssiicale, la fraction couverte et I'eau
liquide. Le fait de considérer ua variable sur la verticale comparé a drconstant dans le modéle
améliore considérablement les résultats des variancés, deet w. Les auteurs attribuent cela a une
rétroaction dynamique introduite dans la définitionegmar I'intermédiaire de la vitesse verticale.
Gregory (2001) propose une estimation du taux d’entraimérinactionné a partir de la production
d’énergie cinétique turbulente par flottabilité. 1| monee effet a partir de I'équation de I'évolution de
la vitesse verticale que I'entrainement tend a réduireééiration due a la flottabilité positive. De fagon
similaire a Simpson et Wiggert (1969) qui supposent queghaentation de la turbulence au cours de
'ascendance d’une particule réduit la flottabilité de latipale d’'un certain facteur, Gregory (2001)
suppose que I'entrainement réduit la flottabilité positiine particule d'un facteuf’, :
Ceag T,
€= = (f} — 1) (4.10)

ou T, est la température virtuellé,'eau condensée et I'accélération de la pesanteur. Le * désigne
I'écart a une valeur moyenne représentée par la barre maiteg lec faisant référence a la moyenne sur
le nuage. Les valeurs des coefficientset a sont déduites de comparaisons a des simulations LES ou
CRM (0.5 et 1/6 respectivement), représente la fraction d'énergie créée par flottabilitésde pour
les processus d’entrainement. Les taux d’entrainemeahobtsur les cas BOMEX et ASTEX sont d’'un
ordre de grandeur raisonnable (autouRde10~3 m~1) mais plus faibles que les valeurs diagnostiquées
dans les LES. Notamment urfort a la base des nuages est obtenu dans les LES, la ou lbiflt#tdes
particules est relativement faible. Ce maximum ne peut pasodtenu avec la formulation proposée.
Von Salzen et McFarlane (2002) se basent eux sur le gradestital de flottabilité pour définie.
Leur paramétrisation des cumulus peu profonds se distipguplusieurs aspects, puisqu’ils considerent
a la fois des processus de mélange latéraux, mais aussi ametaies nuages au cours de leur exten-
sion, et font intervenir le caractére non stationnaire dwlage au cours de son cycle de vie. Le taux
d’entrainement latéral fractionné est relié au gradierftat&@abilité par :

0B
€ = pmax(—,0 4.11
pmaz(—==,0) (4.11)
ou B est la flottabilité des particules gtune constante a déterminer.
Les réglages de la simulation pour représenter au mieuxaei@ristiques des nuages, ne permettent
cependant pas de représenter leurs effets sur la cirauigtamde échelle de fagon satisfaisante, avec une



110 CHAPITRE 4. ENTRAINEMENT ET DETRAINEMENT DANS LES CUMUL US

surestimation des taux de chauffage et d’humidificatiors $@nversion et une forte sous-estimation au
dessus.

Moins d'attention a été consacré a la définition du taux deatfé&ment. Mais la encore plusieurs
pistes émergent. Certains se basent sur les résultats theBoa et Smolarkiewicz (1989) pour dire que
le détrainement est favorisé dans les régions de floté@biéitroissante. D’autres insistent davantage sur
I'humidité de la tropospheére dans laquelle les nuagesidéma

Par exemple, dans leur schéma, Von Salzen et McFarlane)(@@€8issent le taux de détrainement
fractionné latéral de facon symétrique par :

—-0B
0 4.12
az ) ) ( )

En revanche, dans une étude récente, de Rooy et Siebesné i28Pent en avant 'influence sur le
détrainement de la hauteur du sommet des nuages consaléstgue de I'humidité de I'environnement,
traduisant le fait que le détrainement est plus fort danswima@nement plus sec. lls proposent ainsi la
définition ded suivante, qu'ils testent sur les expériences BOMEX et ARM :

d = pmax(

*

ln(z Zm*)
§ = —Zbot T8 (4.13)

2% — Zpot

oU zp,; €st la hauteur de la base du nuagenéta valeur du flux de masse normalisé par le flux de masse
a la base du nuage a une hautetichoisie a mi-hauteur du nuage. Au dessugdie détrainement est
imposé de facon a avoir une décroissance linéaire du flux dsende:* au sommet du nuage. Fixer
la valeur dem™ & une constante revient & avoir un taux de détrainementasursir la verticale, mais
qui varie dans le temps. lls proposent ensuite de faire dépe@nde I'humidité dans I'environnement
par I'intermédiaire du paramétr&,, fraction critique de I'air environnant, qui correspondaaffaction
d’air environnant nécessaire afin de faire atteindre a tlaims le nuage un état de flottabilité neutre. lls
déduisent de simulations LES une corrélation entteet ¥, (moyennés sur la verticale) :

m* =550, —0.17 (4.14)

Cette étude a le mérite de se détacher de I'image d’un taugtdaidement constant qui ne rejoint aucune
observation en introduisant des considérations plus gbgsi Cependant, on peut s'interroger d'une part
sur la pertinence de faire dépendrde la hauteur de nuage, quand on pourrait se dire que c’dét fdu
hauteur du nuage qui dépenddeet d’autre part sur la possible généralisation de la lagintrem ™ et

W, atous les nuages peu profonds.

De cet état de I'art non exhaustif des connaissances strdiaement et le détrainement dans les cu-
mulus, on peut dresser un bilan mitigé. Si la caractérisati®s processus de mélange entre un ensemble
de cumulus et leur environnement suscite un grand intét&taicoup d’énergie, elle est freinée par les
limitations rencontrées par les moyens de mesure actuelsdgmuire les taux de mélange d’'observa-
tions. De plus en plus, les simulations LES se substituextoagervations pour étudier les nuages de
couche limite, ces simulations ayant I'avantage de fouteschamps 3D et se révélant adéquates pour la
représentation des phénomenes observés (Stevens efat. B26wn et al., 2002; Siebesma et al., 2003).
Ces études se basent directement sur un ensemble de cuafirud®e mieux comprendre leurs interac-
tions avec leur environnement, se rapprochant ainsi dedblématique des paramétrisations. Dans la
suite de ce chapitre, nous allons mener une étude de ce tfiped’@ssayer de se faire une image des
processus de mélange mis en jeu, nous considérons dansmiemptemps les échanges de masse entre
un cumulus isolé et son environnement, et cela a tous lessstigson cycle de vie. Nous essayons en-
suite d’en déduire le mélange mis en jeu entre un ensemblendelas, en phase de formation, extension
ou dissipation, et son environnement.
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4.2 Etude LES de cumulus individuels

Méme si elles ne remplacent pas les observations, nous awqgse les simulations LES repré-
sentent un outil puissant pour étudier les processus dehedumite. Si la plupart des études LES ont
porté sur des ensembles de cumulus, certains résultasenaipenser que les LES sont également ca-
pables de représenter la dynamique de cumulus individ8@&besma et Teixera (2000) ont par exemple
montré que la dimension fractale des frontiéres des nuagegés avec une résolution de 100m était
en bon accord avec les observations. Neggers et al. (2008gduisant les distributions de la taille des
nuages dans plusieurs simulations LES a 50 m de résolutimvent des résultats cohérents avec les
observations satellite. Ici, nous allons utiliser les h&gs obtenus par Zhao et Austin (2005b) pour étu-
dier le cycle de vie de cumulus individuels, cumulus isolgair d’'une simulation LES de I'expérience
BOMEX. La simulation initiale se fait a I'aide du modele SAMHairoutdinov et Randall, 2003), sur
un domaine 3D d@56 x 256 x 128 points de grille, une résolution uniforme der = Ay = Az=25m,
et un pas de temps de 1.5 s. Les forcages sont appliqués tsBiedesma et al. (2003) (flux de surface
latent et sensible, advection grande-échelle, forcagdiatis), étude dans laquelle le modéle SAM a
donné des résultats proches des autres modéles étudiésaltatavations.

4.2.1 Présentation des nuages isolés
Caractérisation des nuages isolés

Dans Zhao et Austin (2005b), les nuages sont isolés eng®'faet la6°* heure de simulation de
I'expérience BOMEX. Les nuages se propageant rapidemehestevers I'ouest, un nouveau systéeme
de coordonnées ’fixe’ est défini en retranchant une vitesgeadslation constante dans la direction
(Up = —7.5 m s71). Des boites fixes sont alors définies qui englobent chagagenpendant son cycle
de vie. Chaque boite est choisie de sorte qu’elle contiemngeul nuage, et le plus d’air environnant
possible. Six nuages sont retenus pour leur étude, ayanhauteur sommitale variant entre 1000 et
2000 m.

Un point qu'il est important de préciser est la fagon dont uage est défini. Zhao et Austin (2005b)
utilisent un traceur afin de sélectionner les points nuag€extraceur est initialisé a 1 g k§ dans la
couche sous-nuageuse et a 0 au-dessus au moment deibinitlatnuage. Le critére de sélection se fait
a partir de quatre variables : le rapport de mélange du tratda vitesse verticale, la flottabilité Ag,

et I'eau liquider.. Ils définissent alors la région mélangée MR & partir du i&ige> 0.05 g kg~' pour

les mailles ou initialement on avait= 0. A l'intérieur de cette région, ils distinguent deux zones :

- la région mélangée détrainée DMR, qui correspond a l'dilmcgté détrainé du nuage dans I'environ-
nement. Elle est définie par:> 0.05 gkg™ !, r. =0, |60, < 0.2 K et|w| < 0.5 ms 1.

- la région mélangée convective CMR, correspondant auxgaumgeux. Elle est définie par CMR=MR-
DMR.

Zhao et Austin (2005b) incluent donc dans les nuages deisydad pour lesquelleg. > 0 mais aussi
des particules non saturées qui font partie de la régionnmgék lls montrent que ces particules insa-
turées contribuent fortement au transport dans le nuagéip@rmédiaire de subsidences créées par
évaporation autour du nuage saturé. Voyons les caragjéest des nuages ainsi sélectionnés.

Caractéristiques des nuages isolés

Les caractéristiques des six nuages isolés par Zhao etnA@a05b), nommés A, B, C, D, E, F,
sont représentées sur la fig. 4.5. Les six nuages ont une lais@ide constante située autour de 600m
pendant la majeure partie de leur cycle de vie, elle s’élewves ¢h phase de dissipation de certains nuages.
La hauteur maximale atteinte par chaque nuage varie, gistint deux catégories : les petits nuages A, B
et C, qui ne dépassent pas l'inversion, et les gros nuagesbDi-Ejui pénétrent au-dessus de l'inversion
jusque vers 2000m (la base et le sommet des nuages sont défanisr d’un critére uniquement basé sur



112 CHAPITRE 4. ENTRAINEMENT ET DETRAINEMENT DANS LES CUMUL US

b)

Height (m)
Height (m)

00
Time (seconds)

0 500 1000 1500 0 500 1000 1500
Time (seconds) Time (seconds)

FIG. 4.5 —Cycle de vie des nuages A-F : hauteur du sommet (a), hautdarliese (b), vitesse verticale
maximale (c) et vitesse verticale minimale (d) (issu de Ztakustin, 2005b) .

I'eau liquide). Les petits nuages ne sont formés que par uhpsmache ascendant, tandis que les gros
résultent d’'une succession de deux ou trois panaches, thagotant moins haut que son prédécessedur.
Cela explique la durée de vie plus longue des gros nuage25mMmin) par rapport a celle des petits
nuages £ 18min). L'évolution le long du cycle de vie de la vitesse nmaaie ascendante et subsidente
dans chaque nuage est également représentée sur la figadifedse verticale ascendante (subsidente)
maximale est observée juste avant (apres) que le nuageigiatsa hauteur maximale. De ce point de
vue, les petits nuages et les gros nuages ont un comportsimelgire. Zhao et Austin (2005b) montrent
gu’ils ont pourtant des effets différents sur la circulatigrande-échelle. Les petits nuages ont un effet
refroidissant et humidificateur sur toute leur extensiorioale, alors que les gros nuages refroisissent et
humidifient I'environnement dans leur partie supérieurtee€chauffent et I'asséchent dans leur partie
inférieure. Cependant si on étend la définition de I'ascro€a sa partie sous-nuageuse, les petits et les
gros panaches ont le méme comportement : refroidisseméningtification dans la partie supérieure,
réchauffement et assechement dans la partie inférieurséqéduit a la couche sous-nuageuse pour les
plus petits panaches).

4.2.2 Calcul direct des taux de mélange pour chaque cumulusdividuel
Description de la méthode

A partir de ces simulations nous avons estimé les taux dengeélantre chaque nuage individuel et
son environnement, en calculant directement les écharegesmdse a la frontiere du nuage, a chaque pas
de temps et a chaque niveau, aussi bien pour les mélangesilatfie pour les mélanges verticaux a la
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base et au sommet du nuage.

Pour cela, nous devons nous aussi définir clairement lésesitcaractérisant les nuages que nous vou-
lons considérer. Nous choisissons de définir les pointsawagar les critéres suivants: > 0 etw > 0.

Ce choix classique prend uniqguement en compte les padiaseendantes saturées, de flottabilité posi-
tive ou négative. Il exclut les subsidences saturées airgsiap points insaturés pris en compte par Zhao
et Austin (2005b). Ce choix est susceptible d’étre compmtivec I'image des nuages représentés par
le modéle du thermique, dans lequel la couche nuageuse gstnache saturé ascendant de flottabilité
positive ou négative notamment dans la zone d'overshogie@ant, n'oublions pas que d'autres carac-
térisations des nuages sont possibles. Nous reviendratestus dans la derniére partie de ce chapitre.
Pour estimer les taux de mélange, nous devons aussi dééairellle des mélanges que nous voulons
prendre en compte. En effet, nous devons éliminer les afeta circulation grande-échelle, qui advecte
le nuage sans induire de mélange. Nous choisissons égdleigééminer les tous petits tourbillons a
la frontiere du nuage. Ces tourbillons participent au ngdgnils sont méme sans doute responsables
du fait qu’une particule nuageuse qui sort horizontalentknhuage devient non nuageuse. Mais nous
considérons que ces tourbillons n’induisent pas une pat@rirsuffisante de 'air environnant dans le
nuage pour modifier significativement ses caractéristighesnodynamiques moyennes. Ce choix est
discutable. Nous le faisons toujours pour essayer d’étmgpeibles avec I'image du thermique nuageux
ascendant horizontalement homogéne. Pour prendre celangpte, nous devons filtrer les champs de
vitesse avant d’estimer les échanges de masse.

Les différentes étapes du calcul des taux d’entrainemelet @étrainement fractionnés sont détaillées
ci-dessous :

1. Filtrage du champ de vitesse :

La taille horizontale des petits nuages est typiquemesdtrigtire a 200 m et celle des gros nuages in-
férieure a 400 m. Pour les deux types de nuage, nous élimipansnoyenne glissante les échelles
supérieures a 375 m, relatives a la circulation grandeléchess champs de vitesse avant (total, en trait
épais) et aprées filtrage (ss, trait fin) sont montrés fig. 416 fonuage C en un point donné et a un instant
donné. Nous remarquons que ce filtrage permet de consesveitdgses verticales fortes dans le nuage.
De la méme maniére, nous filtrons les échelles inférieurdsra, #elatives a la turbulence petite-échelle
a la frontiere du nuage. Les champs filtrés obtenus (ms,9)agrésupprimant la trés petite-échelle (vss,
trait fin) de I'échelle intermédiaire (ms) sont montrés figl.4Sur cet exemple, le filtrage conserve les
particules nuageuses a forte vitesse verticale. Cela étaints vrai sur d’autres exemples non montrés
ici, nous considérons que la vitesse verticale associéét@ aeculation de petite-échelle contribue au
flux de masse vertical total. Ainsi seules les vitesses boties sont filtrées pour ces échelles la. Nous
faisons ce choix pour nous rapprocher de I'image du therenigprésenté par notre modéle, mais il n'est
pas unique. Il faudrait effectuer différents tests de $@iits! relatifs aux choix du filtrage, pour quantifier
son impact sur les taux calculés.

Le champ horizontal de vitesse obtenu apres filtrage est adrgu champ initial pour le nuage B
sur la fig. 4.9 et pour le nuage E sur la fig. 4.8 a un temps et titedel donnés. Les fleches étant tracées
a chaque point de grille, ces figures illustrent la résotuspatiale du modele a I'échelle du nuage. La
circulation grande échelle visible sur les champs initiaudisparu pour laisser place a une circulation
plus circulaire autour et a I'intérieur du nuage, plus digatif des échanges directs entre le nuage et son
environnement. Pour le nuage B, au niveau considéré, siertrainé du coté opposé a la circulation
grande échelle, alors que le détrainement a lieu du c6# situs le vent. Pour le nuage E, I'air semble
entrainé dans le nuage de tous les cotés.

2. Calcul des flux entrant-sortant du nuage :
On calcule ensuite les échanges de masse a partir des sifdsges a l'interface entre une maille
nuageuse et toutes les mailles non nuageuses qui lui sateadps. Les mailles nuageuses sont sé-
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FiG. 4.6 —Profils verticaux des vitesses verticales w et horizontaJes un instant donné et en un point
donné du nuage C : comparaison des champs totaux (totalihdgréchelle (Is) et petite échelle (ss). Le
graphique en bas a droite montre I'eau nuageuse.
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FiG. 4.7 —Profils verticaux des vitesses verticales w et horizontaJes un instant donné et en un point
donné du nuage C : comparaison des champs petite échellen{&sp échelle (ms) et trés petite échelle
(vss). Le graphique en bas a droite montre I'eau nuageuse.
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FiG. 4.8 —Coupe horizontale dans le plan (x,y) du nuage E au milieu ddesaeau liquide (couleurs)
et champ de vitesse horizontal initial (& gauche) et filtr&) i@ droite).
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FiG. 4.9 —Coupe horizontale dans le plan (x,y) du nuage B au milieu ddesaeau liquide (couleurs)
et champ de vitesse horizontal initial (& gauche) et filtr&) i@ droite).
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lectionnées a partir du champ filtré de la vitesse verticAlehaque niveau et a chaque pas de temps,
I'entrainement est ainsi calculé comme la somme des fluamindans le nuage a sa périphérie, et le dé-
trailnement comme la somme des flux sortant. L'algorithmeutaht les flux entrant-sortant a I'interface
entre une maille nuageuse et une maille non nuageuse,donetide la fagcon suivante :

Dans la direction x :

- si u sort de la maille nuageus&; = D; + plu|

- Si u entre dans la maille nuageusE;:= E; + p|ul

On proceéde de méme dans la direction y :

- si v sort de la maille nuageusé); = D; + p|v|

- Si v entre dans la maille nuageusg;:= E; + p|v|

On calcule également les échanges de masse verticaux &lattsas sommet du nuage :

Alabase:

- si w est positif :E, = Ej, + p|w|

- Si w est négatif Dy, = Dy, + p|w|

Remarquons qu®, est nul par définition, la vitesse verticale d’'une maillené@donnée a son interface
inférieure et étant toujours positive dans le nuage.

Au sommet :

- siw est positif :Ds = Dy + p|w|

- Siw est négatif s = Es + p|w|

3. Estimation de la vitesse de déplacement de la frontiéreudge :
La considération du déplacement des frontiéres n’est pasectniviale. Et, a nouveau, tout dépend de
la définition que I'on souhaite donner aux termes entraimereedétrainement. Si on considére que le
nuage est stationnaire a I'instant t, alors tous les éclsadgenasse entre le nuage et I'environnement a
cet instant seront de I'entrainement et du détrainememe@iant, le nuage est en perpétuelle évolution
dans le temps, et il se peut que l'air environnant dans legugé détrainé de I'air nuageux a l'instant
t soit devenu lui-méme nuageux a l'instant t+1. Dans ce aatiea d’avoir considéré du détrainement
d’air du nuage dans I'environnement, nous prenons en codgstéchanges d’air au sein du nuage. Par
exemple, il a été observé que les nuages ont tendance &slétaizontalement dans les zones ou ils
détrainent. Cela signifie que dans le temps, le mouvemeirtrdiageux vers |'extérieur du nuage va
d’abord donner naissance a de nouvelles mailles nuagesed,d'étre réellement détrainé dans I'envi-
ronnement. Il n'est pas évident a priori de savoir si ceteétant du nuage doit étre considéré comme un
détrainement ou non. Dans la méthode de calcul présentééder@ment, nous avons estimé I'entraine-
ment et le détrainement en considérant que le nuage étansiaire a chaque instant, et avons donc pris
en compte les échanges au sein méme du nuage dans le tempe Admédier a cela, nous procédons
de la facon suivante :
- Si il y a détrainement d’air d’'une maille i vers une maillelia I'instant t, nous regardons I'état de
la maille i+1 a l'intant t+1 : si cette maille est toujours RDBageuse (environnement), I'air a bien été
détrainé D;, Dy ou Dy), si par contre la maille est devenue nuageuse, la fronsi&xst déplacée vers
I'extérieur du nuage (exprimant la contribution liée auldépment de la frontier®pr).
- De méme, si il y a entrainement d’air d'une maille i vers ursli® i+1 a l'instant t, nous regardons
I'état de la maille i+1 a I'intant t+1 : si cette maille est jours nuageuse, I'air a effectivement été entrainé
(E;, Ep ou Ey), si cette maille est devenue non-nuageuse, la frontiest déplacée vers l'intérieure du
nuage (contribution liée au déplacement de la frontigre.

L'influence de la prise en compte du déplacement des frastigur les échanges de masse est repré-
sentée sur la fig. 4.10 ou les flux de masse E et D ont été estimésyennés sur tout le cycle de vie
du nuage C. Cette figure montre que l'influence du déplacedela frontiére du nuage sur I'estimation
des flux de masse n’est pas négligeable. Pour les échangemulatles flux sont réduits d#% dans
la partie inférieure du nuage, jusqu’a plusi¥s dans la partie haute. On voit que la majeure partie de
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FiG. 4.10 —Profils verticaux des flux de masse entrant (E) et sortant (DkgnT2 s~' du nuage C
moyennés sur son cycle de vie : influence du déplacementaidefes (‘frontiere’) sur les flux ins-
tantanés (‘total’) et déduction des échanges réels entraubge et I'environnement ('E,D nuage/env’).

I'entrainement d’air non nuageux par le bas et du détraineniair nuageux par le haut estimés est due
aux dépacements verticaux du nuage, notamment son extemsicale au cours du temps. L'entraine-

ment sommital instantané est moins affecté par le déplatedeela frontiére. Dans la suite de I'étude,

nous retranchons donc aux flux instantanés les flux liés dacipent de la frontiére.

4. Déduction des taux fractionnés d’entrainement et daié&@ment, latéraux, basaux et sommitaux :
Une fois les échanges de masse estimés entre le nuage etveommEment, on calcule également le
flux de masse vertical nuageux a chaque nivéaw; > pw pour les mailles out; > 0 etw > 0. On dé-
duit ensuite les taux fractionnés d’entrainement et deatteement ¢, = E;/(FAz), 0 = D;/(FAz),
ey, = Ep/(FAz), 0 = Dy/(FAz), e, = Es/(FAz), s = Ds/(FAz), ou Az est I'épaisseur de la
maille.

Ces taux sont estimés a chaque pas de temps. On en déduihégtles taux moyens le long de la

Nuage| phase de développemenphase de maturit¢ phase de dissipation vie totale
A 10min 4min 4min 18min
B 8min 30s 4min 30s 4min 30s 17min 30s
C 11min 30s 4min 4min 19min 30s
D 10min 30s 2min 30s 12min 25min
E 9min 30s 2min 13min 30s 25min
F 11min 2min 30s 11min 24min 30s

TAB. 4.1 —Durée des différentes phases de vie des petits (A, B et C3 girale (D, E, F) nuages
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vie du nuage. Pour cela, on divise le cycle de vie du nuageoenphases :

- une phase de développement : de I'apparition du nuage’austgmpst; ou la vitesse verticale maxi-
male est atteinte.

- une phase de maturité : dejusqu’au tempg, ou le sommet maximal est atteint.

- une phase de dissipation : tdejusqu’a la dissipation totale du nuage.

La durée de ces différentes phases pour les différents nastjprésentée dans le tableau 4.1. On constate
gue la phase de développement a environ la méme durée pqetitsset les gros nuages, ce qui signi-
fie que la vitesse maximale dans les petits et les gros nuatj@steinte dans le méme temps (environ
10 min). La phase de maturité jusqu'a ce que le sommet masoightteint est deux fois plus courte
pour les gros nuages (environ 2 min) que pour les petits i@mA min). Cela semble suggérer que
I'overshoot au sommet des gros nuages est plus rapidenogméstiu’au sommet des petits nuages. La
différence la plus marguée entre les petits et les gros suamecerne la phase de dissipation. De méme
durée que la phase de maturité pour les petits huages, Hiéepdsase la plus longue pour les gros nuages,
et s’étend sur la moitié de leur durée de vie totale.

Application aux petits cumulus

Le calcul des flux entrant-sortant est d’abord appliqué atitgpocumulus (A, B et C). Les flux la-
téraux entrantX;) et sortant ;) ainsi que le flux de masse vertical associé sont présentés. fig a
différents temps de vie du nuage B. Pour faciliter la comiparade la distribution verticale des taux de
mélange aux différents instants, on utilise une échelleéoze normalisée entre la base du nuage (0) et
son sommet (1) a chaque instant. Les flux sortant apparaiskenforts que les flux entrant en début et
fin de vie. En milieu de vie, I'air entrant peut étre plus fordtamment vers le milieu du nuage. Le flux
de masse vertical est alors croissant avec l'altitude.

Les taux de mélange fractionnés latéraux, basaux, sonxrgtaiotaux moyennés sur tout le cycle
de vie des nuages A, B et C sont représentés fig. 4.12. Loms@ffectue des moyennes dans le temps,
on trace les taux de mélange en fonction de l'altitude, poirles effets cumulés du mélange tout au
long du cycle de vie a chaque niveau. Les résultats sont urbpetés, notamment pour les taux ba-
saux et sommitaux. Les nuages A et B se comportent de facesitrélaire, le nuage C a des taux de
mélanges latéraux plus forts que les autres vers sa bases 8iux d’entrainement et de détrainement
latéraux peuvent atteindre plusieurs centiémes dé vers la base ou le sommet, les valeurs obtenues
au coeur des nuages sont proches des valeurs utiliséesaditésature, autour de 0.002 et 0.003
Les mélanges latéraux semblent prépondérants face aurgeélgar la base et le sommet des nuages.
On notera que le pic d’entrainement par le bas a la base de mosgspond au flux de masse ascendant
a ce niveau. Le détrainement sommital quant a lui peut étpeitant, notamment lorsque le nuage a
atteint sa hauteur maximale.

Le méme graphe est répété trois fois en moyennant les tauétige pendant les trois phases de
la vie du nuage : développement (fig. 4.13), maturité (fig4 et dissipation (fig. 4.15). Les résultats
obtenus pour la phase de développement sont beaucoup moites lgue pour les phases de maturité
et de dissipation. Pendant cette phase de développemetaubed’entrainement et de détrainement la-
téraux sont maximum a la base des nuages puis décroissquigusommet. Le flux de masse vertical
a la base est fort tandis que les mélanges au niveau du soranigilss limités. Les taux de mélange
basaux et sommitaux augmentent pendant les phases detéatule dissipation. Ces phases de vie des
petits nuages semblent trés agitées : certains se coup@e&nla base monte fortement au cours de
la dissipation, et les mélanges sont favorisés aux niveaweskerrements des nuages, de leur base et
de leur sommet, d’ou le caractére treés bruité des résultatbruit peut-étre aussi avoir un lien avec la
fréquence d'échantillonage de 30 s, relativement grassidiéchelle des processus de mélange.
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FiG. 4.11 —Profils verticaux des flux entrant latéralemeif;), sortant latéralementip;) et du flux de
masse vertical (F) en kg ™ s~! a différents instants du cycle de vie du nuage B (t5 : 2.5 mid,: t
5 min, t15: 7.5 min, t20 : 10 min, t22 : 11 min, t25: 12.5 min, t3® min et t35 : 17.5 min) en fonction
d’une altitude normalisée allant de la base au sommet du @uag
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FiG. 4.12 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemefd gauche) et de détrainementa
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur taytdke de vie des petits nuages (A, B et C).
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FiG. 4.13 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemexd gauche) et de détrainemen(a
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur lagptiasiéveloppement des petits nuages (A, B
et C).
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FiG. 4.15 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemexd gauche) et de détrainemen(a
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur lagpbadissipation des petits nuages (A, B et
Q).
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FiG. 4.16 —Profils verticaux de la différences des flux latéraux entsortant (£; — D; en kg nT2 s71)
pendant les différentes phases de vie des petits nuagese{/CB

La fig. 4.16 montre la moyenne des différences efiret D, pendant les différentes phases de vie
de chaque nuage. En moyenne, le flux latéral sortant estuisugupérieur au flux latéral entrant, cette
différence étant plus forte dans la partie basse des nuagedans leur partie haute.

Application aux gros cumulus

La méme méthode est maintenant appliquée aux gros cumul®CF. La fig. 4.17 montre les flux
latéraux entrant-sortant ainsi que le flux de masse veaickfférents temps au cours de la vie du nuage
E. Les flux entrant et les flux sortant latéraux sont du mémeeatd grandeur tout au long du cycle de
vie, et représentent une fraction plus faible du flux de mesg&al comparé au nuage B. En instantané,
le flux de masse vertical a tendance a croitre avec l'altitude

Les moyennes sur le cycle de vie des nuages D, E et F des taukldaga fractionnés latéraux,
basaux et sommitaux sont données fig. 4.18. Les résultatdgminois nuages sont trés proches et beau-
coup moins bruités que pour les petits nuages. Le taux die@ment latéral est maximum vers la base
du nuage, puis a une valeur proche de 0.003 mians le reste des nuages. Le taux de détrainement
latéral est maximal a la base et au sommet des nuages, avealel@s autour de 0.002 et 0.003 frau
milieu des nuages. L'entrainement basal n’est pas négligeal-dessus de la base, alors que I'entraine-
ment sommital est d'un ordre de grandeur plus faible. Leafiéément sommital n’est pas négligeable,
notamment au niveau ou le sommet est maximal. Cela résuiie Ex d’entrainement total avec un pic
fort & la base du nuage puis une valeur presque constant@@® @', et un taux de détrainement total
maximal & la base et au sommet des nuages avec une valeue pi@6003 m' au milieu des nuages.

Les figures suivantes représentent les méme taux moyenndargdes différentes phases de vie des
nuages (développement sur la fig. 4.19, maturité sur la &) dt dissipation sur la fig. 4.21). Les taux
de mélange sont maximaux pendant la phase de dissipatemtrainement sommital reste faible tout au
long du cycle de vie. Les taux d’entrainement basal et daih&ment sommital augmentent de la phase
de développement a la phase de dissipation.

Enfin, comme pour les petits nuages, la différence entreug®fitrant et sortant des nuages au cours
des différentes phase est présenté fig. 4.22 pour les nugde®tF. Contrairement aux petits nuages,
dans une forte proportion du nuage, le flux entrant est plasdygue le flux sortant. Le flux sortant est
prépondérant vers la base et le sommet des nuages.
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FiG. 4.17 —Profils verticaux des flux entrant latéralemeif;), sortant latéralementip;) et du flux de
masse vertical (F) en kg ™ s~! a différents instants du cycle de vie du nuage E (t10 : 5 m#,: t1
7.5 min, t20 : 10 min, t25 : 12.5 min, t30 : 15 min, t35 : 17.5 nméiQ) : 20 min et t45 : 22.5 min).
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FiG. 4.18 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemef& gauche) et de détrainementa
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur taytdke de vie des gros nuages (D, E et F).
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FiG. 4.19 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemexd gauche) et de détrainemen(a
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur lagptiasiéveloppement des gros nuages (D, E
et F).
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FiG. 4.20 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemefd gauche) et de détrainementa
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur lagptlasnaturité des gros nuages (D, E et F).
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FiG. 4.23 —Profils verticaux des taux fractionnés d’entrainemefd gauche) et de détrainementa
droite) latéraux, basaux et sommitaux, moyennés sur tauptdie de vie des petits nuages (A, B et C) et
des gros nuages (D, E et F).

Comparaison des petits et des gros cumulus et bilan sur les geessus de mélange

Pour finir, superposons les différents taux de mélange mmgesur le cycle de vie de tous les nuages
étudiés (fig. 4.23). Le taux d’entrainement fractionnéridtést moins fort a la base des gros nuages qu'a
la base des petits. Il est du méme ordre de grandeur dangia pavérieure de tous les nuages. Le taux
de détrainement fractionné latéral est plus faible dangres nuages que dans les petits. Dans tous les
cas, les processus de mélange latéraux, basaux et somagparaissent similaires dans tous les nuages,
avec un entrainement maximal a leur base et un détrainensdmial a leur base et a leur sommet. La
différenceec — 6 moyennée sur le cycle de vie des différents nuages est ezppéésfig. 4.24. On retrouve
e > ¢ au milieu des gros nuages,®t> ¢ dans les petits nuages. Les différences observées a latbase e
au sommet sont comparables pour tous les nuages.

Nous en déduisons donc les caractéristiques suivantes ldngeéentre un cumulus et son environ-
nement :
- L'entrainement et le détrainement d’air ont lieu a tousiigeaux du nuage, et tout au long de son cycle
de vie. Cela est en contradiction avec I'hypothése selareléejun nuage n’entraine que par son sommet
(Squires, 1958; Paluch, 1979), et ne détraine qu’une fdikagatteint son extension maximale.
- Si le mélange a lieu sur toute la périphérie du nuage, le myéldatéral est prépondérant comparé au
mélange par le bas ou par le haut. Cela est en accord avecdesvations de Stith (1992), mais en
contradiction avec la vision donnée par Blyth et al. (19&8)1s laquelle le mélange a lieu par le sommet
du nuage au fur et a mesure que celui-ci s'éléve.
- Les taux de mélange varient au cours du cycle de vie du na&ge,un mélange latéral maximal pen-
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FiG. 4.24 —Profils verticaux de la différences des taux fractionnéstianement et de détrainement
(e — &;) pendant les différentes phases de vie des petits nuag8«iC) et des gros nuages (D, E et
F).

dant sa phase de développement, et les mélanges par la lmseratmet qui augmentent dans les phases
de maturité puis de dissipation. L'entrainement et le diédérment sont comparables pendant la phase de
développement, puis le détrainement devient préponddeanrst les phases de maturité et de dissipation.
Ces résultats sont en assez bon accord avec les observdéidBennell et al. (1996) et Barnes et al.
(1996).

- Les taux d’entrainement et de détrainement par rapporusd# masse vertical sont plus importants
dans les petits cumulus que dans les gros. Cela va dans lel's@escertaine dépendance det§ au
rayon des nuages.

- Les résultats suggérent que mise a part a la base des ngagstsproche d’une constante sur toute la
hauteur des nuages. Cela est moins vrai pguijui est maximal a la base et au sommet du nuage. Pour
les gros nuages; est tout de méme proche d’une constante au coeur des nuajegelt suggérer une
dépendance d& a la flottabilité, la base et le sommet étant les endroits letiest la plus faible. Pour

¢, la dépendance ely R sur la verticale n’est pas vraiment confirmée. Le rayon degjes varie sur la
verticale tandis que; reste proche d’'une constante.

4.2.3 Ensemble de cumulus

Nous avons étudié les processus de mélange a I'échelle delusimdividuels. Pouvons-nous en
tirer des conclusions pour la représentation de ces proseEms un domaine contenant un ensemble de
cumulus de tailles variées, chacun a un certain stade deystmde vie ? Etant données les différences
mises en évidence dans des nuages d’extensions vertidffdesrdes, il semble important de connaitre la
distribution de la taille des nuages dans un ensemble delaeanzhao et Austin (2003) interpretent cette
distribution dans un domaine donné comme le résultat d'wilibge entre le forcage grande-échelle et
la dynamique de chaque nuage pris individuellement. En, éffepetits nuages, en refroidissant et humi-
difiant la zone située sous l'inversion créent les cond#iparmettant aux gros nuages de se développer.
Les taux de chauffage et d’'asséchement de ces gros nuagdsulapartie inférieure sont beaucoup plus
forts que les taux associés aux petits nuages a ce niveagragauages ont donc tendance a inhiber la
convection. Pour que la convection puisse se maintenautlin nombre de petits nuages permettant de
contre-balancer I'effet des gros nuages. Les gros nuageésakms a la fois alimentés par les processus
sous-nuageux mais aussi par I'ensemble des nuages pliss etia implique que dans une population
donnée, les petits cumulus doivent étre plus nombreux qugres. Cela ne donne pas d'indication sur
guelle catégorie de nuages contribue le plus a la fracti@geuse totale. Concernant le transport ver-
tical, certaines observations indiquent que ce sont les gtas nuages qui y contribuent le plus, leur
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A B C D E F
N* | 0.000383 N| 0.00024 N| 0.000205 N| 0.000048 N| 0.000032 N| 0.000064 N
n 12 7.5 6.5 15 1 2

TAB. 4.2 —Nombre relatif de nuages de type A, B, C, D, E et F dans un ersataliN nuages.

vitesse verticale atteignant des valeurs plus élevées @aedt Duynkerke, 1998).

Existe-t-il une fonction universelle permettant de cagdser la distribution de la taille des nuages
dans un ensemble de cumulus ? C’est a cette question qu'satéede répondre Neggers et al. (2003)
a partir de simulations LES sur des domaines suffisammendésepour prendre en compté* nuages
par simulation. La taille d’'un nuage est définie comme lanaaiarrée de I'aire couverte par le nuage
projetée verticalement sur la surface. Cette taille caratique est définie comme dans la plupart des
études menées sur la question a partir d’observationgiteatafin de faciliter la validation des résultats.
D’importantes informations sont tirées de cette étude. &asdé de probabilité caractérisant la taille
des cumulus dans une population donnée rejoint une fonetiopuissance pour les nuages les plus
petits, avec un exponent de -1.70. Cette loi n’est plus mépea partir d’'une certaine taille (appelée
'break scale’ ou échelle de rupture) au-dela de laquellectzsité de probabilité diminue rapidement.
Ce comportement est observé pour les trois simulations LdfSidérées (dont BOMEX et ARM) et
rejoint les observations satellite d'études antérieu@zh@lan et Joseph, 1989; Benner et Curry, 1998).
En tracant la densité de probabilité en fonction de la taile nuages normalisée par cette échelle de
rupture, Neggers et al. (2003) constatent que cette fanetim méme forme pour tous les nuages dans
les trois cas étudiés. La variable critique est donc la vadeu'échelle de rupture. Aucune formulation
ne permet pour l'instant de déterminer la valeur de cetteléziNeggers et al. (2003) avancent certaines
hypothéses quant aux facteurs influencant sa valeur : ksgtions entre les couches sous-nuageuse et
nuageuse, ou encore du cisaillemet de vent. L'étude metidgait en avant I'existence de nuages d'une
taille intermédiaire entre les plus petits et les plus gedbgjui contribuent le plus a la fraction nuageuse
totale, ainsi gu’au flux de masse vertical total.

Pour le cas BOMEX, I'échelle de rupture est estimée a 700 mstithation de la taille caractéristique
définie par Neggers et al. (2003) des nuages étudiés danstie peEcédente donne I'évolution dans
le temps présentée sur la fig. 4.25. Les petits nuages A,BtQrantaille inférieure a 700 m, ce qui
n'est pas le cas des gros nuages D,E,F dans la plus grandedsahtur cycle de vie. Malgré cela, nous
allons essayer d’estimer les valeurs moyennes d&j; dans un domaine contenant une combinaison de
nuages de type A, B, C, D, E et F. En effet, Neggers et al. (20@8jtrent que la plus forte contribution

a la fraction nuageuse totale dans le cas BOMEX se fait pandages ayant une taille caractéristique
comprise entre 200 et 800 m. Nous utilisons donc la formutedie Neggers et al. (2003) pour estimer la
proportion de nuages de chaque type dans une population dadés. Cela permet d’estimer le nombre
de nuages de chaque type en prenant par exemple 1 nuage de(bfab. 4.2) a partir de la relation :

Nl
log(ﬁ) = 1.121 — 0.70log(1) (4.15)
oul | est la taille caractéristique du nuage, N le nombre ti¢atuages dans le domaine Métest relié au
nombren(l) de nuages de taille | par :

N'(log(1)) = In(10)n (1)l (4.16)

En considérant un ensemble de cumulus de type A, B, C, D, E ab& lds proportions données par
le tab. 4.2, on déduit les taux fractionnés d’entrainemede@étrainement moyens dans le domaine de
la fig. 4.26. On obtient des valeurs deet d; prochesyg,; étant plus fort au sommet etun peu plus fort
qued; au milieu des nuages (0.0025 au lieu de 0.002 )1, est proche d’une constante sur la verticale,
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FiG. 4.25 —Evolution dans le temps de la taille caractéristique des#tpeuages (A, B et C) et des gros
nuages (D, E et F), ainsi que la valeur moyenne de cette tilide cycle de vie (cf [égende).
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avec une valeur beaucoup plus forte a la base de I'ensemileagdesd, est supérieur a,, surtout vers
la base et le sommet de la couche nuageuse.

Ces résultats ne sont pas tout a fait en accord avec les éntiteures effectuées sur le cas BO-
MEX. Siebesma et Holtslag (1996) comme Nitta (1975) sugdéretamment qué; > ¢; et qued; et
€; sont relativement proches de constantes sur la verticals.résultats suggéreat > §; au coeur de
la couche nuageuse, un pic gea la base et deux pics d¢ a la base et au sommet. En revanche, les
valeurs obtenues au coeur du nuage sont du méme ordre deegrangt celles proposées par Siebesma
et Holtslag (1996).

Bien sUr, notre estimation deset § moyens sur le domaine BOMEX est tres approximative. Il est
possible qu’en réalité une proportion plus importante dégpauages augmente la valeur daux ni-
veaux intermédiaires. Nous avons voulu considérer laibigion de la taille des nuages sur le domaine,
afin de nous rapprocher de la problématique des paramiérisaui doivent représenter les effets d’'un
ensemble de cumulus a I'aide d'un unique panache entra@iad@trainant. Si cette étude sur les cu-
mulus individuels est enrichissante en ce qui concernengodhesion des processus de mélange, elle
ne permet pas facilement de tirer des conclusions sur lesvdyies de cumulus, et I'application pour
les paramétrisations reste limitée. Pour nous raprochempdeamétrisations, nous allons revenir dans
la derniére partie a I'exploitation de simulations LES ses dlomaines entiers, comme sur ARM ou
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BOMEX.

4.3 Des LES ala paramétrisation

Nous avons déja vu dans le chapitre 3 qu’une difficulté mejeencontrée dans I'observation des
thermiques de couche limite était de trouver un moyen dect&iaer ces structures. Pour détecter les
nuages, on peut se baser sur la présence d’eau liquide. &euotef la partie non nuageuse des structures,
le probléme est plus complexe. Dans les simulations LESedrearte a la méme interrogation : com-
ment définir un thermique dans sa partie insaturée et sa&partigeuse ? Est-il possible de trouver un
critére permettant de détecter le thermique depuis lasrijtesqu’au sommet des nuages ? Lorsque nous
avons évalué le modele du thermique dans le chapitre 3, ngpissibns de résultats LES sur les caracté-
ristiques moyennes de la couche limite, ainsi que sur lgsrigt@s des nuages. Mais les caractéristiques
des panaches ascendants dans leur partie non saturéent'@as disponibles. Cela est di au fait qu'il
est plus simple de détecter un nuage dans les simulationgdrES basant par exemple simplement sur
la présence d'eau liquide) que les colonnes convectivasealiant ce nuage dans la couche mélangée.
Dans cette partie, nous allons utiliser un ensemble deesifgermettant de caractériser les thermiques
de facon continue depuis la surface jusqu’au sommet de lghedimite nuageuse. Cela nous permettra
d’évaluer les caractéristiques des structures de la colirtlite obtenues avec le modéle du thermique
aussi bien dans la partie sous-nuageuse que dans la patjeuse. Nous nous focaliserons alors surtout
sur I'estimation des taux d’entrainement et de détrainénoem le long des thermiques.

4.3.1 Analyse conditionnelle des thermiques de couche litaidans les LES

Pour caractériser les thermiques, il faut choisir diffésegriteres, en s’assurant que ces critéres ne
sélectionnent pas d’'autres structures existantes. Géegtie I'on appelle I'analyse conditionnelle. Trois
critéres sont nécessaires afin d’effectuer une telle sétect
- une variable permettant d’identifier les structures (géleénentr;, 6,, ouw),

- une valeur seuil de cette variable (par exemple O pour &ss# verticale afin de distinguer les mouve-
ments ascendants et subsidents, ou souvent un seuil poopeita la variance de la variable considé-
rée),

- une longueur caractéristique minimum afin d'écarter lest@lations de petite échelle (Berg et Stull,
2004). En effet, pour étre considérée comme un panachedssteta structure doit avoir une dimension
horizontale plus large qu’une longueur spécifique. De @udeux structures sont séparées par une dis-
tance inférieure a cette longueur caractéristique, alosomsidéere qu’elles ne forment gu’une structure.
Nous cherchons ici a caractériser les structures cohérastendantes de la couche limite ou thermiques,
mais il est aussi possible d'utiliser cette méthode poumiédiautres structures de la couche limite,
comme par exemple les intrusions d’air sec (Couvreux e2@05).

Caractérisation des structures cohérentes de la couche lite seche

Nous avons vu dans le chapitre 3 gu'il existait différeniteces afin de caractériser les structures
de la couche limite convective. Suivant les critéres wfljdes caractéristiqgues des structures different,
mais pour l'instant aucun critére n'est vraiment désigndme le meilleur pour définir les thermiques
de couche limite. Nous rappelons ici brievement les avastag inconvénients de différents critéres :

- Un critére basé uniqguement sur la vitesse verticale (lemscet L., 1980) ne permet pas de distinguer
clairement la turbulence organisée de la turbulence déep&thelle (cf Williams et Hacker, 1992). De
plus, les champs observés de vitesse verticale sont sougeriiruités.

- Un critére basé sur la température potentielle virtuedtepertinent jusqu’au milieu de la couche limite.
Mais au-dessus, la flottabilité devient faible, voire n&gatet 'anomalie positive dé, utilisée pour
caractériser les structures de la partie basse de la coinstie, Isélectionne alors de I'air provenant du
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dessus de la couche limite qui a été entrainé a son sommet.

- Un critére basé sur I'anomalie de la vapeur d’eau (Greeahldhalsa, 1982; Couvreux, 2005) est plus
cohérent sur la verticale, puisqu’il permet de distingteir plus humide provenant du bas de la couche
limite de celui plus sec provenant de la zone d’entraineraesain sommet.

Pour avoir une caractérisation plus robuste, on utilis&eouune analyse conditionnelle basée sur deux
de ces variables. La problématique est la méme dans lesvahises que dans les simulations LES.
En effet, en appliquant les critéres proposés par Young8y88 encore Greenhut et Khalsa (1982) a
des simulations LES, Schumann et Moeng (1991) montrentegimmEmes critéres que ceux appliqués
aux champs d'observations peuvent étre appliqués aux LEBestes simulations donnent alors des
caractéristiques des structures similaires a celles véssr

Caractérisation des nuages

Pour caractériser les nuages dans les LES, le critére lesphysle est de se baser sur la présence
d’eau liquide. Différentes analyses conditionnelles dpdeie nuageuse des thermiques ont été cepen-
dant introduites par Siebesma et Cuijpers (1995) :

- La décomposition 'nuage’ (ou 'cloud decomposition’) : $des points de grille dans lesquelles I'eau
liquide est positive«; > 0). Cette décomposition inclue sans distinction tous leatpaiuageux, qu'’ils
soient ascendants ou subsidents, a flottabilité positiveégative. Afin de se rapprocher des 'thermiques’
représentés par les paramétrisations, on peut modifier définition.

- Ladécomposition 'panache’ (ou 'updraft decompositiarius les points de grille pour lesquejs> 0
etw > 0. Cette définition est plus restrictive puisqu’elle élimiee subsidences au sein du nuage.

- La décomposition 'coeur’ (ou 'core decomposition’) : tdes points de grille pour lesquels > 0,

w > 0 etAd, > 0. Cette décomposition est la plus restrictive, puisqu’efieconserve que les particules
a flottabilité positive (supprimant notamment la zone distieot au sommet de la couche limite, ou les
particules non flottantes montent par inertie).

Siebesma et Cuijpers (1995) appliquent ces différentérestsur le cas BOMEX. lIs essaient d’es-
timer dans quelle mesure les flux turbulents peuvent étiméstpar la prise en compte d’'un simple
panache ascendant caractérisé par les criteres précéaerdéfmis. lls concluent que les flux turbu-
lents sont les mieux approximés avec la décomposition "coréme si les valeurs obtenues sont trop
faibles. Cela est d( au fait qu’une telle approximation remgrpas en compte la contribution de la turbu-
lence intra-structure et de I'environnement. Cela esi@aigrement vrai pour la température potentielle
virtuelle. Mais le profil du flux correspondant étant en adsea accord avec les LES, ils suggerent
de corriger cela par l'introduction d’'un coefficient de poofionalité. La décomposition 'cloud’ sous-
estime beaucoup les flux turbulents. lls étudient aussi tdriboition des flux subsidents, mais ils sont
négligeables sur ce cas.

Caractérisation des structures cohérentes de la surface §gju’au sommet des nuages : Evaluation
du modéle du thermique de la surface au sommet de la couche lita

Il est donc possible de caractériser de différentes maniegestructures de la couche limite séche
d’'une part, et les nuages d’autre part. Existe-t-il un mogercaractériser les thermiques de la surface
jusgu’au sommet des nuages a partir d'une méme analyseticomgille ? C’est ce que nous avons tenté
d’établir (Couvreux & al, article en préparation) afin d’apger un nouvel outil de validation des para-
métrisations des structures cohérentes de la couche libgtealyse conditionelle proposée par Fleur
Couvreux se base sur les variable®t w. Les seuils choisis sont les suivants > 0 pour sélectionner
les structures ascendantesrgt> o,, afin de ne garder que les structures les plus humides. Un lon-
gueur caractéristique minimum est également introduite ptabstraire des structures de petite échelle
(I=150m). Les champs LES sont issus de simulations réalia¢ec le modéle Méso-NH utilisé en mode
LES et mis a notre disposition par Fleur Couvreux.
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FiG. 4.27 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau totalglen g kg!), de la température
potentielle liquided; (en K), de la température potentielle virtuellg (en K) et de la vitesse verticale
(en m s'1) dans le panache ascendant pour la 6éme heure de simulaticasiBOMEX : comparaison
de la simulation TH avec les résultats obtenus avec les LEf&f#nissant de plusieurs fagons le nuage
(‘cld’ et 'core’) et le thermique ('rt").

Les caractéristiqgues du thermique obtenus a la 6eme hewisndiation du cas BOMEX sont repré-
sentés sur la fig. 4.27 pour trois analyses conditionnelfésrentes ('rt’ pour la décomposition présentée
précédemment, 'cld’ pour la décomposition 'cloud’, 'copur la décomposition 'core’) et pour la si-
mulation TH. On s’apercoit sur cette figure que I'analyseditionnelle 'rt’ donne des résultats assez
proches des analyses en 'cld’ et 'core’ dans la partie iefge de la couche nuageuse. Dans les 2/3 su-
périeurs de la couche nuageuse cependant, le critére segibldionner des structures trop chaudes et
trop humides, ne correspondant pas uniguement a des pestigour lesquelles; > 0. On peut penser
gu'au-dessus des océans, I'environnement étant trés kutaidontraste en humidité entre le thermique
et I'environnement est trop faible pour étre révélateur stesctures. Pour ce cas, l'utilisation d’'un tra-
ceur serait peut-étre le moyen le plus correct pour détéesghermiques de couche limite. Par exemple,
en émettant un traceur en surface subissant une décraiseaponentielle en fonction de son temps de
vie, on pourrait détecter les structures par un critére a@ohcentration de traceur détecté dans chaque
maille. Ce travail est en cours pour (Couvreux & al., en préfian), mais pas encore disponible. Dans
la suite de notre étude, nous allons utiliser le cas ARM palider le modéle du thermique par le critere
en 'rt’, qui devrait étre plus pertinent au-dessus des centis.

Les mémes caractéristiques du thermique, pour les LES ehldation TH, que sur la fig. 4.27 sont
présentées sur les fig. 4.28, 4.29 et 4.30 a différentes ©idara journée pour le cas ARM. Cette fois, les
résultats obtenus avec le criterg’'sont trés proches de ceux obtenus avec le critere 'cld’ thaosuche
nuageuse. Le critére proposé sélectionne donc bien lesspmilageux, sauf vers la fin de I'apres-midi
dans les 2/3 supérieurs du nuage, ol le méme probléme quecgs BOMEX est présent. Cela est peut-
étre dd au fait que le détrainement d'air plus humide du tieprewers I'environnement humidifie peu a
peu I'environnement au niveau de la couche d'inversiongaehle critére em; moins sélectif en fin de
journée. Autrement, la concordance dans les premiéregsieersimulation entre les critéres ‘et 'cld’
suggere que les points sélectionnés dans la couche sogeusgacorrespondent bien aux points qui vont
condenser, et les caractéristiqgues du panache sous le appa@®issent étre une bonne base pour évaluer
le modéle du thermique dans la couche sous-nuageuse. Lacaisgn avec les résultats donnés par le
modeéle du thermique mettent en avant des faiblesses dé@s citine couche sous-nuageuse trop chaude
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FiG. 4.28 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau totalglen g kg!), de la température
potentielle liquided; (en K), de la température potentielle virtuellg (en K) et de la vitesse verticale
w (en m s'!) dans le panache ascendant & 12 :00 heure locale pour le cas ARivhparaison de la
simulation TH avec les résultats obtenus avec les LES erigiéint de plusieurs facons le nuage (‘cld’
et 'core’) et le thermique ('rt").

et trop séche, une couche nuageuse trop froide et trop huenifi@ d’aprés-midi, une vitesse verticale
trop forte, avec un minimum et un maximum sous le nuage sttogshaut.

La contribution top-hat aux flux et les variances des difiégs variables sont comparés sur la
fig. 4.31 a 15h30. On retrouve la bonne correspondance damsalge entre les résultats des critéres
'ry/ et 'cld’. La simulation TH sous-estime les variances, saefle enw sous le nuage mais sous-
estime également les flux, surtout dans la couche nuageastux_end, est le mieux représenté. La
sous-estimation de la variance est attendue, du fait denlaileation petite-échelle. Cependant, la sous-
estimation des flux est plus surprenante, un tel modéle tipavoir les représenter convenablement
(Wang et Stevens, 2000) d’'une part, et les profils thermaujmaes obtenus avec le modéle du ther-
migue nuageux étant trés proches des LES d’autre part. Lelldx étant proche des LES, il semblerait
que ce soit la contribution de I'eau liquide qui induise |@&&dences obtenues pour les flux deet ;.
Cela est peut-étre di a la prise en compte de la microphysigaeuages dans les LES, qui pourrait
induire des flux locaux a l'intérieur du nuage, non représemans le modéle du thermique. Mais ces
différences devront étre expliquées plus précisément ldansur.

La mauvaise représentation des flux et variances par le maddethermique pourrait étre reliée aux
défauts déja cités du modéle, notamment au sujet de la @itesticale et de la fraction couverte. Les
flux entrant sortant du thermique jouant certainement undéhs tout ¢a, nous allons évaluer maintenant
les différents termes du bilan de masse.

4.3.2 Calcul de I'entrainement et du détrainement a partir & I'état moyen dans les LES
Détermination de E et D a partir des équations de conservatio

Il est possible d'estimer les taux d’entrainement et deafiéément a partir des résultats des si-
mulations LES en utilisant les équations thermodynamiglessvariables conservativesou 6;. Cette
méthode est présentée notamment dans Siebesma et CUp@53. (Pour cela, on commence par diviser
le domaine en deux parties : une partie ascendante et kemement. Le flux turbulent d’'une quantité
¥ se divise alors en trois termes :
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FiG. 4.29 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau totajglen g kg'), de la température
potentielle liquided; (en K), de la température potentielle virtuellg (en K) et de la vitesse verticale
w (en m s!) dans le panache ascendant & 14 :00 heure locale pour le cas ARivhparaison de la
simulation TH avec les résultats obtenus avec les LES engd&imt de plusieurs fagons le nuage (‘cld’
et ‘core’) et le thermique ('rt’).
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FiG. 4.30 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau totajglen g kg'), de la température
potentielle liquided; (en K), de la température potentielle virtuellg (en K) et de la vitesse verticale
w (en m s'!) dans le panache ascendant & 16 :00 heure locale pour le cas ARivhparaison de la
simulation TH avec les résultats obtenus avec les LES engd&imt de plusieurs fagons le nuage (‘cld’
et ‘core’) et le thermique ('rt’).
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FiG. 4.31 —Profils verticaux des flux dg, 0; etd, ainsi que de leur variance dans le panache ascendant
a 14 :00 heure locale pour le cas ARM : comparaison de la sinaniatH avec les résultats obtenus
avec les LES en ne considérant que la contribution 'top-Baten définissant de plusieurs facons le
nuage ('cld’ et 'core’) et le thermique (rt).

W = aw' V" + (1 — a)w' V" +a(l — a)(wy — we)(Ty — T) (4.17)

Le premier terme correspond a la turbulence intra-strectier second aux fluctuations dans I'envi-
ronnement, et le troisieme a la contribution des structaseendantes organisées et de leur subsidence
compensatoire dans I'environnement. Dans la plupart desyprisations en flux de masse, les deux pre-
miers termes de droite sont négligés. De plus, les hypaitsigeantes sont faites: << 1 etw, >> we.

Ainsi le flux turbulent s’écrit :

f

WV = a(l — a)(wy — we)(Vy, — ¥,) = ;(\I'u —U,) = /

;(\Pu - U) (4.18)

ou f = apw, est le flux de masse dans I'ascendance. Siebesma et Cui}9&5) (montrent cependant
gue les deux premiers termes de droite de I'éq. 4.17 ne sartopgours négligeables, et qu'ils peuvent
contribuer fortement au flux notamment vers la base et le setndies nuages. La contribution relative
des diférents termes dépend bien sr du choix fait pour t&iser la structure ascendante. Dans la suite
I'éq. 4.17 compléte est conservée pour établir les équatitimnant les taux d’entrainement E et de
détrainement D.

L'équation d'évolution d'une variable conservatide(r; ou§;), s'écrit :

ov  1.9pw' V. Y oY 0T
ot _;( 0z )~ or Oy * (E)forcmg
Pour obtenir les équations d’'évolution de la variabldans I'ascendance et dans I'environnement, on
projette cette équation sur la partie ascendante d’'unespdenvironnement d’autre part, en exprimant
le flux deW a partir de I'éq. 4.17. De plus, on suppose que :

(4.19)

L / LY 00y = B, — DU, (4.20)
aJuy Ox dy
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ce qui revient a négliger un terme d'advecti@t(m%—‘i’ + v%—i’), non nul lorsque les nuages sont asymeé-
triques, en présence de cisaillement notamment (Gregdfy,)2On obtient finalement :

daV,  Of¥, dpaw ¥ ov _
ot = - Oz +EV, - DV, — T + ap(ﬁ)forcmg (4-21)

o1—a)¥, 0Of¥, Ap(1 — a)w U'* ov
P ot - 0z - E‘Ije + D\I’u - Oz + (1 - a)p(ﬁ)forcmg (422)

L'équation de conservation de la masse s’écrit pour sa part :

da of
— =—-—4+E-D 4.23
Pa 0z * ( )
la dérivée en temps étant négligée dans les paramétrisatiorflux de masse. En introduisant cette
éguation dans les équations 4.21 et 4.22, on obtient finalelespression des taux d’entrainement et

de détrainement E et D :

_ 0y, 8paw'\1"u ov,, ov
E(\I’e - \Iju) - f B + B + pa ot - ap(ﬁ)forcmg (4-24)
oY, 9p(1 — )V OV, N
D(\Ije - \I’u) - f Oz - Oz - p(l - a) ot + (1 - a)p(g)forcmg (425)

Evaluation des taux de mélange dans le modéle du thermique

Dans le modeéle du thermique, le flux d’une quantitése réduit 3w ¥’ = f(U, — T), et les
variations temporelles de la fraction couverte par le thieam sont négligées. Pour évaluer les taux de
mélange calculés par le modéle du thermique, nous estimamslds LES le taux d’entrainement frac-
tionnée = E/ f a partir du premier terme de droite de I'équation 4.24 efsatilt |a variable conservative
r¢. On utilise ensuite I'équation de conservation de la maese géduired = D/ f. On a donc :

oL Om, (4.26)
ry, — T, 0%
et
_lof
0= 7o + € (4.27)

Les fig. 4.32 a 4.34 montrent les profils verticaux de la faciouverte par le thermique, du flux
de masse, des taux fractionnés d’entrainement et de d&train a différentes heures de la journée pour
le cas ARM, obtenus avec le modéle du thermique d'une padyext les LES en utilisant les diffé-
rents criteres présentés précédemment d’'autre part. Aeaayve criteres,’ (basé sur; et w) donne
des résultats tres proches du critére 'cld’ dans le nuagd,&46 :30 ou il semble sélectionner aussi
des particules non nuageuses dans la partie supérieureage ptiau-dessus. On constate qu’a toutes les
heures, la fraction couverte par le thermique ainsi que ledtumasse sont trop faibles dans la simulation
TH comparé aux LES. Notamment la fraction couverte dimiraréeefment dans la simulation TH dans
la couche sous-nuageuse, alors qu’elle diminue beaucasgpfablement dans les LES et réaugmente
méme sous la base du nuage. Cela peut étre associé amfort sous le nuage, notamment entre 750
et 1000 m.c est proche des LES en dessous de 750 m, mais surestimé edtne 800 m. Avec les
critéres 'cld’ et 'core’,e est trés fort a la base du nuage, ce que I'on ne retrouve nilaw@itere 'rt’, ni
dans la simulation TH. Dans le nuage, les constantes @tilidéns TH pour et§ semblent appropriées a
14 :00, mais sont trop faibles a 12 :00 et 16 :00. Comme dams étitde sur les cumulus individuetset
0 sont proches d’une constante dans le nuage, mise a partsel@bau sommet. Prendretd constants
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FiG. 4.32 —Profils verticaux de la fraction couverte par le thermiquedu flux de masse en m's du
taux fractionné d’entrainementen nt! et du taux fractionné de détrainemenen nt! & 12 :00 heure
locale pour le cas ARM : comparaison de la simulation TH aveaésultats obtenus avec les LES en
définissant de plusieurs facons le nuage (‘cld’ et 'core’legthermique ('rt’).

dans le nuage semble assez cohérent, mais ces constanta# daimoins varier dans le temps.

Ces comparaisons montrent donc que certaines amélicsatioment étre apportées au modele du
thermique pour la représentation des différents termesdldn de masse. Les taux fractionnés d’entrai-
nement et de détrainement semblent trop forts juste en weskola base du nuage et trop faibles a la
base et au sommet des nuages. De plus, nous avons vu queitanframverte par le thermique dimi-
nuait trop fortement sous le nuage, et que le profil de vitpsésentait aussi certains défauts. La partie
suivante sera donc consacrée a différents tests visant Bboené&es différents aspects du modéle du
thermique. Mais avant cela, nous allons étudier I'impartades différents termes intervenant dans les
éguations 4.24 et 4.25, que nous avons négligés dans aete ét

Importance des termes négligés dans I'estimation de E et D

Revenons aux équations 4.24 et 4.25 donnant I'expressidhetd). On les réécrit sous la forme :

E=T1+T2+T3-T4 (4.28)

D=T1ly— T2 — T34+ T4y (4.29)

ou les termesl'l, T2, T3 et T'4 correspondent aux termes de droite des équations 4.24 &t 4.2
divisés par ¥, — ¥.). lIs représentent donc les structures cohérentes, lalambe intra-thermique, les
variations en temps et les forcages respectivement. Ntrsakenter d’estimer ces différents termes sur
le cas ARM pour voir si I'nypothese couramment faite de rgagliles termed™2, T'3 et T'4 est valide.
L'estimation de ces différents termes pour le calcuFdet D est représentée fig. 4.35 et fig. 4.36 a 12h30
et 14h30 pour le cas ARM. Il apparait que le terme relatif agadge {'4) est négligeable par rapport
aux autres. Si les termé@22 et T'3 restent inférieurs d'1, ils ne sont pas toujours négligeabld® et
T2, prennent des valeurs significatives prés de la surface etade la base des nuages. Les termes
T3 etT3,, plus forts en début qu’en milieu de journée, prennent égeae des valeurs non négligeables
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FiG. 4.33 —Profils verticaux de la fraction couverte par le thermiquedu flux de masse en m's du
taux fractionné d’entrainementen nt ! et du taux fractionné de détrainemenen n! & 14 :00 heure
locale pour le cas ARM : comparaison de la simulation TH avecaésultats obtenus avec les LES en
définissant de plusieurs fagons le nuage (‘cld’ et 'core’legthermique ('rt’).
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FiG. 4.34 —Profils verticaux de la fraction couverte par le thermiquedu flux de masse en m's du
taux fractionné d’entrainementen nT! et du taux fractionné de détrainemenen nt! & 16 :00 heure
locale pour le cas ARM : comparaison de la simulation TH avecaésultats obtenus avec les LES en
définissant de plusieurs fagons le nuage (‘cld’ et 'core’legthermique ('rt’).
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Fic. 4.35 —Importance relative des différents termes des équatio?4 dt 4.25 estimée a partir du
critere 'r;’ des LES a 12h30 pour le cas ARM : valeur des terifigsT’2, T3 etT4 en haut a gauche, et
des terme§'1,4, T24, T3, €tT4, en haut a droite. En bas, comparaison de différentes estmatieF
etD : T1ouT1, dune part, une combinaison des quatre termes d'autre padgduction de I'un par
rapport a l'autre a partir de I'équation de conservation derhasse.

le long du thermique. Sur la partie inférieure des fig. 4.38.86, E' et D sont estimés de différentes
facons : en ne considérant que les terriidsou T'14 (T1), en combinant les quatre termes selon les
équations 4.28 et 4.29 (tot), enfin en déduisant I'un a pdetia valeur totale de I'autre et de I'équation
de conservation de la masse (éq. 4.23) (cons). Il sembtgraita prise en compte des différents termes
influe plus sur la valeur d® que sur la valeur dé&. La valeur deFE est surtout affectée sous la base
des nuages tandis que celle Beest affectée sous et dans le nuage. On constate cependaméque
en prenant en compte tous les termes des équations 4.2%betal@nservation de la masse n'est pas
vérifiée. Cela semble suggérer que les hypothéses qui odtitanl'établissement de ces équations ne
sont pas entierement satisfaisantes. Cela vient probabtemotamment de I'équation 4.20 dans laquelle
on néglige un terme d'advection. Cela suggere que la défintiassiquement utilisée pour estinfer
et D dans les LES présente certaines limitations, et qu’'uneeéilits poussée sur I'établissement des
équations et les valeurs relatives des différents termasiiétre menée.

Cependant, nous allons conserver I'estimatiortdear 7'1 dans la suite de notre étude. La fig. 4.37
montre le pourcentage d’erreur induit par cette estimaidifférentes heures de la journée. Ce pourcen-
tage est particulierement fort en surface et sous la baseudeges (jusqu’'a 90%). Il peut atteindre 30%
au dessus de la base et sous le sommet des nuages. Il fautaddacen téte qu& peut-étre fortement
sous-estimé sous la base du nuage et un peu surestimé as deszite base. Comme nous déduisons
ensuiteD par conservation de la masse (eq. 4.23), les mémes faiblesata attendre avede. Cepen-
dant, la contribution de ces termes n’étant pas prise en toagns le modéle du thermique, les taux
calculés dans les LES d’'une part et dans le modéle du theendiquitre part restent comparables.

4.3.3 Amélioration du modele du thermique
Entrainement, détrainement et flottabilité

Nous allons maintenant essayer d'exploiter les résult&S &t le critére enry’ afin de trouver une
formulation plus physique des taux d’entrainement et datié&ment dans le thermique.
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FiG. 4.36 —Importance relative des différents termes des équatio?4 dt 4.25 estimée a partir du
critére 'r,’ des LES a 14h30 pour le cas ARM : valeur des terffies’’2, T3 et T4 en haut a gauche, et
des termeqd’'1,, T24, T3, €tT4, en haut a droite. En bas, comparaison de différentes estmatieE
etD : T1ouT1, d'une part, une combinaison des quatre termes d'autre padgéduction de I'un par
rapport a l'autre a partir de I'équation de conservation derhasse.
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FiG. 4.37 —Erreur introduite en calculan¥ a partir deT'1 au lieu deT'1 + T2 + T3 — T'4.



4.3. DES LES A LA PARAMETRISATION 145

Pour cela, revenons a I'équation la plus simple de la qéaddtmouvement dans le thermique :

8fwu Hu - 08
2Lt — _dw,
B Wy + gop 3

Dans un premier temps, plagons-nous dans I'hypothése @naghe conservatif, sans entrainement
ni détrainement latéral (flux de masse constant). Aloraibéign devient :

(4.30)

Owy,

f 5, — P (4.31)
z
avec 0 0
Y=g u9 = (4.32)
En remplacany parapw,, on a
w2 _ (4.33)
0z
soit encore )
LT (4.34)
0z

éguation classique de la CAPE.

Dans cette configuration, lorsque la flottabilité est pesijtla fraction couverte par le panache diminue

du fait de I'accélération dans le thermique.

Supposons maintenant que c’est la largeur couverte paetentue qui reste constante. Au regard du

résultat précédent, il faut pour cela une alimentation Buppntaire dans le panache. Si on suppose
gu'on aap = cste, I'équation de la quantité de mouvement devient ;

2
apawu = apy (4.35)
0z
soit .2
Wy,
5 = (4.36)

La moitié de la CAPE est donc consommée en mélange avec dextarieur.
L'entralnement supplémentaire nécessaire pour consemnesection constante est alors donnée par :

af  Odapw, Owy, ap Ow,> ap
e =—= = ap = — fy
0z 0z 0z 2w, 0z 2wy,

(4.37)

On peut penser gue la situation est intermédiaire entre a@s deux extrémes. Quand la flottabilité
est positive le panache accélére et a donc tendance a dpleniétroit. Cette réduction de la fraction
crée un mouvement convergent vers le panache. Réciproguiemmepanache décéléré va voir sa section
croitre, créant un mouvement divergent. On pourrait dofinilé et d dans le thermique par exemple
par :

e = max(cy i v,0.) + cof (4.38)
2wy,
et
d = maz(c 0. 0.)+cof (4.39)

ou le second terme correspond a la contribution de la tunicel@etite échelle au mélangg. est une
constante permettant de régler la fraction effective dairainé dans le panachsg.représente la contri-
bution de la turbulence petite échelle, constante que Faisit d’appliquer & etd plutdt qu'ae etd au
regard de la littérature antérieure.

La formulatione = 01%7 est en fait identique a la formule 4.10 proposée par Gre@ii9l). Cette
formulation traduit le fait que I'entrainement est favérisrsque la flottabilité est positive. Contrairement
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FiG. 4.38 —Profils verticaux de e-d (en kg s™!) le long du thermique calculé & partir des LES
a différentes heures du cas ARM : en utilisant la variationticale du flux de masse d’'une part et la
définition en(f~)/(2w,?) d’autre part.

a Gregory (2001), la contribution de la petite échelle quasrajoutons via le second terme évite a I'en-
trainement d’étre nul lorsque la flottabilité est négativa.formulation ded ne se rapproche a notre
connaissance d’aucune formulation antérieurement péepddais le fait de prendre la méme formule
pour e et suivant le signe de la flottabilité fait penser a la définititat et 6 proposée par Von Salzen
et McFarlane (2002) qui se basait elle sur le signe du gradefiottabilité.

Pour valider cette formulation et définir les constantest ¢, nous allons comparer les valeurs
obtenues pout, d, € etd dans les LES, en utilisant d’'une part I'équation 4.24 du grphe précédent
(en conservant uniquement T1), et d'autre part la formomadi-dessus.

La différencee — d permet de faire disparaitre la constantet de tester différentes valeurs de Sur la

fig. 4.38, on compare — d (soit % car on néglige la dérivée en temps):e%fy (encore égal alszz)

a différentes heures de la journée sur le cas ARM. On testérefites valeurs de; (1, 0.7 et 0.5).
Tout d’abord nous pouvons noter que les deux termes sontduienéme ordre de grandeur. Certains
aspects semblent bien pris en compte par la nouvelle fotioalal’entrainement prés de la surface, un
détrainement important vers la base du nuage (vers 1000niaux de croissance du flux de masse a
peu prés constant dans la partie supérieure du nuage. Gapeladnouvelle formulation deetd donne

e > d a deux niveaux du thermique ou le rappoft/ 0z suggérel > e : autour de 500m, entre la couche
de surface et le niveau ou la vitesse est maximale sous leeneagans la partie inférieure du nuage
(vers 1500m), ce qui correspond donc aux niveaux ou la flititealest positive. La forme du profil de

e — d étant tout de méme tres satisfaisant lorsque la flottal@kténégative, cela peut suggérer que la
constantex, qui a disparu car nous avons supposé qu’elle était la méomeep@ d, est en fait plus forte
pour le détrainement que pour I'entrainement.

Pour estimer cette constantg, nous utilisons le fait que pour les def 4.38 et 4.39, minfed.
Ainsi, en tragantnin(e, §) sur la verticale, on peut avoir une estimation«dell se trouve que ce mi-
nimum correspond souventeaLa fig. 4.39 donne le minimum entkeet § obtenus avec le critére en
ry et le critére 'cld’ a différentes heures. Les résultats nbseavec le critére 'cld’ suggere une valeur
relativement constante dg dans le nuage qui varie de 0.004 fnen fin de matinée a 0.002Th en
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FiG. 4.39 —Profils verticaux du mélange de petite échelle a différehteses du cas ARM : comparaison
de ming,d) et de 1/R pour I'analyse conditionnelle epet 'cld’.

milieu d’apres-midi. Le critére en; suggére également une valeur constante;d#ans le nuage, mais
qui augmente vers le sommet. Sous le nuagest de I'ordre de 0.001 ™ dans la partie ou la vitesse
croit et s'annule la ou elle décroit. Sur la fig. 4.39 on a éyela tracé pour chaque critére le rapport
1/R, ou R est le rayon du nuage au niveau considéré, calcagdiage la surface couverte par les nuages
dans le domaine d'étude. Ce rapport ne varie pas beaucog'altitude avec le critére eny, il a une
valeur proche du mir(d) sous le nuage, mais une valeur trop faible dans le nuagenibéfia partir du
rapport 1/R est une piste a envisager.

Les valeurs obtenues pour d, € et § avec la formulation proposée en prenant= 0.5 etcy =
0.002 dans le nuage et, = 1/R en dessous, sont présentés a différentes heures de lagaunées
fig. 4.40,4.41,4.42 et comparés aux valeurs obtenus a parterme T1 poue et par conservation de
la masse poud. Les deux critéresr;’ et 'cld’ sont présentés. Les résultats obtenus pbatd sont trés
proches pour la formulation proposée (def) et les résulttS ('rt’ ou 'cld’), aussi bien sous le nuage
gue dans le nuage, avec un maxiumidela base du nuage treés bien représenté avec la nouvelleléormu
Poure ete les résultats sont plus mitigés : avec la formulation 'de®st sur-estimé sous le nuage et sur
ou sous-estimé dans le nuage selon I'heure de la journés. ddas le nuage, la comparaison des deux
formulations estimées a partir du critere 'cld’ sont plusgires entre elles que celles estimées a partir du
critere en 1.

Reste a tester les définitions 4.38 et 4.39 dans le modélecdmitijue. Les premiers tests effectués
suggeérent que ce n'est pas chose facile. En fait, la noufeeheulation implique que la fraction couverte
par le thermique peut réaugmenter, notamment sous le nGagt.bien ce que I'on obtient avec les LES.
Mais cela semble rendre le modéle du thermigue instable oDegaux développements, visiblement sur
la stabilité numérique du modeéle, semblent devoir entrdiggme de compte avant de pouvoir introduire
les nouvelles définitions deet § dans le modeéle du thermique nuageux. Ces développemeriterson
cours mais n’ont pas encore abouti.

Equation de la vitesse verticale

Dans le paragraphe précédent, nous avons essayé de mantpeeltk maniere I'entrainement dans
le panache pouvait agir sur I'accélération des particllese trouve que I'accélération peut aussi étre
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FiG. 4.40 —Profils verticaux de e (en haut & gauche), d (en haut a droéitédn bas a gauche) ét(en
bas a droite) a 12 :30 pour le cas ARM : estimation a partir durterT1 d’'une part et de la définition en
f~v/(2w,?) dautre part pour les critéresr,” et 'cld’.
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FiG. 4.41 —Profils verticaux de e (en haut & gauche), d (en haut a droitédn bas a gauche) ét(en
bas a droite) a 14 :30 pour le cas ARM : estimation a partir durterT1 d’'une part et de la définition en
fv/(2w,?) dautre part pour les critéresr,” et 'cld’.
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FiG. 4.42 —Profils verticaux de e (en haut & gauche), d (en haut a droitén bas a gauche) ét(en
bas a droite) a 16 :30 pour le cas ARM : estimation a partir durierT1 d’'une part et de la définition en
fv/(2w,?) d’autre part pour les critéresr;’ et 'cld’.

modifiée indépendamment des processus de mélange, pantigdiaire des fluctuations de pression ou
des frottements. C’est ce que nous alons prendre en compte ic

Un certain nombre d’observations ont mis en évidence |lécatton de particules a flottabilité néga-
tive prés de la base des nuages, ou encore des excés derpdessdes nuages et un déficit de pression
pres de leur base. Ces observations ont soulevé des iragmag au sujet du réle des perturbations de
pression sur la convection nuageuse. Yau (1979) met en aa@tontributions différentes des pertur-
bations de pression : une contribution dynamique, de fliitialet de frottement. La partie dynamique
est une réponse a I'énergie cinétique et au mouvementaoteti de I'écoulement. Ainsi, le long d'une
ligne de courant, les régions de basse pression correspoadr régions de forte énergie cinétique et
inversement. Il montre que la perturbation dynamique esigrtionnelle au carré de la vitesse verticale.
Elle tend & augmenter la flottabilité dans la partie infégéedu nuage, et a s'opposer a I'ascendance dans
la partie supérieure du panache, diminuant le gradienttdeseé prés du sommet du nuage et abaissant le
niveau ou la vitesse verticale est maximale. Il montre égalg que les termes de pression contribuent
de 30 a 50% aux forces totales de flottabilité ou de frottereequ’ils agissent généralement contre le
forcage.

Dans notre étude, nous avons négligé I'effet des pertunatile pression sur la vitesse verticale.
Comme présenté dans le chapitre 3, I'équation du momenctakedans le thermique suppose des condi-
tions stationnaires et sans frottements :

Ofwy
0z

Op, — 0
= —dw, + agp——"

i (4.40)

équation qui, en remplacant le flux de magsear apw,,, €n considérant I'équation de continu@é =
e — d, et en introduisant le taux d’entrainement par rapport audimasse = e/ f, peut se réécrire :

1 0w?
2 0z

Oy — 0
— _Ewi + g Uue v
v

(4.41)

Cette équation est une version simplifiée de I'équation devexment dans le thermique. Gregory (2001)
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écrit 'équation exacte sous la forme (ramenée a nos nagtio

lawz Oy — 0, 1 8apw’u2 190p P 9

270, Y 6, ap 0z p 0z gp (4.42)
gui met en avant les différents processus affectant laséteerticale dans le thermique : la flottabi-
lité, la création d’énergie cinétique turbulente, les pdrations de pression, et I'entrainement d’air de
I'environnement dans le panache.

L'estimation de ces différents termes n’est pas trivialesdiies schémas de convection. Simpson et
Wiggert (1969) proposent une version simplifiée de I'éqprag.42 :

lawi_ g Op—0
20z 1+~ 6,

Y — BCaew? — ew? (4.43)

ol ~ est le coefficient de masse virtuelle, visant a prendre erpt®ta réduction de l'effet de la flot-
tabilité due a 'augmentation de la turbulence lorsque ldipde monte, etC; est un coefficient de
frottement. Le deuxiéme terme a droite de I'’équation regtis 'effet des termes de pression, soit les
3¢me et4¢me termes a droite de I'équation précédente, et est défini coétame proportionnel aetw?.
Cela revient a écrire I'équation 4.42 sous la forme :

1 ow?

Oy — 0
U 2 Jvu v
5 52 bew;, 4+ ag (4.44)

Oy

ou a et b sont des coefficients a déterminer (Siebesma et al., 2008)) kes termes de pression s’ex-
priment en fait a partir d'une combinaison linéaire des tsrde flotabilité et de mélange.

Simpson et Wiggert (1969) proposent des valeurs paith dea = % etb = 2. Bretherton et al. (2004),
insistant sur les incertitudes liées a cette formulati@tiennenta = 1 etb = 2. Gregory (2001) re-
tient une approche similaire, a ceci prés qu'il exprimeféeties forces de pression a partir du taux de
détrainement par rapport au flux de magsee qui donne :

1 0w?
2 0z

Hvu - 01}

. (4.45)

= —bow? — ew? + ag

aveca = % etb = % Il justifie son choix par le fait que dans sa paramétrisatiaiest pas constant mais
décroit avec l'altitude, ce qui résulterait en un effet desds de pression trop faible dans le haut du nuage
si le terme était pris proportionnel & et & des vitesses verticales associées trop fortes. Vaersat
McFarlane (2002) prennent également en compte |'effet tatmlence sur la flottabilité en introduisant
un coefficienta = % (éxagérément faible d’apres les auteurs eux-mémes). tisidérent I'effet des

forces de pression en maintenant le temﬂe%% dans I'équation dev.

Afin d’évaluer I'effet des différents termes négligés daéguation 4.40 sur la vitesse verticale dans
le thermique, nous commencgons par faire un test en prenacwrapte la réduction de flottabilité par
création d’énergie ciétique turbulente, en introduisaré aonstante de différentes valeurs. L'équation
de la vitesse verticale devient :

1 0w?
2 0z

Oy — 0
= —ewz —i—ag%
v

(4.46)

_ 2 _1
aveCa = 3OUCL— G

Les résultats obtenus avec les différentes valeurs,d#onta = 1 (simulation TH), sont présentés
fig. 4.43 pour le cas ARM a 13h30, et comparés aux résultatsdr&Esntés précédemment.

Le coefficienta agit contre les forces de flottabilité : lorsque la flottabilest positiveq < 1 réduit
I'accélération des particules tandis que lorsque la flditdkest négativeq < 1 réduit la décélération
des particules. Ainsi, augmenterréduit la vitesse verticale le long du thermique, sans potard
modifier les niveaux ou la vitesse est maximum ou minimum.
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FiG. 4.43 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau total én g kg '), de la température
potentielle de I'eau liquided en K), de la température potentielle virtuellg, (en K) et de la vitesse
verticale (w en ms!) & 13h30 : Comparaison des simulation Téd£ 1), THa = 2/3 et THa = 1/6
avec les LES.

Testons maintenant l'introduction du coefficigntPour cela nous allons comparer I'approche de
Simpson et Wiggert (1969) dans laquelle le terme de pressibpris proportionnel &w, et I'approche
de Gregory (2001) dans laquelle il est pris proportionné&lva.
Dans I'approche de Gregory (2001), I'ég. 4.40 devient :

O fwey
0z

Hvu B 01}
= —dw,(1+b)+ agp———

(4.47)
qui est la formulation utilisée dans la simulation "BH= 2 bis’.

De la méme maniére, lorsque le terme de pression se définineaime fonction dew,, I'éq. 4.40
devient :
O fwey
0z

qui est la formule appliquée dans la simulation "§H- 2'.

Les résultats obtenus avec les trois simulations précéaenaitées sont présentés sur la fig. 4.44.
Prendre en compte un coefficignt- 1 ralentit plus violemment les particules des lors que ladhmtité
devient négative, rabaissant le niveau ou la vitesse wadgtiest minimum. Vers la base du nuage, au
contraire, cela accélére plus fortement les particules ttafiité négative, rabaissant le niveau ou la
vitesse est maximum dans le nuage, mais aussi le niveau dmefodu nuage. Cela est encore plus
marqgué lorsque le coefficient est appliqué @glutot gu'ae (puisqued > ¢). Sous le nuage, I'air apparait
plus humide et plus froid, alors que les résultats obtenas @ ont tendance a donner une sous-couche
nuageuse trop chaude et trop séche. Le niveau du maximuntedseviverticale sous le nuage n’est par
contre pas affecté par ces changements.

Les fig. 4.45 et fig. 4.46 donnent les résultats obtenus enicamia: < 1 etd > 1 et en précisant
la contribution de chacun des coefficients. Ces simulatpmrsnettent d’obtenir une vitesse verticale
plus faible sous le nuage, avec des profils Iégérement plmsdes et plus froids ainsi gu’un minimum

= ewy (1 — b) — dw, + agpewgi_ev

(4.48)
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FiG. 4.44 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau total én g kg '), de la température
potentielle de I'eau liquide# en K), de la température potentielle virtuellg, (en K) et de la vitesse
verticale (w en ms') & 13h30 : Comparaison des simulation T#=£ 1), THb = 2 appliqué ac et TH
b = 2 appliqué & (TH b = 2 his) avec les LES.

de vitesse verticale situé au méme niveau que dans les LE® Banuage, au contraire, la vitesse
augmente plus fortement, donnant un maximum plus fort e€ $itus bas, ce qui résulte en un sommet
des nuages trop bas comparé aux résultats LES.

Ainsi, la prise en compte de l'effet des forces de pressiola, fois dynamique, de flottabilité et
de frottement, sur la vitesse verticale dans le panache lseanhéliorer certaines caractéristiques du
panache : couche sous-nuageuse plus humide et plus froidiepum de vitesse verticale et donc base
du nuage située plus bas. Cependant, la flottabilité esimelht réduite dans la partie supérieure du
nuage que les particules n’atteignent plus la hauteurditenCela pourrait étre sans doute corrigé par
un re-réglage des paramétres contrblaets dans le thermique.

4.4 Bilan

Dans cette partie, hous avons voulu enrichir nos connaissasur les processus de mélange entre
un cumulus et son environnement. Un tour d’horizon de difié@s campagnes de mesure a permis de se
faire une image plus concréte des phénoménes mis en jeuardgelement montré les limites de I'ex-
ploitation des observations pour la validation des modélesilisation de simulations LES de cumulus
individuels a permis d’avoir une image plus globale des ggsas d’entrainement et de détrainement par
l'utilisation d’une nouvelle méthode permettant de lesnest a partir du champ de vitesse. Pour les cas
étudiés, le taux d’entrainement par rapport au flux de masdieal est maximal a la base des nuages,
puis décroit sensiblement avec l'altitude, sa valeur aurcde nuage restant proche d’'une constante. Le
taux de détrainement par rapport au flux de masse verticéliesiaximal a la base et au sommet du
nuage, avec un minimum dans le coeur du nuage. Les mélanggds®forts dans les petits nuages que
dans les plus gros, mais les processus impliqués sembkmtigdes dans tous les nuages considérés.
Pour évaluer une paramétrisation de GCM, il faut représdiafiet d'un ensemble de nuages sur la
circulation grande échelle. Pour cela, nous avons explm&simulations LES sur un domaine conte-
nant plusieurs nuages sur continent, le cas ARM. Une anatysditionnelle adaptée des thermiques de
couche limite nous a permis de mettre en avant certains @éfaumodele du thermique, a la fois dans
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FiG. 4.45 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau total én g kg '), de la température
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FiG. 4.46 —Profils verticaux du rapport de mélange de I'eau total én g kg '), de la température
potentielle de I'eau liquide# en K), de la température potentielle virtuellg, (en K) et de la vitesse
verticale (w en ms!) a 13h30 : Comparaison des simulation Ti# 1/3), THb = 2 et THa = 1/3
etb = 2 avec les LES.
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la représentation des nuages et de la couche sous-nuagguse.basant sur la simulation LES, nous
avons pu poser les fondements d’améliorations a mettre evr@elans le modeéle concernant la défini-
tion des taux d’entrainement et de détrainement, mais Befst des forces de pression sur la vitesse
verticale dans le panache. Cependant, I'analyse condéltndes thermiques de couche limite est un
point central de I'étude, et certains doutes subsistentagpertinence des critéres utilisés pour caracté-
riser les structures de la couche limite, notamment sousdg& Une étude plus poussée est nécessaire
pour valider I'analyse conditionnelle utilisée. Pour caésiser les thermiques insaturés, d’autres pistes
sont a exploiter. L'utilisation de traceurs, comme nousdias déja évoqué, ou l'utilisation d'un critére
end,, mais uniguement en-dessous &z;. Si ce critere ne permet pas de sélectionner le thermique
sur toute la hauteur de la couche limite, il pourrait permeetie valider I'analyse conditionnelle propo-
sée dans la couche sous-nuageuse, de la méme fagon quére 'ctd’ a permis de la valider dans la
partie nuageuse. Ce chapitre a donc mis en avant I'appcenfek considérable des simulations LES
pour la compréhension des processus physigues au sein dedaeclimite d’'une part, et la validation
de paramétrisations comme le modéle du thermique d’autte pa



Chapitre 5

La transition vers la convection profonde

Nous passons maintenant des cumulus de beau temps aux armgesvection peu profonde est ca-
ractérisée par un entrainement fort d’air insaturé proxéda I'environnement, ce qui limite I'extension
verticale des nuages a quelques kilométres. Sous certzametitions, des ascendances peuvent percer
la couche de cumulus et monter jusqu’au sommet de la tropospbes cumulonimbus précipitants
apparaissent. On parle alors de convection profonde. €uetinditions doivent-étre réunies pour que
la convection profonde se déclenche ? Quels processusoupst jin réle dans son maintien ? Nous es-
sayons dans un premier temps d'apporter quelques élémemépdnse a ces questions, en nous aidant
surtout de modéles simples et de simulations CRM. Puis nous imtéressons a la représentation de
la phase de transition entre convection peu profonde ebpdef dans LMDZ. Pour cela, le modéle du
thermique nuageux est couplé a un schéma de convectiompimftérivé d’Emanuel (1991).

5.1 Co-existence des cumulus et cumulonimbus

5.1.1 Paramétres clés de la transition
Inhibition convective et énergie potentielle convective idponible

Nous avons évoqué dans le chapitre 2 le caractere conditienment instable de la couche nuageuse.
Les conséquences sur les caractéristiques de la convgrtifonde peuvent étre explorées par I'utili-
sation d’'un modéle simple, dans lequel une particule sétis/facon adiabatique depuis la surface, en
suivant une adiabatique seche d’abord (de pEp}euis une adiabatique humide aprés avoir condensée
(de pentd™,,,). Le profil vertical de la température potentielle virteetle cette particule est superposée
a celui de I'environnement sur la fig. 5.1. Ce graphe permetddi@ir plusieurs points critiques et carac-
téristiques de I'ascendance convective adiabatique défsiie :

- LCL (pour Lifting Condensation Level) ou niveau de condsitn. C’est le niveau ou la particule as-
cendante atteint la saturation et condense.

- LFC (pour Level of Free Convection) ou niveau de conveclibre. C’est le niveau ou la température
potentielle virtuelle de la particule ascendante deviepéseure a celle de I'environnement. Au-dessus
de ce niveau, la force de flottabilité appliquée a la pari@st positive.

- LNB (pour Level of Neutral Buoyancy) ou niveau de flottatgilneutre. C’est le niveau ou la tempéra-
ture potentielle virtuelle de la particule redevient égaleelle de I'environnement.

On définit deux énergies caractéristiques de I'ascendamueective :

- La CAPE (pour Convective Available Potentiel Energy) oemde potentielle convective disponible.
C’est I'énergie totale susceptible d'étre convertie errgirecinétique dans le panache convectif. Elle se
définit comme le travail produit par les forces de flottabilibrsque la particule s’éleve de LFC a LNB.
La CAPE ainsi définie est de I'ordre de quelques kd'kgour les orages d’intensité moyenne. Notons
que cette définition n’est pas la méme que celle que nous atdisge pour le modele du thermique,

155
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particule

LNB environnement

LFC

LCL

Fic. 5.1 —Profils de température potentielle virtuelle dans I'enminement et dans une ascendance
adiabatique : définition des caractéristiques de la coneect LCL : niveau de condensation - LFC :
niveau de convection libre - LNB : niveau de flottabilité meutCIN : inhibition convective - CAPE :
énergie potentielle disponible pour la convection (cfegour plus de détails).

dans lequel elle était définie comme le travail des forcesattahbilité entre la surface et le niveau d'in-
version.

- La CIN (pour Convective INhibition) ou inhibition convéxt. C’est I'énergie nécessaire pour contre-
balancer la force de flottabilité dans une atmosphére stebese définit comme le travail produit par
les forces de flottabilité lorsque la particule s’éléve deeau ou sa flottabilité devient négative a LFC.
Il s'agit donc d’'une barriére énergétique que la particud@ dhanchir pour atteindre I'altitude a partir
de laquelle elle va s’élever sous I'effet de sa flottabilké-dessus des continents, les cumulus de beau
temps sont associés a une CIN inférieure a 153 kgorsqu’elle est de I'ordre de 150 J k§et qu’elle
est franchie, des orages violents se déclenchent.

La CAPE et la CIN sont directement reliées a I'aire délimip@e les deux courbes de la fig. 5.1 entre
LFC et LNB d'une part, et entre LCL et LNB d'autre part. Danlsyfpothése simpliste ou un cumulo-
nimbus est constitué de particules montant adiabatiquesoers I'effet des seules forces de flottabilité,
alors les niveaux LCL et LNB sont des estimations de la bade sbmmet du nuage.

Ainsi, une particule qui s’éléve adiabatiquement depussitface a une flottabilité négative aux alen-
tours de son niveau de condensation. Si I'énergie cinétigua particule est insuffisante, elle redescend
avant d’'atteindre son niveau de convection libre. Au corgrai I'énergie cinétique de la particule est
suffisante pour dépasser I'inhibition convective, alorpdaticule atteint son niveau de convection libre
et s’éléve librement jusqu’a son niveau de flottabilité reutoire un peu au-dessus par inertie (phéno-
meéne d’'overshoot). Si on se base sur ce modéle simple pofiseyer une ascendance convective, il
faut spécifier d'une part la condition de déclenchement dmiwection profonde (lorsque la CIN est
dépassée), et d'autre part I'intensité de cette conveatadidée a la vitesse verticale de la particule au ni-
veau de condensation. L'énergie nécessaire pour dépasst peut provenir par exemple du chauffage
solaire ou du relief. Lorsque la CIN est dépassée, la colmreptofonde se déclenche, transportant I'air
plus chaud des basses couches vers la moyenne tropospkeérérdnnement s'y réchauffe et la CAPE
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diminue. On dit que la convection profonde consomme la CAPE. Une approche répandue consiste a uti-
liser la CAPE pour évaluer l'intensité convective. Ainsi, I'influence de la température et de I'humidité de
la couche limite, mais aussi de la température de la troposphére libre sur l'intensité convective est prise
en compte. Mais d'autres facteurs influent vraissemblablement sur le dévelopement de la convection
profonde.

Il est en effet possible d’avoir des situations dans lesquelles la CAPE est forte et la CIN faible sans
pour autant que la convection profonde ne se déclenche. En simulant a I'aide d'un CRM la transition
entre convection peu profonde et profonde au-dessus de ’Amazonie pendant la campagne TRMM-LBA,
Khairoutdinov et Randall (2006) obtiennent dés le matin une CAPE de 1600'Jlkg CIN alors égale
a15J kg! empéche la convection profonde de se déclencher. Vers 11h30, la CAPE atteint 2260 J kg
et la CIN est virtuellement éliminée, pourtant le sommet des nuages ne dépasse pas 4 km. Au cours des
deux heures suivantes, une transition abrupte entre convection peu profonde et profonde alieu, les nuages
atteignant subitement 12 km, alors que la CAPE change relativement peu, pour atteindre 2400 J kg
Quelles sont les causes de ce brusque changement de régime ? D’autres processus qui ne sont pas pris en
compte dans les concepts de CIN et de CAPE semblent avoir une influence importante sur le déclenche-
ment et l'intensité de la convection. Lesquels ?

Humidité de la troposphére libre

Derbyshire et al. (2004) se penchent par exemple sur I'influence de I'humidité de la troposphére libre
sur la convection humide a I'aide de simulations CRM. Pour cela, ils construisent un cas idéalisé quasi-
stationnaire dans lequel les champs de température, d’humidité relative et de vitesse sont relaxés vers des
profils imposés avec une échelle de temps d’'une heure. Plusieurs tests sont effectués avec une humidité
relative de 25%, 50%, 70% et 90% au-dessus de 2 km.

Dans le cas le plus humide la convection est profonde et atteint 14 km avec un maximum du flux de
masse vers le milieu du nuage. Dans le cas le plus sec, la convection reste peu profonde et ne dépasse pas
5 km, avec un flux de masse décroissant de la base au sommet du nuage. L'extension verticale des nuages
semble donc dépendre de I'humidité de la troposphere. La sensibilité de la valeur du flux de masse a la
base des nuages a cette humidité se révéle par contre limitée. Pourtant, le profil de la variance de la vitesse
verticale semble dépendre de I'humidité de la troposphere libre, ce qui suggére que la vitesse verticale
et la fraction couverte par le panache en dépendent aussi. Dans le cas le plus sec, ce profil présente un
maximum dans la couche limite, un minimum aux alentours de la base des nuages puis un maximum
secondaire dans les nuages, de fagon cohérente avec les résultats obtenus au chapitre 3 sur le cas ARM.
Au fur et a mesure que I'humidité relative augmente, le minimum situé vers la base des nuages est de
moins en moins marqué jusqu’a disparaitre dans le cas le plus humide, pour lequel le maximum situé
dans la couche nuageuse est le plus fort.

Derbyshire et al. (2004) montrent donc qu’une troposphére séche est défavorable au développement
de convection profonde. En effet, I'entrainement d’air sec provenant de I'environnement dans les nuages
a pour conséquence un refroidissement des particules par évaporation, et favorise la baisse de leur flotta-
bilité. Cependant, si la moyenne et basse troposphére sont initialement trés humides et que la convection
profonde n'y est pas développée, un excés d’humidité supplémentaire influencera dans une moindre me-
sure le passage de la convection peu profonde a profonde (Khairoutdinov et Randall, 2006). Cela suggére
gue d’autres processus jouent un rfle dans cette transition.

Déficit a la saturation a la base des nuages

L'importance relative des caractéristiques de la couche nuageuse d'une part et de la couche limite
d’autre part sur le déclenchement de la convection profonde est mal connue. Derbyshire et al. (2004)
ont montré que I'’humidité au-dessus de 2 km jouait un role dans le développement de la convection.
Qu’en est-il de I'humidité en sommet de couche limite ? Chaboureau et al. (2004) simulent a l'aide
d'un CRM le cycle diurne de la convection sur quatre jours consécutifs. Dans leur simulation, tant que

Rapport- grdfw'f.cam @
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I'énergie cinétique turbulente de la couche limite resférirure a la CIN, la convection reste seche.
Lorsque la CIN est dépassée, la convection nuageuse sackie]al’abord peu profonde, puis profonde.
La transition entre régime peu profond et profond sembldrét#e par I'humidification progressive du
sommet de la couche limite, correspondant souvent a la lesseudges. Ce processus, lié a I'importance
du mélange d’air sec provenant de I'environnement, peatgtantifié en introduisant le déficit normalisé
a la saturation NSD (pour Normalized Saturation Deficit) ageie niveau défini par :

Tsat — T

NSD =

(5.1)

Orsat—r
ol rg, est I’humidité a saturation etle rapport de mélange de la vapeur d’eau moyennés horieental
ment sur le domaine.
Au fur et a mesure que la convection séche transporte de iditthvers le sommet de la couche limite,
le déficit a la saturation,,; — r en sommet de couche limite diminue, favorisant I'apparitie nuages.
Celle-ci dépend aussi du mélange turbulent entre I'ascwdat I'environnement. Les zones de mé-
lange peuvent étre identifiées par I'intermédiaire de laabdité de la vapeur d’eau sur le domaine (ou
or...—r)- LES zones de mélange se situent dans la couche de surfagesetnmet de la couche limite
pendant la convection séche, dans le nuage pendant la tionveeu profonde, puis dans la couche
limite pendant la convection profonde. Ainsi, pendant lagghde convection peu profonde, on observe
a la fois une diminution du déficit a la saturation a la basenieges, mais aussi une augmentation de
la variabilité de ce déficit en sommet de couche limite : le Nf#Dinue a ce niveau. Lorsqu'il atteint
une valeur suffisamment faible, la convection profonde stedéhe, le mélange avec I'environnement
diminue et le NSD réaugmente peu a peu.
La succession des régimes sec, peu profond et profond etidiordes valeurs de la CIN et du NSD
moyen entre le sommet de la couche limite et le niveau de ctiowelibre pendant les quatre jours de
simulation est représentée fig. 5.2. Au début de la jourr@é€]N est forte et la convection reste séche.
Pendant cette phase, le NSD reste constant alors que la @iMu#i peu a peu. Lorsqu’elle devient
inférieure a I'énergie cinétique turbulente de la couchat#, la convection nuageuse peu profonde se
déclenche, atteignant 2 km. Pendant ce régime, la CIN rgsta prés constante pendant que la couche a
la base des nuages s’humidifie, et que le mélange augmetragnant une diminution du NSD. Lorsque
le NSD atteint une valeur proche de 2, la convection prof®ldéclenche. Les résultats de la fig. 5.2
indiquent que dés le début de la convection profonde, la Qbreente fortement et le NSD ré-augmente
lentement. Le deuxiéme jour de simulation apparait un ptéreint des autres mais le comportement
observé reste similaire. La couche limite ce jour-la ess ilaide et plus séche que les autres jours, d’ou
une CIN plus forte, I'effet des descentes liées a la comediétant fait ressentir plus longuement dans
la nuit.

Chaboureau et al. (2004) insitent donc sur I'importancecdeactéristiques d’'une couche située vers
la base des nuages dans la transition entre régime peu grefgrofond. Cependant Khairoutdinov et
Randall (2006) et Kuang et Bretherton (2006) s'accordent pemarquer que les propriétés thermody-
namiques a la base des nuages peu profonds ou profonds sohégr et que c’est la taille des nuages a
la base qui est déterminante. L'effet de I'entrainementlessinuages plus petits est plus fort et les em-
péche de pénétrer haut dans la troposphére, tandis qu’utebilité et une vitesse verticale plus fortes
peuvent étre maintenues dans les plus gros nuages.

Si on se place dans une configuration simple 'top hat’, daqseliée les nuages couvrent une fraction
ona:

_J 0 dans le nuage
Fsat =1 = { rsat — T hors du nuage (52)
et
Tsat — 7 = (1 — @) (Tsat — Te) (5.3)

On peut alors montrer que la variancergg, — r s'exprime par :

0-72131115—7‘ = Oé(l - a)(rsat - Te)z (54)
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FiG. 5.2 —Evolution du déficit normalisé a la saturation (NSD), moyeentre le sommet de la couche
limite et le niveau de convection libre, en fonction de libition convective (CIN) : Résultats du CRM
Méso-NH sur 4 jours de simulations du cas EUROCS de conngatidonde (issu de Chaboureau et al.,
2004).

Le déficit normalisé a la saturation peut alors étre défini(daan-Yves Grandpeix, communication
personnelle) :
NSD — Tsat —T _ (1 —a)(rsat —7e) _ 1—a
Orgat—r Oé(l - Oé) (Tsat - Te) «a

Ainsi, la valeur critigue du NSD proche de 2 donnée par Chedmuet al. (2004) entre la convection peu
profonde et profonde, correspond a une couverture nuagelesbase des nuages de 20%. Les études
de Chaboureau et al. (2004), Khairoutdinov et Randall (2@d@&uang et Bretherton (2006) tombent
finalement d’accord sur I'importance de la taille du pana&leebase du nuage.

(5.5)

Nous avons vu l'influence de certains parametres extérigurée développement de la convection

profonde. Mais une fois celle-ci déclenchée, comment lesgasus associés agissent-ils sur son main-
tien ?

Rétroactions entre cumulus, cumulonimbus et descentes prpitantes

Une fois la convection profonde déclenchée, de nouveausepsuis entrent en jeu, liés a la dyna-
migue des cumulonimbus et aux précipitations. Les cumoibos asséchent et réchauffent le sommet de
la couche limite, créant des conditions défavorables arfaintien. Il faut un nombre suffisant de cumu-
lus, qui humidifient et refroidissent le sommet de la coudtmitd, pour contre-balancer les effets de la
convection a ce niveau et lui permettre de perdurer (ZhaaustiA, 2005b). Le rdle des précipitations est
complexe. Derbyshire et al. (2004) trouvent une forte ddpane des précipitations en surface a I'humi-
dité relative dans la troposphére libre, avec des prétipita quasi nulles a 25% d’humidité, et de I'ordre
de 1.5 mm h' & 90%. Ainsi, plus l'intensité convective est forte, plus fEécipitations sont fortes, et
plus les descentes précipitantes refroidissent la couatite] affaiblissant I'intensité convective. Cet
affaiblissement peut étre compensé par une augmentat®flukeen surface lorsque la convection est
plus active. Khairoutdinov et Randall (2006) mettent égeet en avant une rétroaction positive entre
I'intensité de la convection et I'évaporation des préaifiins. L'air refroidi par évaporation de la pluie
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au-dessus de la couche limite descend de par sa flottakélijdtime et s'étale dans les basses couches.
Cela donne naissance a des poches froides. Ces pochesesoliliv qu’elles rencontrent, déstabilisant
la couche limite, et sont a 'origine de thermiques pluséargjui donnent naissance a des nuages préci-
pitants encore plus gros a leurs bords.

Le cycle de vie des nuages convectifs est donc régi par deegsos variés et des rétroactions
complexes. Nous allons voir maintenant comment les par@aatbns tentent de prendre en compte ces
divers facteurs.

5.1.2 Lien entre convection peu profonde et profonde dans$eGCMs

Les différentes approches de la paramétrisation de la ctiomenuageuse ont déja été evoquées
dans le chapitre précédent, en se focalisant plus pagientient sur la convection peu profonde. Ici, on
rappelle différentes approches en flux de masse appliquiBesoavection profonde en expliquant plus
en détails le fonctionnement de trois paramétrisatiors spandues dans les GCMs : celle de Tiedtke
(1989) (TD), de Kain et Fritsch (1990) (KF) et d'Emanuel (19&KE).

Un schéma pour la convection peu profonde et profonde : TD

Le schéma de Tiedtke (1989) représente un ensemble de cupardwn seul panache ascendant sa-
turé moyen, comme dans un modeéle de type 'bulk’. Le mélange &air ascendant et I'environnement
a lieu a chaque niveau, en définissant un taux d’entrainefremsttonné turbulent constant, et égal au
taux de détrainement fractionné turbuleat ). Le schéma prend également en compte une colonne
d’air subsidant saturé a flottabilité négative qui rededdgesqu’a la base du nuage. Le flux de masse
au sommet de la subsidence est proportionnel au flux de massamh a la base des nuages (avec un
facteur de proportionnalité égal a 0.2 dans la versionailiji
La fermeture repose sur I'hypothése de convergence en fiténdi€ja évoquée. Ainsi, le flux d'air en-
trainé a la base des nuages est déterminé en imposant uibegd#é I’humidité dans la couche sous-
nuageuse, de telle sorte que son contenu en humidité saitanaien présence de transport grande-
échelle, turbulent et convectif. De méme, un entrainemegarosé est ajouté dans la partie inférieure du
nuage, proportionnel a la convergence grande-échellamddité, tandis qu'un détrainement organisé a
lieu dans la maille contenant le niveau de flottabilité redes nuages les plus profonds.

Dans le schéma de Tiedtke (1989), la convection peu profehtieconvection profonde sont prises en
compte séparément. Les taux de mélange fractionnés tatbident plus élevés dans le cas peu profond
(e =6 = 3 x 107* m™1), que dans le cas profond & § = 1 x 10~* m~!). La méme fermeture de
convergence en humidité est utilisée dans les deux régitaesurce d’humidité provient de la conver-
gence grande-échelle dans le cas profond, alors qu'ell@gmibde I'évaporation en surface dans le cas
peu profond (pour lequel la convergence grande-échellguasti nulle). Le déclenchement de la convec-
tion se base sur I'inhibition convective.

Ce schéma, utilisé dans de nombreux GCMs, a souvent été éadifnme par exemple en introduisant
une fermeture en CAPE (Gregory et al., 2000).

Schémas de convection profonde dans les GCMS : KF et KE

Kain et Fritsch (1990) proposent un schéma original a lifate entre modéle de type panache en-
trainant et modeéle de type EMBS (Episodic Mixing and Buoyaforting). Leur schéma se base sur la
définition d’'un panache entrainant qui détraine égalemeatiagjue niveau en fonction de la flottabilité
des particules issues du mélange entre le panache et anement. Le taux d’entrainement est défini



5.1. CO-EXISTENCE DES CUMULUS ET CUMULONIMBUS 161

de facon traditionnelle en supposant le taux d’augmemtatio flux de masse sur la verticale inverse-
ment proportionnel au rayon du panache. Cependant, lesvaltises montrent que la flottabilité des
particules individuelles dans un nuage peut étre différeletla flottabilité du nuage dans son ensemble.
C’est pourquoi une distribution de la composition des mgdsnentre particules nuageuses et air envi-
ronnant & chaque niveau est imposée. A partir de cetteldlistn, on peut déterminer les taux auxquels
les particules se mélangent avec I'air environnant en darunae flottabilité positive d’'une part (air en-
trainé) et négative d'autre part (air détrainé). Cetteritligtion est prise de forme gaussienne mais peut
étre discutée. En supposant de plus un mélange homogeeel’aimtentrainé et le panache ascendant
entre chaque niveau vertical, les caractéristiques dugb@nsont ensuite déduites en conservant la tem-
pérature potentielle équivalente et le contenu en eatetotal

Ce schéma est une version modifiée d’'un modéle de panactsnantrdans lequel une sélection par
flottabilité permet de répartir les différents mélangesesté panache et I'air environnant en un entrai-
nement et un détrainement. Contrairement aux modéles EM&®Jution de chaque sous-particule
n'est pas considérée, l'intégration sur une distributionrite de la masse dans les particules mélangées
permettant de déduire des taux d’entrainement et de détrent moyens a chaque niveau. L'avantage
de cette paramétrisation par raport a un modéle de panatfzénant classique est gu’elle introduit un
mécanisme physique réaliste pour estimer le taux de détrant a chaque niveau, et gu’elle permet de
rendre le flux de masse dépendant des caractéristiquesngigdienement.

Le schéma de convection profonde proposé par Emanuel (18pa¥e sur une sélection des parti-
cules par flottabilité et fait partie des modéeles EMBS. Leésca rejoint ainsi celui proposé par Raymond
et Blyth (1986), mais il est de plus adapté aux nuages ptenigi Le schéma repose sur I'image idéalisée
suivante : I'air issu d'une couche proche de la surface madi@batiquement jusqu’a son niveau de flot-
tabilité neutre. Une fraction de I'eau condensée est ctiaven précipitations, dont I'évaporation donne
naissance a une descente d’air insaturé. A chaque niveiunliageux restant se mélange avec l'air de
I'environnement en formant un spectre uniforme de mélanigefiottabilités différentes. Ces différents
mélanges atteignent de facon adiabatique leur niveau dadiit€ neutre respectif, ou ils sont détrainés
dans I'environnement (aprés que tout leur contenu en eaidécgse soit converti en précipitations puis
évaporation). Le schéma représente donc plusieurs asuaslde flottabilités différentes, une descente
saturée, ainsi qu'une descente d’air insaturé paramétpaé un simple panache entrainant de fraction
constante (1% de la grille du modéle), engendrée par I'éaion des précipitations. Le déclenchement
et la fermeture du schéma reposent sur la stabilité de l@spi@re (par I'intermédiaire de la CAPE)
et I'inhibition convective (la CIN). En effet, la convectigorofonde se déclenche si la flottabilité dans
'ascendance est positive dans la premiére maille au-deksuniveau de condensation. Le flux de masse
a la base des nuages est lui déterminé par :

a (P max(Binp),0.)
M= / 0 ye (CAPE,))d 5.6
b= pLNB( B ) P\ﬂ ()P (5.6)

ou p, est le niveau situé au-dessus du niveau de condensatigi, gtest le niveau de flottabilité neutre,
Brnin(p) €St la limite inférieure de la flottabilité d'une particuleontée adiabatiquement gg a p et
CAPE, est le travail des forces de flottabilité engreet p. Les constanteg, et By sont prises égales

a 10 Pa et 1 K respectivement, etest un facteur d’échelle pris égal a 0.03.

Contrairement au schéma de Tiedtke (1989), dans le schéinaadiuel (1991), les ascendances adiaba-
tiques ne sont pas sensibles a I'humidité troposphérigue.ttdbposphere seéche peut réduire la convec-
tion en donnant des mélanges ascendant plus secs, maiséetion monte toujours jusqu’au niveau de
flottabilité neutre. Ainsi, dans le schéma d’Emanuel (198l onvection peu profonde n'est pas vrai-
ment représentée.

Les paramétrisations prennent ainsi en compte un certaimbredes processus mis en avant : des
ascendances convectives dont les caractéristiques demtesilmélange d’air avec I'environnement, les
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précipitations, les caractéristiques de la couche lingg (intermédiaire de la CIN) et la température
de la moyenne troposphére (par I'intermédiaire de la CARE)xchéma de Emanuel (1991) est un des
rares schémas a représenter explicitement une desceatarées Cependant, il s'avere que la plupart
des schémas utilisés dans les modeéles de climat présensensibilité insuffisante a I'humidité tro-
posphérique, et des profils de flux de masse trés différeimargdes schémas (Derbyshire et al., 2004).
L'amélioration de la prise en compte de I'entrainement emumages et environnement fait partie des
pistes a exploiter pour rendre les schémas plus sensiblearaitlité troposphérique (Grandpeix et al.,
2004). De plus, les poches froides que nous évoquions pFau@dnt ne sont pas prise en compte dans
les paramétrisations. Quant a la convection peu proforiden’est pas toujours explicitement représen-
tée par les paramétrisation de convection nuageuse.

Vers un schéma unifié ou un couplage de la convection peu prafde et de la convection profonde ?

Certaines paramétrisations existantes tentent de repegsi la fois la convection peu profonde et
la convection profonde quand d’autres traitent plus sgafinent la convection profonde. Dans ce cas,
une autre paramétrisation est nécessaire pour représentevection peu profonde. Ces deux approches
traduisent une vision différente des processus de cowvedst-il raisonnable de traiter convection peu
profonde et convection profonde a partir d'un méme schémia®processus en jeu sont-ils a ce point
différents que deux paramétrisations sont préférables ?

Kuang et Bretherton (2006) tentent d'apporter des élénmamtg&ponse a cette question. Ills mettent
en place une simulation CRM de transition entre convecti&un grofonde et profonde en maodifiant les
forcages de I'expérience BOMEX. Cette transition a dong Ber océan, et se déroule lentement sur
deux a trois jours, avec des précipitations faibles. Laasitm présente donc des différences avec un
cas de transition au-dessus d’un continent, qui peut se éairune a deux heures. Les résultats donnent
une structure thermodynamique qui évolue de fagon con@nueours du temps, sans irruption brutale
de convection profonde. De plus, les propriétés thermauymaes a la base des nuageset 6, pré-
sentent une distribution jointe étroite a la fois lors dedawection peu profonde et lors de la convection
profonde. lls en concluent gu'il est possible de représdateonvection peu profonde et la convection
profonde de facon unifiée par un méme schéma, en considéraegtre de panaches nuageux entrai-
nant a différents taux. Pour avoir un flux de masse décrdideesque I'on se rapproche du niveau de
flottabilité neutre, ils proposent de prendre égalementagnpte le détrainement, comme par exemple
dans les modeles EMBS. lIs proposent de faire dépendradiaement de la taille des nuages a leur
base. Leurs résultats suggérent qu'il N’y a pas de coroflatirecte entre I'évolution dans le temps de
la CAPE et du flux de masse a la base des nuages au cours desladanaria fermeture en CAPE ne
semble donc pas adaptée. lls proposent une fermeture enCldNflux de masse a la base des nuages
s’exprime & partir dev exp(—kCIN/w?) (Mapes, 2000), ol w est une vitesse verticale typique a ka bas
des nuages, gqu'on peut estimer a partir de I'énergie cinétigrbulente (Bretherton et al., 2004),ket
une constante.

Cependant, dans les cas de convection au-dessus des otmtinge transition aussi continue entre
le régime peu profond et le régime profond est en contraaticiivec les études de Chaboureau et al.
(2004) ou Khairoutdinov et Randall (2006). De plus, lesdemprécipitations ainsi que la formation de
poches froides peuvent influencer grandement I'évolutiorsystéme. Dans notre étude, nous avons
choisi de différencier clairement la convection peu praf®iinon précipitante) et profonde (précipitante)
par I'intermédiaire de deux paramétrisations différenidsus considérons que cumulus et cumulonim-
bus correspondent a deux régimes distincts de convection,lelrégime profond est fortement contrélé
par les précipitations. La prise en compte des rétroact@ne cumulus et cumulonimbus va devoir
passer par un couplage entre ces deux schémas.
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5.1.3 La convection profonde dans LMDZ

Le schéma de convection profonde en développement dansiiEderldViDZ est une version modifiée
du schéma d’Emanuel (1991). Les fondements du schéma sws#reés, avec la prise en compte d’'une
colonne convective composée de flux de masse saturés, astemdl descendants, accompagnée de
descentes précipitantes (flux insaturés) (cf fig. 5.3). dees améliorations ont été apportées afin de
réduire la dépendance du schéma a la discrétisation JertiEa particulier, alors que le déclenchement
de la convection a lieu si la flottabilité dans I'ascendanstepesitive au niveau de grille supérieur au
niveau de condensation dans la version initiale, le testat&lffiilité s’effectue a 40 hPa au dessus du
niveau de condensation dans la nouvelle version. C'est getsion plus robuste qui est utilisée dans la
version standard LMDZ4 (Hourdin et al., 2006). Une nouveti@lioration a été apportée dans la version
gue nous utilisons : alors que la colonne convective s’aliméans la premiére couche du modéle dans
la version initiale, une épaisseur de la couche d'alimarahdépendante de la résolution verticale peut
désormais étre fixée. En plus de ces aspects numériquesirogifications majeures ont été apportées
au schéma d’Emanuel (1991). Elles concernent le déclerafietde la convection, son intensité définie
par la fermeture, ainsi que la définition du mélange entrie dacendant et I'environnement. Au-dela
des remarques concernant la mise en ceuvre du modéle, leaehéffiectivement été modifié dans son
essence, par la prise en compte de nouvelles considérgfyrsiques. C'est cette nouvelle approche
gue nous voulons maintenant décrire. Le schéma modifié egiuis dédié a la représentation de la
convection profonde seule. Il peut exister indépendamrdamt schéma de convection peu profonde.
Le couplage avec le modéle du thermique ne sera abordé gqseutdasecond temps. Méme si nous
n'abordons pas la représentation de la microphysique degasudans les paramétrisations, notons tout de
méme gue dans la version du schéma d’Emanuel (1991) utiisdéa phase glace n’est pas représentée.

La convection contrdlée par les processus sous-jacents

Deux aspects sont importants pour le contrdle de la comuectles conditions dans lesquelles la
convection profonde apparait, et la détermination dedtlisité convective. Ces deux aspects corres-
pondent aux notions de déclenchement et de fermeture. Ramsulvelle version, la condition de dé-
clenchement repose toujours sur le dépassement de la CéiNt I€'calcul de I'énergie disponible pour
vaincre la CIN qui est modifié. Alors que cette énergie eslu&ea partir de la flottabilité des particules
40 hPa au-dessus du niveau de condensation dans la veesidlaist, cette énergie est désormais fournie
par les processus ayant lieu en dessous du niveau de cofidenka nouvelle version se distingue aussi
de la version initiale par la fermeture utilisée. La fermeten CAPE, qui consiste a relier le flux de
masse a la base des nuages a la CAPE calculée au-dessusalud@w@ndensation, est remplacée par
une fermeture utilisant une énergie potentielle disp@nibla base des colonnes convectives, et fournie
par les processus ayant lieu en-dessous du niveau de catidarnsu processus sous-jacents. Lintensité
convective est alors elle aussi contrdlée par les procesgust lieu en dessous du niveau de conden-
sation. Ainsi, le schéma d’Emanuel (1991) a été modifié da¥®Z par Cheruy et al. (2000), afin
de “sous-traiter” le déclenchement et la fermeture auxgssgs sous-jacents. Ces processus englobent
les processus de couche limite (cellules convectives &ss0a la convection peu profonde), les effets
du relief (soulevement d’air conditionnellement instal#¢ le réle des poches froides engendrées par
I'évaporation des précipitations (qui soulévent I'air gilés rencontrent).

Déclenchement de la convection profonde

Les approches développées au LMD sont basées sur I'imagelatees convectives prenant nais-
sance dans la couche limite, et dont certaines atteignenbiecau de convection libre et pénétrent dans
la troposphére libre. Si I'énergie cinétique des panachesraniveau de condensation est suffisante pour
dépasser localement la CIN, alors la convection profond#gskenche. On introduit I'énergie de soulé-
vement ALE (pour Available Lifting Energy) en J kg, qui peut étre fournie & la colonne convective par
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FiG. 5.3 —Représentation schématigue d’'une colonne convectivegelidle est paramétrisée par le
schéma d’Emanuel (1991) : ascendance adiabatique sultidgBrents mélanges avec I'environnement,
détrainement des particules a flottabilité neutre ; deseemrécipitantes et descentes insaturées (par J.-
Y. Grandpeix).

les différents processus sous-jacents. Ainsi, la comddi® déclenchement de la convection profonde se
définit par :
ALE > |CIN| (5.7)

Il suffit que ALE dépasse localement la CIN pour que la conwacse déclenche. Ce dépassement peut
étre causé par la couche limite (ALE le relief (ALE,,,) ou les poches froides (ALE.). L'énergie
comparée a la CIN se définit donc par Ablax(ALE,;,ALE,,.,ALE ,qkc).

Dans les développements effectués jusque la au LMD, ABEit définie comme une constante de
I'ordre de 4 J kg'. Mais le modéle du thermique nuageux devrait fournir leaci@ristiques nécessaires
a une évaluation plus physique de cette énergie, permelgguitis de déterminer son évolution au cours
du temps. Le relief a un effet a la fois thermique et dynamiguda circulation dans la couche limite et
une cartographie de ALJ, prenant en compte ces différents effets est actuellemedéezioppement
(ALE,,, est de l'ordre de 10 J kgf). L'énergie de soulévement fournie par les poches froidast p
atteindre plusieurs dizaines de J#g

Fermeture du schéma de convection

L'intensité de la convection se définit par la valeur du fluxntBsse traversant le niveau de condensa-
tion. On définit cette intensité a partir de la puissancedtigge pour la convection (ALP pour Available
Lifting Power en W n12), fournie par 'ensemble des processus sous-jacents : AL +ALP,,.,+ALP 4 qpec.
On cherche donc a déterminer le flux de masse a la base desndggene des hypotheses fortes du
schéma d’Emanuel (1991) est de considérer que seules lesdasces qui atteignent leur niveau de
convection libre de facon adiabatique participent a la eotien profonde. Ainsi, le flux de masse est
conservé entre le niveau de condensation et le niveau dectow libre. Pour déterminéy/,,, on établit
une relation entre la puissance disponible au niveau deermadion et la puissance transportée dans
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I'ascendance, entre le niveau de condensation A et un njuséel au-dessus du niveau de convection
libre B. La puissance transportée est modifiée par les fated®ottabilité et la dissipation. Par simplicité,
on prend en compte la dissipation en considérant qu’unédraseulement de la puissance fournie par
les processus sous-jacents est disponible au niveau A. Onca: d

1 N
5/),40,410?4 =FkALP (5.8)
ou o est la fraction couverte par les ascendances.
De plus, le bilan d’énergie entre les niveaux A et B s'écrit :
1 —_ 1 —3
ngJBwB = ipAaAwA%—CINbe (5.9)
la CIN étant le travail des forces de flottabilité entre A et@N<O0). L
Si on séparev entre une échelle organisée et une échelle plus petite séppsotrope(s = 0), on

peut écrire :

wh = WE° + 3wpw2 (5.10)

Pour finir, on suppose quejg2 = kqw?. Ainsi, le flux de masse a la base des nuages s’exprime par :

" ALP
(1 + ka)w% + |CIN]|

M, = (5.11)

Les variableswp et k, sont des paramétres ajustables du modéle<L m s! et k,=1). M, est de
I'ordre de quelques centiémes de kghs!.

Comme pour ALE;, ALP;; est pour l'instant fixée & une constante, de I'ordre de 0.1 ¥Vlra modéle

du thermigue nuageux devrait permettre d’'estimer la vianade cette puissance au cours de la journée.
ALP,,... est de l'ordre de quelques WTh, soit d’un ordre de grandeur similaire a celui de ALP

Dans un premier temps, nous allons uniquement prendre eptediinfluence des processus de
couche limite sur la convection profonde. Leffet du relnef sera pas pris en compte. Nous reviendrons
sur la paramétrisation des poches froides dans la dernégtie ple ce chapitre.

5.2 Couplage entre le modéle du thermique et le schéma de KErde cas
EUROCS

Nous allons tester les paramétrisations de la convectiarppEonde et profonde sur un cas particu-
lier, le cas EUROCS. Nous commencons par regarder le commperit de chacune des paramétrisations
sur ce cas, avant de s'intéresser a leurs interactionsériffes hypothéses seront ensuite testées pour
assurer le couplage des deux schémas. Ce n’est qu’une foisogs aurons défini ce couplage que nous
évaluerons les résultats des simulations a partir de s#su@RM.

5.2.1 Lecas EUROCS

Nous testons les différentes paramétrisations sur un éadisé, mais réaliste, de cycle diurne de la
convection au-dessus des continents. Ce cas, présent@gitrel2, s'inspire d’observations effectuées
sur plusieurs jours consécutifs au-dessus des grande®glaméricaines, mais est idéalisé, et il n'y a
donc pas d’observations directes associées aux conditigpesées. Les tendances d'advection de la
température et de '’humidité sont prescrites, ainsi qudliesde chaleur sensible et latente en surface
(fig. 5.4). Une intercomparaison de CRMs a été effectuéeesnas (Xu et al., 2002), ainsi qu’une inter-
comparaison de SCMs (Xie et al., 2002). Guichard et al. (R66rhparent les performances de différents
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FiG. 5.4 —Initialisations des simulations : profils initiaux d&(a) et du rapport de mélange de I'eau
vapeur (b) ; évolution temporelle des flux de surface semgit#rcles) et latent (étoiles) (c) ; évolution
temporelle du profil vertical du chauffage (d) et de I'hurficdition (e) grande-échelle (issu de Guichard
et al., 2004).

CRMs et différents SCMs sur une journée issue de ce cas, &nhen avant certains défauts systéma-
tiques des SCMs : la convection profonde se déclenche 3 aréshaop tdt, avec une apparition des
précipitations des 9h, alors qu’elles ne se déclenchenvensel2h dans les CRMs (cf fig. 5.5), méme si
les premiers nuages, peu profonds, apparaissent avaie. @etse intermédiaire, absente de la plupart
des SCMs, se caractérise dans les CRMs par une humidifiqgaignessive de la troposphére libre, et
une augmentation de la hauteur du sommet des nuages. Laqumgetive est entre autres caractérisée
par la présence de descentes qui refroidissent et asséaleenthe limite, phase également absente dans
la plupart des SCMs. Dans une autre étude, Bechtold et d4j20rivent & des conclusions similaires
en évaluant différentes paramétrisations de convectiofopde sur ce cas dans le modéle de prévision
IFS (Integrated Forecast System) de ECMWF (avec plusiemsons du schéma de Tiedtke (1989) et le
schéma de Kain et Fritsch (1990), toutes utilisant une farmmaeen CAPE pour la convection profonde).
Le déclenchement prématuré de la convection profonde damdifférentes versions de Tiedtke (1989)
est lié a une chute trop brutale de la CIN et l'intensité cotive est en phase avec I'évolution de la
CAPE. Le schéma de Kain et Fritsch (1990) permet de retaijgwdrition des précipitations en basant
leur critere de déclenchement sur la vitesse verticaledgrathelle plutbt que sur la flottabilité des par-
ticules a la base des nuages. Les auteurs notent cependaha gitesse verticale grande-échelle étant
forcée, ce cas ne permet pas d’'évaluer la paramétrisatimsstan ensemble. De plus l'intensité convec-
tive est trop forte, avec un maximum des précipitations atémné. Ceci est di a la non-représentation
dans les SCMs du passage progressif des cumulus congestasnaulonimbus précipitants.

Au regard de ces résultats, le modéle du thermique nuagenklsétre un candidat potentiel pour
améliorer le cycle diurne de la convection dans LMDZ, en éspntant la phase d’humidification du
sommet de la couche limite, ainsi que I'évolution prognessie la hauteur des nuages. On peut égale-
ment s’attendre a ce que les descentes précipitantes dmnaatiEmanuel (1991) rétroagissent sur les
caractéristiqgues de la couche limite, et par la suite sotefisité de la convection. Pour étudier les in-
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FiG. 5.5 —Evolution temporelle des précipitations obtenues avdérdifits SCMs (en haut) et différents
CRMs (en bas) simulant deux jours consécutifs du cas EURG$28sé. La ligne verte correspond a la
moyenne des différents modéles (issu de Guichard et a4)200

teractions entre le modele du thermique nuageux et le sclaéntanvection profonde dans LMDZ et
proposer un couplage entre eux, nous effectuons des siondatvec LMDZ en mode unicolonne sur ce
cas idéalisé (les simulations s’effectuent a I'aide deviltemnement du modéle ARPEGE dans le cadre
du projet de physique commune entre LMDZ et ARPEGE) pouéfites configurations du modéle du
thermique et du schéma de convection profonde. La résolutigticale est de 31 couches et le pas de
temps de 20 s.

5.2.2 Interactions entre le modéle du thermique et le schém#e convection profonde
Convection profonde d'un cété, modéle du thermique de l'aue

Dans un premier temps, nous effectuons des simulationslewveodéle du thermigue seul (TH) ou
le schéma de convection seul (KE). Pour la simulation KE, &mergie et une puissance de souléve-
ment sont imposées constantes tout au long de la simulaidg=<4 J kg~*, ALP=0.1 W nT2), afin de
déclencher et de maintenir la convection. La fig. 5.6 donéeolution sur la verticale et dans le temps
des tendances en température et en humidité liées au scheéomnvkction profonde, ainsi que 'eau
liquide nuageuse et la couverture nuageuse obtenues. kaatmm se déclenche dés 10h et s’intensifie
a partir de 13h pour atteindre son maximum aux alentours deQBaleur et humidité sont transportées
des basses couches vers la moyenne et haute troposphéréaox tie chauffage atteint 12 Kj et le
taux d’humidification 6 K. Dans la couche limite, I'équilibre entre ascendance octives descentes
précipitantes et subsidence compensatoire induit un lassamnt. L'eau liquide apparait dés 800 hPa et
s'étend jusqu’a 200 hPa avec un maximum dépassant 1 fdgtour de 500 hPa. La couverture nua-
geuse associée est inférieure a 6 %, sauf en sommet de thépesp elle atteint 25 %. A partir de 18h,
la convection faiblit et disparait peu aprés minuit.

La simulation TH permet de tester le modeéle du thermique ewagans des conditions convectives
fortes. Les mémes champs que ceux de la fig. 5.6 sont présemtésfig. 5.7. Les thermiques se dé-
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FiG. 5.6 —Taux de chauffage convectif en K!'j[a], taux d’humidification convectif en K7 [b], eau
nuageuse en g kg [c] et couverture nuageuse [d] obtenus avec la simulationd<€c ALE=4 J kg'
et ALP=0.1 W m? sur le cas EUROCS de convection profonde.

clenchent peu aprés 6h du matin et la hauteur de la couch langmente progressivement au cours
de la matinée. Les premiers nuages apparaissent vers 10emigurs de 800 hPa, et se développent
ensuite pour atteindre 500 hPa en fin d’aprés-midi. Ainsicleuches basses de I'atmosphére sont pro-
gressivement refroidies (quelques ') et asséchées (jusqu’a -20 K!), tandis que la partie supérieure
de la couche limite s’humidifie (plus de 20 K') et se refroidit (autour de 10 K'f). Au coeur des
nuages, I'eau liquide est de plus de 1 g ket la couverture nuageuse associée ne dépasse pas les 20%.
Peu aprés 18h, les thermiques, et les nuages associégrefitebrutalement. Cette simulation permet
de constater que le modéle du thermique ne génere pas dectionvprofonde, mais est capable de
représenter une convection atteignant 500 hPa. Le régladierdrainement qui a été nécessaire pour
représenter la convection peu profonde du cas ARM n’est papatible avec la formation de convec-
tion profonde. Cela va dans le sens de la nécessité d'utdisex paramétrisations différentes pour la
convection peu profonde et la convection profonde.

Interactions entre les deux schémas

Activons maintenant les deux schémas simultanément. AIAEBtsont maintenus constantes dans
le temps et aucun couplage direct n’est pris en compte ergrédux schémas (simulation KE+TH). Les
résultats donnés par chacun des deux schémas sont repssfgr.8 et fig. 5.9. La convection profonde
se déclenche 1 h plus tard, vers 11 h, et s'intensifie plusefaient, pour atteindre son maximum vers
16 h. Les taux de chauffage et d’humidification troposphsgsont alors de I'ordre de quelquesX j
La couche refroidie prés de la surface est plus épaisse queldasimulation KE. Cette couche est
également clairement humidifiée par la convection profagtda couche asséchée se situe plus haut. Le
maximum d’eau huageuse se concentre sur une couche plug fneaeiverture nuageuse associée est
plus faible que pour la simulation KE.

Les champs associés au modeéle du thermique apparaissers affeictés par I'activation du schéma
de convection profonde méme si la hauteur de la couche Igrit€@duit un peu. Par contre, au moment
ou I'effet de la convection profonde est le plus fort, verd 1@ modéle du thermique devient plus in-
stable, avec une disparition temporaire de I'eau nuageuse.
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FiG. 5.7 —Taux de chauffage convectif en K'j[a], taux d’humidification convectif en K7 [b], eau
nuageuse en g kg [c] et couverture nuageuse [d] obtenus avec la simulationskile cas EUROCS
de convection profonde.

Pour essayer de mieux comprendre les interactions entdeles schémas, les profils deetr; a
différentes heures de la journée pour les simulations KEeTIKE+TH sont présentés sur la fig. 5.10. Le
modeéle du thermique réchauffe et asséche fortement les @fgd@iers metres. Cela a plusieurs consé-
guences. D’'une part la couche d’alimentation de la convegirofonde a un plus faible contenu en eau,
ce qui entraine un niveau de condensation plus élevé, etidelinhibition convective plus forte. L'évo-
lution du flux de masse a la base des nuages est inverse ae@I€tN (eq. 5.11), et 'assechement des
basses couches de la couche limite explique l'affaibligsgrde 'intensité convective. Cela est visible
sur la fig. 5.11 ou le flux de masse ascendant et le flux de massenteomparés pour les deux simula-
tions a 18h30. D'autre part, le modéle du thermique humidifiefroidit le sommet de la couche limite.
Ainsi, la descente insaturée du schéma d’Emanuel (19919aate cet air plus froid et plus humide vers
la surface, expliquant les taux de refroidissement et dilifivation observés dans la couche inférieure
comme l'indiquent les tendances de température et d’hiénadisociées a ces descentes sur I'environ-
nement sur la fig. 5.11. De plus, vers 18h30, le schéma de ctioweprofonde a tendance a assécher
et réchauffer la couche dans laquelle se trouve les nuagesude limite, ce qui pourrait expliquer
pourquoi les nuages disparaissent temporairement.

Enfin, I'évolution temporelle des précipitations, du flux masse a la base des nuages convectifs
profonds, de la CAPE et de la CIN sont présentées fig. 5.12 Ipswimulations KE et KE+TH. Cette
figure vient confirmer les remarques déja faites : I'inteéhsibnvective profonde est plus faible dans la
simulation avec thermiques, la pluie et le flux de masse ada Has nuages étant plus faibles. Dés 11h,
la CIN est deux fois plus fortes dans la simulation KE+TH gaadla simulation KE, en relation avec
I'asséchement de la couche d’alimentation. Quant a la CAREest divisée par deux lorsque le modéle
du thermique est activé. Sa faible diminution dans le terfgogbque par le fait que l'intensité convec-
tive est faible. Le fait qu’elle soit deux fois plus faiblerdala simulation KE+TH peut éventuellement
s’expliquer par le fait que la colonne convective monte radiaut dans cette simulation. Or, c’est dans la
zone supérieure que l'aire délimitée par le profil de temjpéeapotentielle virtuelle de I'environnement
et de I'ascendance est la plus forte.
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FIG. 5.8 —Taux de chauffage convectif en K!'j[a], taux d’humidification convectif en Kf [b], eau
nuageuse en g kg [c] et couverture nuageuse [d] donnés par le schéma de cdioveprofonde lors
de la simulation KE+TH avec ALE=4 J kg et ALP=0.1 W m? sur le cas EUROCS de convection
profonde.
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FiG. 5.9 —Taux de chauffage convectif en K!'j[a], taux d’humidification convectif en K7 [b], eau
nuageuse en g kg [c] et couverture nuageuse [d] donnés par le modéle du thguailors de la si-
mulation KE+TH avec ALE=4 J kg' et ALP=0.1 W m? sur le cas EUROCS de convection profonde.
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FiG. 5.10 —Température potentielle (en K) et rapport de mélange deultesale (en g kg') a 12h30 et
18h30 : Comparaison des simulations KE, TH et KE+TH sur leEEdROCS de convection profonde.
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Fic. 5.11 —Flux convectif ascendant saturé (en kgis™'), flux net (en kg m? s71), et taux de
chauffage et d’humidification (en Kj) liés a la subsidence insaturée a 18h30 : Comparaison des
simulations KE et KE+TH sur le cas EUROCS de convection pa#o



172

CHAPITRE 5. LA TRANSITION VERS LA CONVECTION PROFONDE

T T T LT QST T T TIT T T T 7T 717 —. e
- 4 - ~ T
1
i e ) 0.04 - I ] = KE+TH
12 / h
= / ! Q) i 1 T
E T 1 ' 7 003 / —
E 8 1 t _ % L i ,' \"\ .
2 ! \ o002l Y fafmg _
_3 - " \ . g . \ DDDCIZPD \
4 ! \ m i ! : I |
' N 0.011— : ! : —
B “o 1 - u
0 tebesecscbeled |1 | 1 loctbldedeckcket
6 8 10 12 14 16 18 20 22 24 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24
temps (h) temps (h)
3000_' T I T I T I T I T I T I T I T I I_ 20 I \I ILI T I T I T I T I T III I T
L | 1 P 7
2500 A ) 16— |l , _
-~
S 2000 |- ;TN — -~ T : | e T
< - / N 1 Pl o h —
Saso0- A/ N~ 4 Z F, " -
% - ,"’ Se o g 81 Wy én |
S 1000~ 4 ¢ ,pPPPo0ooONOONONOEGy, i B iy i
i I‘Iu“mu E\:\:\%m I Yoy n?w
s a1 o —
500 [— | — | :dmnuudﬂh’,
I I B Ny p_-—— 1
NI b 1 TYAT T L]
6 8 10 12 14 16 18 20 22 24 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24
temps (h) temps (h)

FiG. 5.12 —Evolution temporelle des précipitations (en mm)j du flux de masse a la base des nuages
convectifs profonds (en kghs™!), de la CAPE (en J kg') et de la CIN (en J kg') : Comparaison
des simulations KE et KE+TH sur le cas EUROCS de convectioiopde.

5.2.3 Couplage des deux schémas

Dans cette partie, nous allons coupler explicitement ledteodu thermique et le schéma de convec-
tion profonde, afin que le second soit piloté par le premier.

Déclenchement de la convection profonde

Au lieu de prendre une valeur constante de Al.Bous définissons I'énergie fournie par la couche
limite a la convection a partir des caractéristiques durtiigue. L'énergie cinétique dans le thermique
a chaque niveau peut se calculer paiw?. A quel niveau prendre la valeur de I'énergie a comparer
a l'inhibition convective ? Nous testons plusieurs optipassibles : la valeur de, vers le niveau de
condensation (defl), une valeur moyenne sur la hauteur deulehe limite (def2), ou la vitesse maxi-
male dans le panache (def3). L'estimation de 4l&partir des propositions précédentes est représentée
fig. 5.13 (a gauche), pour laquelle les différentes simaesti incluant modéle du thermique et schéma
de convection profonde, s’effectuent avec les différedégmitions de ALE; mais une valeur constante
pour ALP,; (égale & 0.1 W m?). Avec les trois définitions, ALE augmente progressivement au cours
de la matinée, pour n'atteindre la valeur précédemment sépale 4 J kg' qu’en début d’aprés-midi.
Ensuite, suivant les cas, la valeur de AlLBiminue progressivement (defl), augmente faiblemengjdef
ou augmente brutalement (def3). Laugmentation brutaléadetesse verticale maximale dans le pa-
nache est liée a I'apparition de nuages de plus en plus @fzais,lesquels la vitesse verticale augmente.
La comparaison de AL et de la CIN permet de déterminer I'heure du déclenchemela clenvection
profonde (fig. 5.13 a droite). Dans le cas ot ALE 4J kg™!, la CIN est dépassée avant 11h du matin,
alors que le déclenchement est retardé vers 12h, voire 18ipde ALE, dépend des caractéristiques du
thermique.
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FiG. 5.13 -Energie de soulévement (en Jkyet comparaison ala CIN : Comparaison de la simulations

KE+TH avec des simulations pour lesquelles 4EB.1 W nT2 et ALE, est calculée par defl (calcul
au niveau de condensation), def2 (valeur moyenne sur leehawte la couche limite) et def3 (valeur
maximale dans le panache) sur le cas EUROCS de convectifongm
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FiG. 5.14 —Flux de masse a la base des nuages convectifs profangse kg nt2 s—1) et préci-
pitations (en mmj') : Comparaison de la simulations KE+TH avec des simulatipoar lesquelles
ALP,=0.1 W nT2 et ALE, est calculée par defl (calcul au niveau de condensationfy @ealeur
moyenne sur la hauteur de la couche limite) et def3 (valeutiiiale dans le panache) sur le cas EU-
ROCS de convection profonde.

Les résultats obtenus avec les différentes définitions d&,Atour le flux de masse a la base des nuages
convectifs profonds ainsi que pour les précipitations smmhparées a ceux de la simulation KE+TH
pour laquelle ALE; = 4J kg~! sur la fig. 5.14. Tout comme le déclenchement de la conveptioionde,
I'apparition des premiéres pluies convectives est déaddds le temps suivant la valeur de I'énergie de
soulévement disponible. Au lieu d’'apparaitre vers 12h cendalans la simulation initiale, les pluies se
déclenchent a partir de 14h. Plus Al [est faible, plus les pluies se déclenchent tard, et plus stat
faibles. Cela semble provenir du fait que la convection @mde dure moins longtemps et les pluies
n'ont pas le temps de se développer plus fortement, caraligmentent a un taux identique dans toutes
les simulations. La valeur du flux de masse a la base est pectédf par la définition de ALE Les
différences observées sont dues a la CIN, plus ou moins $oit@nt I'heure de déclenchement de la
convection profonde.

Intensité convective

De la méme facon nous essayons de définir la puissance deesmgiét fournie par la couche limite
en fonction des caractéristiques du thermique. Pour cels devons définir la puissance, c’est-a dire le
flux d’énergie cinétique, traversant un plan horizontal meau de condensation. Cette puissance est la
somme de la puissance transportée dans I'ascendance aeesuet celle transportée dans la subsidence
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FiG. 5.15 —Puissance de soulévement (en WPret CAPE (en J kg') : Comparaison de la simulations
KE+TH avec des simulations pour lesquelles AE& J kg~! et ALP,; est calculée par defl (valeur
maximale dans la couche sous-nuageuse), def2 (valeur meyam la hauteur de la couche limite)
et def3 (valeur maximale dans le panache multipliée par kF8ur le cas EUROCS de convection
profonde.

de surface 1x. La puissance traversant une fraction de maillge définit comme le produit de I'énergie
cinétigue massique par le flux de masse. Ainsi :

ALPy = 0.5w2 apw, + 0.5w3(1 — a)pwy (5.12)
soit
ALPy = 0.5paw? +0.5p(1 — a)w} (5.13)
En remplagant, = @ + w,, etwg = W + w,;, ON trouve :
ALPy = 0.5p(aw3 + (1 — a)w?) (5.14)
soit L
ALPbl = 0.5pw'3 (515)

Pour cela, on a supposé que la puissance disponible a la bdaeahvection ne dépend pas du trans-
port vertical grande-échelle. Cela revient a négliger lmrmeeen%pww? Cette hypothése ne semble pas
aberrante mais peut étre discutée. Bien slr, on peut supgosme partie seulement de la puissance
fournie par la couche limite est utilisée par la convectioofgnde, et prendre en compte un coefficient
de conversiork tel que :

ALPy = 0.5kpw’3 (5.16)

Reste a déterminer a quel niveau calculer la puissanceiéaria convection par la couche limite.
Trois définitions sont testées : le calcul de la puissance leemiveau de condensation (niveau ou la vi-
tesse verticale est maximale dans la couche sous-nuagde$k)on prend k=1), calcul de la puissance
moyenne sur la hauteur de la couche limite (def2, on prendl, kcalcul de la puissance ou la vitesse verti-
cale est maximale (def3, on prend k=0.1). Les différentésuva de ALR; obtenus pour des simulations
avec le modéle du thermique et le schéma de convection prefdans lesquelles ALE= 4J kg~! sont
présentées fig. 5.15 (a gauche).

Quelle que soit la définition utilisée, la puissance a la m@&waution : une augmentation lente
jusque vers 10h, une augmentation plus rapide jusqu’a 1#t,ume décroissance progressive. Ce sont
les valeurs prises par Al,Pgui font surtout la différence comme le montrent les prédatmns et le flux
de masse a la base des nuages sur la fig. 5.16 ainsi que la CARHigu5.15 (a droite). Plus ALP
est forte, plus le flux de masse a la base des nuages est dle/lsgprécipitations sont fortes et plus la
convection est intense (consommation plus forte de la CAP&éfinition de ALE, peut faire passer
les précipitations de 20 mm} & presque rien. On note que la puissance supposée a priori, went2,
donne des précipitations relativement faibles.
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FiG. 5.16 —Flux de masse & la base des nuages (en kg sn') et précipitations (en mntj) : Compa-
raison de la simulations KE+TH et de simulations pour lesigseALE,;=4 J kg~' et ALB, est calculée
par defl (valeur maximale dans la couche sous-nuageust),(daleur moyenne sur la hauteur de la
couche limite) et def3 (valeur maximale dans le panacheiptigit par k=0.1) sur le cas EUROCS de
convection profonde.

Couche d’alimentation variable

Un autre élément important de la paramétrisation de la atiore profonde est la définition de la
couche d’'alimentation du panache convectif. Dans la versiiginale du schéma d’Emanuel (1991),
cette couche d'alimentation est définie comme la premiéetm® du modéle, rendant la paramétrisa-
tion dépendante de la résolution verticale utilisée. Dangfsion que nous utilisons, cette couche peut
prendre n'importe quelle épaisseur, et ainsi engloberiguus couches du modéle. Les propriétés de l'air
ascendant sont alors calculées en mélangeant les castiqtées de chaque couche de la couche d’ali-
mentation, chacune d’elle ayant un poids relatif & son épais Ainsi, dans la version utilisée dans notre
étude, I'épaisseur de la couche d’'alimentation est fixégraifement a environ 30 hPa. Cela correspond
a peu prés a deux mailles verticales et demi du modéle. Maiéflaition de cette couche reste incer-
taine : est-il réaliste de la prendre constante ? Commeatrdéter son épaisseur ? On propose ici un test
dans lequel la hauteur de la couche d’alimentation de laesttion profonde est définie comme étant
égale a la hauteur de la couche d’alimentation du thermigegooids des différentes couches impli-
guées est alors pris égal au flux d’alimentation normalistheimique dans chaque couche (soitflalu
modéele du thermique). On réalise une simulation dans lsgd¢lE,; et ALP,; sont fixées, et la couche
d’alimentation de la convection profonde suit celle du thigue (simulation KE+TH lalim). Dans ce
cas, la couche d’alimentation du thermique englobe unesmuiche de 8h a 10h, puis deux entre 10h
et 17h, et enfin une seule entre 17h et 18h. La couche d'alatientdans la simulation KE+TH lalim
est donc moins épaisse que dans la simulation KE+TH. L'inflaede ce changement sur I'inhibition
convective, I'énergie potentielle convective, le flux dessma la base des nuages convectifs profonds et
les précipitations sont présentées fig. 5.17. Comme la eodiefimentation est plus fine, I'air ascendant
est plus humide et condense plus bas, ce qui donne une CINaihls. Cela a pour conséquence un
flux de masse a la base des nuages convectifs profonds piusrferCAPE consommée plus vite et des
précipitations plus fortes.

L'influence de la définition de cette couche apparait donmriliale. Sa relation avec la couche
d'alimentation du thermigue est plus discutable : estidaanable de penser qu’une colonne convective
profonde puisse étre alimentée par le méme air qu'un therenite couche limite ? Cela n’est-il pas en
contradiction avec notre choix de distinguer clairemeatdmcessus de convection peu profonde et de
convection profonde ? Que faire lorsqu’en fin d’aprés-madtHermique disparait ? Les réponses a ces
questions restant floues, les simulations qui vont suivne sfiectuées avec une épaisseur constante de
30 hPa. Cependant, rien ne justifie vraiment le choix d’'uneke d’alimentation constante dans le temps
et d'épaisseur égale a 30 hPa. La question de la définitioi¢pl@i$seur de la couche d’alimentation de
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FiG. 5.17 —Inhibition convective (en J kg), énergie potentielle disponible pour la convection (en
J kg™, flux de masse a la base des nuages convectifs profonds (@n’kg ') et pluies (en mntj') :
Comparaison des simulations KE+TH et KE+TH lalim pour le 88$ROCS de convection profonde.

la convection profonde reste donc en suspens.

La couverture nuageuse

Nous abordons ici brievement de quelle maniére la couvertuageuse est déduite de I'eau nuageuse
prédite par le modele du thermique d’une part et le schémamleection profonde d’autre part. Dans les
deux cas, le schéma de nuages présenté dans l'article ditrel&apst utilisé pour déduire la couverture
nuageuse a partir de I'eau nuageuse, de I'eau totale etutmidité a saturation :

Tt Tine, T'sat — PDF — O'T»,Cf

On obtient ainsi une fraction nuageuse liée au modeéle dmiljgecf,;, et une fraction nuageuse liée a
la convection profondef..,,. La couverture nuageuse finale est déduite en pranagtcfi, ¢feonv)
a chaque niveau. Cela donne la couverture nuageuse peésemti fig. 5.18 calculée a partir de I'eau
nuageuse dans le thermique et celle dans la colonne core/ecti

Cette facon de déduire la couverture nuageuse totale nésidgale, méme sif..,., est faible
dans les couches atfy;, est non nul. D'autres méthodes possibles sont a I'étudéesCel consistent a
combiner I'eau nuageuse ou encore la variance de I'ealetatant de calculer la couverture nuageuse
par le schéma de nuages. Mais cela n’est pas trivial et ude @lus approfondie mérite d'étre menée a
ce sujet. L'objectif a terme est de faire de la variance dau'ttale une variable pronostique du modéle.

5.3 Validations a I'aide du CRM MESO-NH

Dans cette partie, nous comparons les résultats obtenasidférents jeux de paramétrisations dans
LMDZ aux résultats obtenus par le modéle méso-échelle Nl$¢CRM) (Lafore et al., 1998) sur le cas
EUROCS. La simulation du CRM est effectuée avec une résalutorizontale de 2 km et 47 niveaux
verticaux entre la surface et 25 km, et un pas de temps de &st &bnnée la résolution utilisée, ce
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FiG. 5.18 —Eau liquide contenue dans les nuages de convection profamg kg ') [a], eau liquide
contenue dans les nuages de couche limite (erm@)Kd], couverture nuageuse associée [c] et couver-
ture nuageuse totale [d].

modéle inclut également une paramétrisation de la turbelemn schéma radiatif interactif ainsi qu'un
schéma microphysique pronostique. Les différentes siouks effectuées avec LMDZ sont réalisées
avec la paramétrisation de la convection profonde utiliséale (KE), avec une version couplée des
schémas de convection profonde et de couche limite (KE-&Hnfin en activant une paramétrisation
des poches froides dans la simulation KE-TH (simulation ®Ewake). Dans un premier temps, nous
comparons les simulations KE et KE-TH aux résultats du CR&imulation KE effectuée avec LMDZ
est la méme que précédemment, avec :

-ALEy;; =43 kg‘l

-ALPy; =0.1Wm™2

- une couche d'alimentation de la colonne convective comstd’'une épaisseur de 30 hPa.

Dans la simulation KE-TH, le couplage se fait de la faconamntie :

- ALEbl = 0.5w3max

- ALPy; = 25 [Emes 0,550

- une couche d'alimentation de la colonne convective comstd’'une épaisseur de 30 hPa.

On choisit donc pour ALE la valeur maximale de I'énergie cinétique dans le panach@gue instant,

et une valeur moyenne de la puissance fournie le long du parzaur définir ALR.

Dans un second temps, nous évaluons les effets de I'aotivdé la paramétrisation des poches froides
dans la simulation KE-TH. Il nous faudra alors expliquer décal de ALE,.t. €t ALP, ke, avant de
comparer les résultats obtenus a ceux du CRM.

5.3.1 Thermique et convection profonde
Les profils verticaux des variables thermodynamiques

Les profils verticaux de la température potentielle, terapge potentielle liquide, humidité relative,
humidité spécifique, rapport de mélange en eau liquide etidranuageuse sont donnés a 12h30 sur la
fig. 5.19. A 12h30, le modéle du thermique, actif depuis plegidux heures, réchauffe et asséche la
couche mélangée, se rapprochant des profils donnés par le CRModéle du thermique permet un
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FiG. 5.19 —Température potentielle (en K), température potentigtjaitie (en K), humidité relative,
humidité spécifique (en g kg), rapport de mélange en eau liquide (en gk et fraction nuageuse
a 12h30 : Comparaison des simulations KE et KE-TH avec le CREbNNH sur le cas EUROCS de
convection profonde.
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FiG. 5.20 —Température potentielle (en K), température potentigtjgitie (en K), humidité relative,
humidité spécifique (en g kg), rapport de mélange en eau liquide (en gk et fraction nuageuse
a 10h30 : Comparaison des simulations KE et KE-TH avec le CREbNNH sur le cas EUROCS de
convection profonde.
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FiG. 5.21 —Température potentielle (en K), température potentigtjgitie (en K), humidité relative,

humidité spécifique (en g kg), rapport de mélange en eau liquide (en g ket fraction nuageuse

a 18h30 : Comparaison des simulations KE et KE-TH avec le CREbNNH sur le cas EUROCS de
convection profonde.

transport plus réaliste de 'humidité des basses couchsdarpartie supérieure de la couche limite. Le
profil d’humidité relatif est plus proche des résultats duMCEENtre 2000 et 3000 m, le refroidissement
et I'humidification induits par le modele du thermique seemblcependant plus prononcés que dans le
CRM. Le contenu en eau liquide de la maille ainsi que la foactiuageuse apparaissent non nuls entre
2000 et 3500 m avec le modele du thermique, alors gu'ils dtamexistants avec le schéma KE seul.
C’est la phase progressive de développement des petitdusingue le schéma de convection profonde
seul n’est pas capable de reproduire. Sur cette figure, fenthee semble plus actif que la turbulence
dans le CRM. Pour essayer de comprendre cela, on trace leesm@ramps a 10h30 sur la fig. 5.20.
On s’apercoit alors qu’en début de journée, alors que laaxtion profonde n'est pas encore active
dans le GCM, le CRM se comporte de la méme maniére que le sciérddfusion turbulente actif
dans la simulation KE a cette heure-la. Le modéle du therimageux, déja actif dans la simulation
KE-TH, réchauffe et asseche plus fortement la couche médgrigndis que des nuages se forment déja
a son sommet. Ces résultats viennent suggérer que la iésotlit CRM n’est pas suffisamment fine
pour résoudre explicitement toutes les structures turibetede la couche limite. Pour cette phase de
développement progressif de la couche limite, I'utilieatde simulations LES serait plus adaptée.

A 18h30 (fig. 5.21), le modéle du thermique n’est plus actif;’est le schéma de convection profonde
qui travaille dans les deux simulations. La couche limitpaapit plus chaude et plus mélangée que dans
le CRM, en conséquence de I'action du modéle du thermiqueoats ae la journée. La simulation
KE donne par contre une couche limite trop froide et trop ldemDans le CRM, la couche limite
n'est pas mélangée a 18h30 et présente un profil trés statdessus de la couche limite, le transport
d’humidité par le schéma de convection profonde sembileffirant. Le contenu en eau liquide dans
la maille et la couverture nuageuse (variables liées) soms-sstimées. Pour les nuages bas, la sous-
estimation du contenu en eau liquide dans la maille est ptebeent liée a la sous-estimation de I'eau
nuageuse associée au schéma de convection profonde, gui ééfaut identifié du schéma utilisé ici,
et sur lequel des études sont actuellement menées. La stimsiigon systématique des nuages hauts est
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moins bien comprise.

Source de chaleur et puits d’humidité

Pour mieux comprendre I'action du schéma de convectionopdd et du modéle du thermique
sur les variables grande-échelle, nous tracons les termasurce de chaleur’ et de 'puits d’humidité’,
variables introduites par Yanai et al. (1973). Les équatibmconservation de la température et I’humidité
s’écrivent :

dr 10pw"IT" L
- - +—(c—e)+ Qraa = Q 5.17
dt p 0z Cp (c—e) rad ! ( )

et
dr 1 0pw'r!

@, e 9= (5.18)

ou le premier terme de droite décrit le transport verticalTdet r, le second terme I'effet net de la
condensation, &b,.q est le chauffage radiatif.

Le terme ’'source apparente de chaleur’ n@t¢ correspond donc a la somme des contributions des
différents processus au chauffage de I'atmosphére, extapvection grande-échelle. Dans les modéles,
ce terme se décompose de la fagon suivante :

dT dT,  dT, T dT
Ql = [a]conv + [E]th + [a]dd + [a]r(zd + [a]lsc

ou conv fait référence au schéma de convectioh,au modéle du thermiquejd a la couche limite
diffuse,rad aux processus radiatifs it aux processus d’'évaporation et de condensation granddieich
De la méme facon, le puits d’humidit@, se décompose en :

Ly, dr dr dr dr

Q2 = Ep([a]conv + [E]th + [a]dd + [E]lsc) (520)

(5.19)

Q1 et @, s’expriment en Kj!. Dans les simulations uni-colonne du cas EUROCS, seuletiatee
radiative est prescrite, les autres processus étant pars@sé Dans la simulation CRM, le schéma de
rayonnement est activé, la turbulence de petite-échellesgirocessus microphysiques sont paramétri-
sés, alors que les processus convectifs sont expliciterésolues.

Les variables); et obtenues par les différentes simulations sont présentébarg des fig. 5.22
et fig. 5.23 a 12h30 et 18h30 respectivement. A 12630t Q5 sont trés différents dans les deux si-
mulations. Comme évoqué précédemment, le modéle du theensigmble réchauffer trop fortement le
bas de la couche limite et refroidir trop fortement le haute@port au CRM. Le schéma de convection
profonde seul ne réchauffe pas suffisamment le bas de laedintite et ne représente pas le refroidis-
sement obtenu vers 3000 m par le CRM. Au-dessus de la coutte, lia tendance est au réchauffement
au lieu d’un refroidissement dans le CRM. Dans la simulatiwac le modéle du thermique, la partie
inférieure de la couche limite est fortement asséchée edr@epsupérieure fortement humidifiée. Une
nouvelle fois, la tendance est excessive comparée au CRM amabtient une humidification du som-
met de la couche limite comme dans le CRM, que I'on n'obtiead pvec le schéma de convection
profonde. A 18h30 les problémes sont toujours présentsoheection profonde, affaiblie par le modéle
du thermique, ne permet pas de refroidir et d'assécher anffisent la couche limite ni de réchauffer et
humidifier suffisamment la moyenne et haute troposphére.

La comparaison du flux de masse ascendant saturé et du fluxske=mat en bas des fig. 5.22 et
fig. 5.23 soulévent certaines questions. Dans le CRM, le flumdsse ascendant satd& est calculé
en sommant le flux de masse vertical de toutes les maillesIpsquellesw > 0 etr; > 0. Le flux
de masse descendant est calculé en sommant la contributiuxdde masse saturé (somme du flux de
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avec le CRM Méso-NH sur le cas EUROCS de convection profonde.
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masse des mailles pour lesquelles< 0 etr; > 0) et du flux de masse insaturé (somme du flux de masse
des mailles pour lesquelles < 0 etr; = 0 et dont I'eau qui précipite est supérieure a 0.1 gRgDans

le GCM, pour calculerM,, nous sommons le flux de masse ascendant saturé donné paéieasde
convection profonde et le flux de masse donné dans les nuagesudhe limite par le modéle du ther-
migue. Le flux de masse descendant prend également en cangatettibution des descentes insaturées
et saturées, sans imposer de contrainte sur la valeur deipifagons. La question qui se pose est de sa-
voir si les flux de masse fournis par le CRM et ceux calculés tiesparamétrisations sont comparables.
Dans le CRM, le critere basé sur une vitesse verticale pesiti négative implique que le nuage est
constitué de toutes les mailles dont I'eau liquide est pesitjue la flottabilité des particules soient po-
sitive ou négative. Dans le modéle du thermique, a part aursdrdu nuage, la flottabilité des particules
est toujours positive. Le modéle du thermique est plus 8Btpe le CRM pour représenter le nuage, ce
qui pourrait mener a une surestimation du flux de masse paRM €omparé au modeéle du thermique.
Cependant, la résolution spatiale du CRM est telle qu'umiepdes mailles dans lesquelles0 peuvent
étre associées a des vitesses verticales faibles, contais@e sous-estimation des flux a ce niveau. De
plus, les champs de vitesse peuvent étre tres variabledeta@RMs, avec un mélange de mailles dans
lesquelles la vitesse est positive ou négative, et dontr&ribation s’annule localement. Cette inhomo-
généité peut mener a une surestimation des flux comparé adce@<CM. Cela explique sans doute en
partie les fortes différences dans I'estimationidg entre le GCM et le CRM. A 12h30, le flux de masse
calculé par le modéle du thermique nuageux est 4 fois plugjfar celui calculé par le CRM. Les flux
de masse calculés par le schéma de convection profondeasiolest A 18h30, le modéle du thermique
n'est plus actif et les flux sont ceux calculés par le schémeodeection profonde. Le flux de masse
ascendant saturé est trés inférieur a celui du CRM dans lesgiimulations. En revanche, si on trace le
flux net, c’est a dire la différence entid,, et — M, la simulation KE donne des résultats plus en accord
avec les CRMs. L'impact de la forte variabilité de la vitegseticale dans le CRM est réduit par le fait
de prendre la différence des flux. Cependant, la subsidesmte lds basses couches est beaucoup moins
intense dans le GCM que dans le CRM. Il apparait donc que méme ld version couplée, le modéle
du thermigue nuageux réduit l'intensité de la convectivafqrde.

Ces comparaisons posent la question de la compatibilitéaties GCM et CRM d’'une part, mais
aussi celle de la capacité des CRMs a représenter les pusgess profonds de couche limite. La réso-
lution utilisée dans le CRM ne permet en effet pas de résoexipicitement tous les tourbillons de la
couche limite. Il faut donc analyser ces résultats avecdmgude précautions.

Evolution temporelle

Pour compléter I'évaluation des performances des diffésesimulations, nous comparons pour finir
I’évolution temporelle de différentes variables clef dectmvection profonde. Ainsi, les précipitations
convectives, I'eau précipitable intégrée sur la verticalasi que la CAPE et la CIN sont présentées sur
la fig. 5.24. Les résultats vont dans le sens des études dibibEnprécédentes : le couplage avec le
modéle du thermigue permet de retarder le déclenchememirdeipitations, mais celles-ci restent trop
faibles et la convection profonde est maintenue moins Emgs. L'eau précipitable contenue dans la co-
lonne d’air est du coup trop forte avec la simulation KE-THn@ne vu précedemment, I'activation des
thermiques diminue la CAPE de moitié et celle-ci est peu aamsée par une convection faible. Méme
si la simulation KE est plus proche des résultats CRM sur aphgr, la CAPE et la CIN se distinguent
du CRM pour les deux simulations. La CAPE diminue fortementsdle CRM a partir de 16h. Quant a
la CIN, elle augmente brutalement dés 13h dans le CRM, saivdht son augmentation dans les simu-
lations. L'explication de ce phénoméne n’'est pas clairs.résultats du CRM semblent indiquer que dés
que la convection profonde se déclenche, la CIN augmentgerayent, croissance déja remarquée dans
Chaboureau et al. (2004), mais qu’on ne retrouve pas du t@at las paramétrisations. Pourtant, nous
avons vu que le modele du thermique asséchait considérabtdem couche de surface, ce qui devrait
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FiG. 5.24 —Précipitations (en mmTj'), eau précipitable (en kg n¥), CAPE et CIN (en J kg') :
Comparaison des simulations KE et KE-TH avec le CRM Méso-Ntestas EUROCS de convection
profonde.

favoriser une augmentation de la CIN. Cette augmentatiopeag-étre due a I'effet des descentes pré-
cipitantes, sous-estimé dans nos simulations. Si le schéntanvection profonde consomme la CAPE,
on ne peut pas dire gu'il crée de la CIN.

Conclusions

L'activation du modele du thermique, en asséchant les basseches de I'atmosphere augmente la
CIN ce qui en retour diminue l'intensité convective. Le calde ALE, a partir des caractéristiques du
thermique permet d’avoir une évolution temporelle de Igieede soulévement disponible, qui augmente
lorsque I'épaisseur des cumulus de couche limite augm@maia permet de retarder le déclenchement
de la convection profonde en début d’aprés-midi, aprés emiedmulus de couche limite se soient déve-
loppés. Le calcul de AL a partir des caractéristiques du thermique permet d’obtere puissance de
soulevement variable dans le temps avec un ordre de grarmgisannable. Il est cependant nécessaire
de trouver un équilibre entre les deux schémas, car si laetbion profonde est trop intense, les cumu-
lus de couche limite disparaissent trop t6t. Pour les pvésde plus longtemps possible, la puissance
fournie doit rester de I'ordre de 0.1 WTA. Cela a pour conséquence une intensité convective failgle. D
plus, dés 18h le thermique s’éteint et la convection profonést plus alimentée. A ce moment de la
journée, ce ne sont plus les mémes processus qui sont arl®dg maintien de la convection. En fait,
dés que la convection profonde se déclenche, nous avonsMiégaporation de I'air dans les descentes
précipitantes donne naissance a des poches d'air plusdincsdrface. L'étape suivante consiste a activer
la paramétrisation de ces courants de densité ayant étéopgpee en collaboration entre le LMD et le
CNRM, pour regarder son influence.

5.3.2 Thermique, convection profonde et poches froides

Un systeme convectif est constitué d’ascendances comesatt de descentes précipitantes, mais
aussi d’enclumes qui se forment a son sommet, ainsi que depdmides, qui apparaissent dans les
basses couches (fig. 5.25). En effet, I'évaporation despitdons refroidit I'air dans les subsidences,
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FiG. 5.25 —Schéma conceptuel d'un systeme convectif : colonne cireiedescentes précipitantes,
enclume et courants de densité (wake) (par J.-Y. Grandpeix)

créant une région d'air plus dense en surface qui s'étalemmmn courant de densité. Si I'air de la
poche est plus froid, il peut étre plus sec ou plus humidenskgle caractéristiques de la troposphere
gu'il atraversée. La frontiére entre I'environnement dtepoche se déplace rapidement, avec une chute
des températures dans la poche, ainsi qu'une accéléramonethts, créant le front de rafale du systéme
convectif. Cet air froid, loin d’inhiber la convection, déue I'air devant lui, fournissant la puissance
nécessaire a la convection pour se maintenir. Une paraatdm de ces poches froides a été développée
par Grandpeix et Lafore (2007) et est en cours de validatars dine version 3D de LMDZ (Roehrig,
2007).

Khairoutdinov et Randall (2006) montrent dans leur étude lgs poches froides jouent aussi un rble
dans la phase de transition. lls effectuent un test de skigsdux poches froides en supprimant artifi-
ciellement de leur simulation CRM les processus d'évapmradt de précipitation. Dans cette nouvelle
simulation, les thermiques les plus gros ne se forment pasmielques cumulus congestus apparaissent,
la convection profonde ne se déclenche pas. Cela vientasttesdre que les poches froides auraient déja
un r6le au stade congestus. Le modéle du thermique étanpnégipitant, cela ne peut pas étre pris en
compte dans nos simulations. La transition entre conveqtieu profonde et profonde y est brutale,
sans transition entre des nuages atteignant 4 km et dessnatigignant 12 km. Ce sont les processus de
couche limite qui contrélent cette transition. Cependiantpnvection qui se développe est faible. Que se
passe-t-il si on ajoute la représentation des poches Baldas la représentation du systéme convectif ?

La paramétrisation des poches froides

Sans entrer dans le détail, nous présentons ici le prinapl@ garamétrisation des poches froides
développée dans LMDZ (Grandpeix et Lafore, 2007).

Dans cette version de la paramétrisation, les poches Baidese propagent pas de maille en maille.
Chaque maille est subdivisée en deux sous-domaines : la&gomle (ou courant de densité) et son
environnement. La poche froide est caractérisée par unpéeriure potentielle inférieure d’au moins
0.2 K a celle de I'environnement. L'influence des pochegiEsisur la température potentielle et I'humi-
dité spécifique grande-échelle dépend de la fraction dgrfaales pochesr(,) ainsi que de la différence
de vitesse verticale entre la poche et I'environnemént, (nduite par les descentes précipitantes de
la convection). La fraction surfaciqug, est une variable pronostique, dont I'équation d’évolutiain
intervenir la densité de poches froides dans la maille (ss@p constante) et la vitesse d'étalement du
courant de densit€™*. Cette vitesse se calcule en supposant qu’une partie dedi@npotentielle dispo-
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nible dans le courant de densité (WAPE) est convertie ergéneinétique. Ainsi :

C* =k*V2WAPE (5.21)
ol la WAPE est calculée par :
hw §0
WAPE = —g / ‘;;dz (5.22)
0 v

et h,, est la hauteur de la poche. De plds; est une fonction linéairement croissante avec I'altitutle e
inversement proportionelled, jusqu’au sommet de la poche, a partir duquel elle redimiméairement
jusgqu’a atteindre 0 a une altitude proche de 600 hPa.

Couplage des poches froides et du schéma de convection prode

Une fois la convection profonde déclenchée par les prosedsucouche limite, la génération de
descentes précipitantes liées a la convection ainsi qumoldes froides associées vont contribuer a son
maintien, en fournissant une énergie de soulevement AL Edéfinie par :

ALE,ygie = 0.5C*2 (5.23)

Si cette énergie est supérieure a celle fournie par la colirviite, c’est elle qui sera a I'origine du main-
tien de la convection (si elle est supérieure a la CIN). Lesgé du front de rafale atteignant rapidement
plusieurs ms!, on peut penser que les poches froides prendront rapiddeneiais de la couche limite
pour I'entretien de la convection.

La puissance de soulévement fournie par la poche froidewt&ja celle fournie par la couche limite
pour déterminer l'intensité de la convection par I'intedigére du flux de masse a la base de la colonne
convective. Ona: L Ioh

7@”0*2%0*% (5.24)

ou L est la longueur du front de rafale, A la surface de la maille etin parameétre ajustable spécifiant
la fraction de la puissance disponible effectivement fauénla convection.

De plus, les poches froides sont couplées au schéma de tonveles descentes précipitantes ont
lieu dans le sous-domaine correspondant a la poche fraiddist que les ascendances ont lieu dans son
environnement. Cela influe sur I'alimentation des asceceiiout comme sur la physique de I'éva-
poration dans les descentes. Bien sir les poches froidesgissant sur les champ de température et
d’humidité grande-échelle, rétroagissent sur la coneagpar I'intermédiaire de la CIN et de la CAPE,
mais aussi sur les processus de couche limite.

ALPwake =

Introduction des poches froides sur le cas EUROCS

Nous activons donc la paramétrisation des poches froidde sas EUROCS. Ainsi I'énergie et la
puissance de soulévement sont désormais fournies par decesgus : la couche limite et les courants
de densité. Dés que le thermique fournit une énergie desnlént suffisante pour dépasser l'inhibition
convective, la convection profonde se déclenche, et dasctsude densité se forment qui fournissent a
leur tour une énergie de soulévement susceptible de maitdeconvection, mais aussi une puissance
de soulévement qui s’ajoute a celle fournie par la couchédipour déterminer l'intensité convective.
Ainsi toute la phase de développement progressif de la eoliclite obtenue au paragraphe précédent
est maintenue jusqu'au déclenchement de la convectioonuief L'évolution temporelle de I'énergie et
de la puissance de soulévement fournie par la couche limnies €ourants de densité est présentée sur
la fig. 5.26 pour la simulation KE-TH-wake, simulation idgnie a la simulation KE-TH dans laquelle
la paramétrisation des courants de densité a été activée.

L'énergie de soulevement fournie par la couche limite r&stde jusque vers midi ou elle atteint plu-
sieurs J kg! permettant de dépasser la CIN. Dés que la convection prefeadiéclenche, des poches
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FiG. 5.26 —Energie (ALE en J kg') et puissance (ALP en W) de soulévement fournies par la couche
limite d’'une part (bl) et par les courants de densité d'auyteet (wake) dans la simulation KE-TH-wake.

froides se créent, fournissant une énergie de soulévemntarte, jusqu’'a 80 J kg, qui prend alors

le relais pour maintenir la convection. La puissance deé&@uhent fournie par la couche limite au
moment du déclenchement est de I'ordre de 0.15 W .rha puissance fournie par la couche limite com-
mence alors a décroitre pendant que celle fournie par ldsgsdcoides se met a croitre, pour atteindre
0.25 W n72 vers 18h, au moment ou le thermique s’éteint. La puissanemi® par la poche froide
décroit alors progressivement jusqu’a minuit.

La convection se déclenche aux alentours de 12h30 et letspbfenus avec la simulation KE-TH-
wake sont identiques a ceux obtenus avec la simulation KE-Tétte heure-la. Les profils thermodyna-
miques obtenus avec les simulations KE-TH, KE-TH-wake ER& a 16h30 et 18h30 sont représentés
sur les fig. 5.27 et fig. 5.28.

L'impact des courants de densité sur la convection nuageeisg@rofonde est flagrante a 16h30. Alors
gue les poches froides influent relativement peu sur lectrstiques de la couche mélangée a cette
heure-l1a, I'eau liquide dans les thermiques de couchedidigparait déja. A 18h30, on voit que les cou-
rants de densité refroidissent et asséchent progressitdameouche limite, rapprochant les résultats de
ceux du CRM méme si les effets du thermique pendant la jouraé&ent pas totalement contre-balancés.
L'influence sur I'eau liquide et la couverture nuageuse aitlé. Les tendances montrent en effet que
les poches froides refroidissent les 1000 premiers métrexeord avec le CRM et permettent ensuite
un réchauffement plus fort de la troposphére, en augmelhiatensité convective. Sur la fig. 5.29, on
constate que, méme dans la simulation KE-TH-wake, le fluxa@gsmascendant saturé est toujours sous-
estimé par rapport au CRM, mais le flux net est en relativerhentaccord avec le CRM au-dessus de
8 km. Le flux de masse subsident est par contre toujours feriesous-estimé dans les basses couches.
L'effet obtenu sur le champ d’humidité est également compiarau CRM : assechement des trois pre-
miers kilométres et humidification de la haute troposphéice 5.29). Si I'effet des courants de densité
sur la convection profonde est positif, leur effet sur lavamtion peu profonde est a étudier plus en avant.
Dans la simulation KE-TH-wake, les nuages de couche lim#gadaissent dés 15h.

Pour finir, I'évolution temporelle des précipitations, deal précipitable, de la CAPE et de la CIN est
donnée sur la fig. 5.30. Les précipitations se déclencheathah, en accord avec le CRM et atteignent
16 mm j~' & 17h avant de diminuer progressivement jusqu’a 20h. L'eécipitable est par conséquent
plus en accord avec le CRM. L'intensité convective plusef@tpour conséquence une diminution de la
CAPE aprés 16h. Seule 'augmentation brutale de la CIN n@gburs pas en phase avec les résultats
du CRM. Pourtant, le caractére fortement stratifié de la lsedirnite, obtenu a la fois dans le CRM et
dans la simulation KE-TH-wake, est favorable a I'existedaee forte CIN. Si 'augmentation de la
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16h30 : Comparaison des simulations KE-TH et KE-TH-wake &€ RM Méso-NH sur le cas EU-
ROCS de convection profonde.
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FIG. 5.29 —Source de chaleur (Qen K j1), puits d’humidité (@ en K 1), flux de masse ascendant
saturé (en kg m? s7!) et flux de masse net (en kg tns~!) & 18h30 : Comparaison des simulations
KE-TH et KE-TH-wake avec le CRM Méso-NH sur le cas EUROCS dection profonde.

CIN n’est pas représentée dans la simulation KE-TH-wake, peut-étre di au fait que la CIN y est
calculée a partir des profils thermodynamiques de I'enviesnent de la poche froide, et non a partir des
profils moyens dans la maille, soit dans un environnemers lpflunogéne.

5.4 Bilan

Dans cette partie, nous avons essayé de comprendre leeuliffénécanismes et les différentes
conditions nécessaires au passage d'une situation com/@sbdérée a la convection profonde. Plu-
sieurs parametres semblent avoir un role important danédiedchement de la convection profonde : la
température et I'humidité de la couche limite, la tempémaet 'humidité de la troposphére libre, mais
aussi I'énergie cinétique des particules ascendantesguerla convection est déclenchée, des rétroac-
tions complexes entre la convection, les descentes piaips, la subsidence compensatoire, les poches
froides et la couche limite contrdlent I'évolution du syst&convectif.

Le modéle du thermique permet de représenter la phase doppement progressif de la convec-
tion, avec I'apparition de petits cumulus dont I'extensgtend peu a peu, humidifiant le sommet de la
couche limite. Ainsi, le déclenchement de la convectiorfqrde est repoussé jusqu’en début d’'apres-
midi, avec une apparition brutale de cumulonimbus atteigf@sommet de la troposphére. A partir de
14, les choses deviennent plus complexes. La convectidomie, par I'intermédiaire des descentes pré-
cipitantes, rétroagit sur les processus de couche limis. que la convection profonde s’intensifie, les
descentes précipitantes refroidissent la couche limitedgn assechant son sommet, le thermique faiblit
et les cumulus de couche limite disparaissent prématurerbampuissance de soulévement fournie par
le thermique doit rester suffisamment faible pour empéch@ohvection profonde de réchauffer trop
fortement le sommet de la couche limite. Cependant, le tiggieragit aussi sur la convection profonde.
En asséchant la couche d’alimentation de la convectionivean de condensation s’éléve et la CIN
augmente, diminuant la valeur du flux de masse a la base dgesw@’est la que la prise en compte
d’un nouvel élément du systeme convectif s’avére nécesskirformation de poches froides qui, engen-
drées par I'évaporation des précipitations dans les bassehes, s'étalent en surface et soulévent l'air,
perpétuant a leur tour 'ascendance. L'énergie de soulémeriournie par ces poches froides se révele
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FiG. 5.30 —Précipitations (en mmTj'), eau précipitable (en kg n¥), CAPE et CIN (en J kg') :
Comparaison des simulations KE-TH et KE-TH-wake avec le CRAdoMNH sur le cas EUROCS de
convection profonde.

dix fois plus forte que celle fournie par la couche limite @fpluissance de soulévement deux fois plus
forte. Cela permet a la convection de se maintenir plus Bmgs dans la journée et d’avoir un maxi-
mum d'intensité aux alentours de 17h. Ces poches froidestensifiant la convection, renforcent les
descentes précipitantes qui a leur tour affaiblissentdentique. Ainsi, dans la simulation avec poches
froides, les cumulus de couche limite disparaissent désPé&iit-Etre qu’un couplage entre le thermigue
et les poches froides permettrait de réduire cet effet.

Malgré les rétroactions complexes entre les différentsuastde la convection, I'activation du mo-
déle du thermique et de la paramétrisation des poches faideliore la représentation de I'évolution
des caractéristiques de I'atmosphére sur le cas EUROCS®needies résultats plus proches du CRM.
Cependant, il semblerait que la simulation CRM ne permedtede représenter toutes les échelles de
turbulence dans la couche limite, et I'utilisation d’unmalation LES pourrait s’avérer instructive. Les
différents processus en jeu sont représentés de facondalliste avec le modéle du thermique nuageux,
mais le couplage entre les paramétrisations doit encoecaprofondi, notamment le couplage entre
les poches froides, le thermique et la couche limite diffisecouche limite joue un réle de premiére
importance dans le déclenchement de la convection profdddes cette approche, nous avons choisi
de nous baser sur une comparaison entre la CIN et I'énergg®ulévement fournie par le thermique.
Mais d'autres facteurs interviennent peut-étre, commtt’'glus ou moins proche de la saturation en
sommet de couche limite. Par exemple, méme si la CIN est §épala convection profonde ne pourrait
se déclencher gu’aprés un seuil suffisant d’humidificatiois@mmet de la couche limite.

Un autre point particulier de I'approche réside en I'égomatile fermeture de la convection profonde.
Contrairement a une fermeture classique en CAPE, le flux desena la base des nuages dépend ici de
la puissance de soulévement fournie par les processugasmrgs. Mais la convection dépend aussi des
caractéristiques de la troposphére libre par l'intermiéelides rétroactions des descentes précipitantes
sur la convection. Ainsi, le couplage du modéle du thermigudu schéma de convection profonde
proposé permet de prendre en compte a la fois l'influence eEegsus de la couche sous-nuageuse et
de la couche nuageuse sur le développement de la convection.
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Chapitre 6

Application du modele du thermique a la
convection induite par les feux de biomasse

Les études menées dans les chapitres précédents ont pedéieloppement d’'un modéle représen-
tant les structures convectives de la couche limite. Nous sommes intéressés jusqu’a maintenant plus
particulierement aux améliorations apportées par ce negaglir le transport d’humidité et de chaleur
dans la couche limite. Mais les applications peuvent stiteau transport de polluants. Le transport des
gaz dans la couche limite est trés important puisqu’il cioiine a terme la répartition de ces gaz dans
I'atmosphere. Une source importante des30ur I'atmosphére provient des feux de biomasse tres actifs
au cours de la saison séche de chaque hémisphére. 4 ér@®reste-t-il confiné dans les basses couches
ou les panaches convectifs induits par les feux, associéda‘dyro-convection”, assurent-ils son trans-
port jusqu’a la moyenne voire la haute troposphére ? Si deagbes de fumée atteignant la troposphére
ont déja été observés aux hautes latitudes, au Canada ou @ngdendu Nord (Fromm et Servranckx,
2003; Jost et al., 2004), on relate plus rarement de telsqphénes dans les Tropiques, et alors exclu-
sivement en Amérique du Sud. Qu’en est-il des feux de bioeessAfrique ? Peu d’informations sont
disponibles sur les caractéristiques des feux dans cesi€gnais rien ne suggére que les feux percent
couramment le sommet de la couche limite. Pourtant des wiisars satellite récentes (Chédin et al.,
2005) suggerent qu'il existerait une différence forte emdr concentration en GQle la troposphére en
fin de journée et celle en début de journée au-dessus dességfiectées par les feux de biomasse. Il
est difficile d’expliquer ce signal autrement que par ungpanmt direct du C@dans la haute troposphére
avec des constantes de temps trés courtes. Motivés par savafions, nous nous sommes intéressés a
la représentation du transport du €€mis par les feux de biomasse dans les Tropiques en mod#iant |
modeéle du thermique pour qu'il représente la convectiowitedpar ces feux. Dans un premier temps,
les modifications apportées pour transformer le modéle dmtiyue nuageux en modéle dit du “pyro-
thermique” nuageux sont testées en dehors du GCM, sur deastastanés. Dans un second temps,
on active le modéle du pyro-thermique nuageux dans la verstiandard de LMDZ (c’est-a-dire une
version sans modéle du thermique nuageux pour représanteuthe limite, et avec le schéma d’Ema-
nuel (1991) pour représenter la convection profonde). Lelétedu pyro-thermique nuageux n'a pas
d’'impact sur les variables thermodynamiques de I'atmosghet n'est donc pas couplé avec le schéma
de convection profonde. Il permet seulement de représémteansport vertical associé aux colonnes
convectives engendrées par les feux de biomasse, en plieddedtion grande-échelle et du transport
par la convection profonde déja représentés dans LMDZ. Mfiastuerons plusieurs tests pour essayer
de répondre a la question suivante : lefjecté par les feux de biomasse dans les Tropiques atteint-
la haute troposphére ?

191



CHAPITRE 6. APPLICATION DU MODELE DU THERMIQUE A LA CONVECTI  ON
192 INDUITE PAR LES FEUX DE BIOMASSE

|. { - . iy b
Ty, Ir‘—"i A A November-December
S 4""1';_.— sl B Janusry-February
g {
s /B March-April

May-June
July-August

lg) September-October 9 (h)

FIG. 6.1 —Cartes de l'aire brilée par les feux de biomasse pour les enri®89-1990 (g) et 1990-1991
(h) déduites de I'analyse des données AVHRR (issu de Barbata¥999).

6.1 Feux de biomasse et émissions de @@ans les Tropiques

6.1.1 Saisonnalité et cycle diurne des feux de biomasse

Pour évaluer le C@rejeté par les feux de biomasse, plusieurs satellites wéseteur comporte-
ment. |l existe deux sortes de produits dérivés de I'obsiemvales feux de biomasse. La premiéere est
I'estimation du nombre de feux actifs, et la deuxieme estastienation de I'aire brQlée par ces feux.

Les premiéres cartes de I'évolution de I'aire brllée pafdées de biomasse en Afrique ont été publiées
par Barbosa et al. (1999) pour les années 1981-1983 et 18®Bh-LCes cartes ont été établies a partir
des observations réalisées a 5 km de résolution par le rétierAVHRR (Advanced Very High resolu-
tion Radiometer) par I'analyse des signaux obtenus danerfeathe spectral visible et infrarouge. Les
cartes d'aire brllée obtenues pour les années 1987 a 198festituées fig. 6.1. Si les incertitudes sur
I'estimation de I'aire brilée sont importantes, ces capsnettent de se faire une idée de la saisonnalité
des feux en Afrique tropicale. La saison des feux coincidec da saison séche de chaque hémisphére,
de novembre a avril dans I’hémisphére nord, et de mai a cetddns 'hémisphére sud. En Afrique du
Nord, les feux se déclenchent d’abord en octobre dans lesn€gub-sahariennes puis se décalent vers
I'ouest et le sud en décembre. En Afrique tropicale Sud das fle végétation se déplacent d’ouest en est
entre avril et octobre, avec un maximum en juin en Républ@gmocratigue du Congo. En novembre,
les feux continuent sur la cote est de I'Afrique puis cessendécembre. Les régions les plus touchées
sont des régions de savanne seche ou humide, parfois desgélgi forét dense en Afrique centrale.

Depuis, d'autres bases de données a I'échelle globale@dégeloppées, notamment a partir des ob-
servations faites par VIRS (Visible and InfraRed Scanndmr@ du satellite TRMM (Tropical Rainfall
Measuring Mission) (Giglio et Kendall, 2003), celles faitgar VAS (Visible infrared spin scan radio-
meter Atmospheric Sounder) a bord du satellite géostatioarGEOS-8 (Prins et al., 1998), ou encore
celles de ATSR-2 (Along Track Scanning Radiometer) a bordatallite ERS-2. Une base de données
a également été développée a partir des observations aitddODIS (Moderate Resolution Imaging
Spectroradiometer) a bord du satellite de la NASA Terratidai®t al., 2002). Si ces produits permettent
de restituer la saisonnalité des feux de végétation danbrégsques, ils permettent aussi d'évaluer le
cycle diurne de ces feux. Par exemple, la fig. 6.2 montre udce normalisée des feux en fonction
de I'heure locale sur une journée obtenue a partir d’'obsiervede TRMM en Afrique du Sud en juillet
2000 (Justice et al., 2002). Bien que préliminaires, cadtaits confirment le cycle diurne important des
feux comme il avait déja été évoqué par Prins et al. (199&¢ awn pic de feux observé vers 15h. La
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FiG. 6.2 —Distribution diurne des pixels actifs de feu en Afrique dad en juillet 2000. La ligne rouge est
une gaussienne se rapprochant des observations. Les gasdagatellite Terra le matin et I'aprés-midi
sont indiqués respectivement par les lignes vertes et slgssu de Justice et al., 2002).

distribution obtenue est proche d’une gausienne centréEssuavec une demi-largeur d’environ 2h. Ce
cycle diurne est confirmé par Giglio (2007) qui déterminentycle diurne des feux pour différentes
régions du globe a partir des observations de VIRS et de MODIS

Les émissions associées aux feux de biomasse sont génémaleafculées a partir de I'aire brilée,
de la densité de végétation et de I'efficacité de la comhusti@ire brilée est le parametre sur lequel
reposent le plus d'incertitudes, mais les cartographiebalés récentes de ce paramétre facilitent dé-
sormais I'estimation des émissions. Les moyennes sas@mides émissions de ¢®ur la période
1997-2002 sont présentées fig. 6.3. Van der Werf et al. (2pfBdngent cette période et estiment la
variabilité des émissions des feux de biomasse de 1997 a@08dhelle globale en s’aidant des ob-
servations d’aire briilée de MODIS. Les émissions moyenoesestimées a 2.5 Pg Cah dont 49%
en Afrique, 13% en Amérique du Sud, 11% en Asie équatori&gedans les régions boréales et 6% en
Australie. La variabilité interannuelle peut étre forteea parfois des différences de 1 Pg C entre deux
années. Ces résultats confirment que les feux de biomassarsosource importante d'aérosols et de
gaz a effet de serre, et sont un élément clé du cycle du cadtate I'évolution de la concentration de
CO, dans I'atmosphére.

6.1.2 Impact sur le contenu en CQ de I'atmosphére

La connaissance des puits et sources de carbone est disgmatier évaluer I'évolution du cycle
du carbone et de la concentration de £{dans I'atmosphére. Celle-ci est peu connue, surtout dans le
Tropigues, ol les mesures in-situ sont trop disséminéeidiGlet al. (2003) montrent gu'il est possible
de restituer la concentration de ¢@ans I'atmosphere a partir d’'observations faites par lasdrOVS
(Operational Vertical Sounder) du satellite nouvelle gatién TIROS-N (Television and InfraRed Ope-
rational Satellite-Next Generation) embarqué a bord dedlises météorologiques polaires de la NOAA
(National Oceanic and Atmospheric Administration) dedf38. La mission de ce satellite est de me-
surer la température et 'lhumidité atmosphérique a graatelle, mais Chédin et al. (2003) proposent
une méthode pour extraire de ces observations la condentet CQ de I'atmosphére. En effet, les
radiances mesurées par la sonde infrarouge HIRS-2 (Highutes Infrared Radiation Sounder) dé-
pendent de la température de I'atmosphére mais aussi, befadlement (Chédin et al., 2002), de la
concentration en CQet autres gaz a effet de serreg(MO, et CO). Les observations faites simultané-
ment par la sonde micro-ondes MSU (Microwave Sounding UWidipendent fortement de la température
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FiG. 6.3 —Moyennes saisonniéres (automne en haut a gauche, hiveng liwite, printemps en bas a
gauche et été en bas a droite) des émissions dedd@ nT2 mois™! sur la période 1997-2002 (issu de
Van der Werf et al., 2003).

sans dépendre de la concentration de CO2 et autres gaz deeffetre. Cela permet d’extraire la concen-
tration de CQ de l'analyse simultanée de ces deux signaux. Notons cependa la sensibilité de
mesure de HIRS-2 est maximale entre 500 et 200 hPa, et queteEncoen CQ des plus basses couches
de I'atmosphére est peu détecté.

Le satellite effectuant les observations est synchronisé k soleil, et observe les Tropiques deux
fois par jour, a 7h30 et 19h30 heure locale. Cela permet diétdes variations diurnes de la concen-
tration en CQ dans la haute troposphére, en calculant le signal NDD (paginitNDay Differences) ou
encore DTE (pour Daily Tropospheric Excess) défini par :

DTE = /Oha [Cco2(19h30) — Cco2(7h30)] fdp(z)dz (6.1)

ou fdp est la fonction de poids caractérisant la sensibilité destfument sur la verticale &t, la hauteur

de la colonne d’'atmosphére. A partir de mesures journaliarene résolution de 4°1° entre 30S et
30N, Chédin et al. (2005) restituent des moyennes mensutliesignal DTE entre juillet 1987 et juin
1991 a une résolution de 1615°. Chédin et al. (2007) affinent encore leur méthode esleésultats

et proposent des cartes mensuelles de DTE a une résolutiink8& Notons cependant que seules les
mesures pour lesquelles le ciel était clair aux deux heuegsadsage journalieres sont retenues. Ainsi
les situations nuageuses ne sont pas prises en compte sb#at€obtenus par saison sont présentés sur
la fig. 6.4. Le signal DTE atteint 2-3 ppm localement sur lestioents, dans des hémispheres différents
selon la saison. Si on compare ces cartes a la cartographifeabe de biomasse donnée au paragraphe
précedent, on s’apercoit que cet exces de @Gposphérique se retrouve, en fonction des saisons, au-
dessus des régions affectées par les feux de biomasse.

Chédin et al. (2007) s’attachent a démontrer plus préciaéfadien entre cet excés de G@ans la
moyenne et haute troposphére et les feux de biomasse. &hobal, le signal DTE est plus en phase avec
les émissions de CQlonnées par GLOBSCAR (European Space Agency’s monthlyaBRirnt Scar)
qui associe les émissions a I'aire brilée observée qu'aaesadonnées par ATSR (Along Track Scan-
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FiG. 6.4 -Moyenne saisonniére du signal DTE (différence entre 19h3B30 heure locale de la concen-
tration de CQ dans la moyenne tropospere dans les Tropiques intégréeasterticale) entre janvier
1987 et décembre 1991 a une résolution de%’(moyenne glissante dex1°) (issu de Chédin et al.,
2007).

ning Radiometer) qui associe les émissions au nombre deofeservés (Chédin et al., 2005). Cela vient
suggérer que I'exces de GQ@etrouvé dans la partie supérieure de la troposphére est’k&istence de
feux particulierement étendus plutot qu’'a un nombre imgurte feux plus petits. Chédin et al. (2007)
trouvent un lien quantitatif entre le signal DTE et les éioiss de CQ liées aux feux de biomasse. La
fig. 6.5 montre les émissions annuelles moyennes de rEliges aux feux de biomasse telles qu'elles
sont calculées par Van der Werf et al. (2006) entre 1997 e4 200fonction du signal DTE moyenné
entre 1987 et 1990 (multiplié par un facteur d’échelle dé)pour différentes régions du globe. Cette
figure montre qu'il existe une relation linéaire entre leds@ions de CQet le signal DTE sur une large
gamme de valeurs (de 5 & 25). Cela vient encore appuyertéexis d'un lien direct entre le signal DTE
observé et les feux de biomasse. Le fait que cette relati@oih@as vérifiée dans certaines régions peut
s’expliquer par une contamination du signal DTE par le présed’aérosols et par un échantillonnage
insuffisant dans les régions ou I'occurence de nuages egtefinée (Chédin et al., 2007).

Ces différents liens entre le signal DTE obtenu et les épnissile CQ provenant des feux de bio-
masse incitent Chédin et al. (2007) a soulever la théorigaste : I'excés de COobservé dans la
partie supérieure de la troposphére a 19h30 comparé a 7h0lesm Tropiques serait lié a la forma-
tion de colonnes convectives puissantes au-dessus deslédoiomasse qui permettraient le transport
des émissions de Gassociées vers la haute troposphére peu apres le pic deayanklieu en mi-
lieu d’apres-midi. Ce transport serait davantage assodiéefgues feux d'étendue importante qu'a un
nombre important de petits feux. Ce transport verticaldeple CQ en fin d’aprés-midi serait suivi
d’'une dispersion du CPpar advection horizontale pendant la nuit, faisant digprarée CO, avant le
passage suivant du satellite & 7h30.

Cette théorie est fondée sur trois hypothéses importantes :

- Hyp1 : des colonnes convectives induites par les feux peeemide transport du COémis vers la haute
troposphére dans les Tropiques, resultant en un excés de@ le soir et le matin pouvant atteindre
2 a3 ppm.
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FiG. 6.5 —Relation entre les émissions de £€@nnuelles (en g m?) données par Van der Werf et al.
(2006) moyennées entre 1997 et 2004 et la moyenne du sigfakebtfe 1987 et 1990 (en ppml6.6
pour différentes régions du globe (Af=Afrique, Am=Améeaai Aus=Australie, S=sud, N=nord, E=est
et O=ouest) (issu de Chédin et al., 2007).

- Hyp2 : ces colonnes convectives se forment au-dessus wekefeplus puissants et pas dans les régions
ol le nombre de petits feux est important.
- Hyp3 : ce CQ est dispersé pendant le nuit par I'advection grande-ézhell

La hauteur atteinte par la colonne convective engendréeaupdeu de biomasse et dans laquelle
sont transportées les émissions associées sera appeléertthinjection. L'hypl est I'hypothése la plus
forte, d’autant plus gu’aucune observation directe de feeixapporte des hauteurs d’injection de 9 km
en Afrique tropicale. Nous allons essayer de mettre en plasesimulations pour répondre a la question
suivante : une telle hauteur d’injection dans les Tropigestselle raisonnable ?

L'hyp2 ne peut pas vraiment étre vérifiée, mais elle constitn élément important pour vérifier la pos-
sible génération de colonnes convectives au-dessus deddes les Tropiques, dont les caractéristiques
vont étre présentées dans le paragraphe suivant.

Il n’existe également aucune observation capable de vdlfdg3. Cependant, méme si le G@étecté

a 19h30 n’était pas dispersé pendant la nuit mais était enmésent a 7h30 le lendemain, I'injection de
CO, pendant la journée permettrait de retrouver un excés dedCT®h30. La dispersion par advection
horizontale n'apparait donc pas un processus fondameseaille I'analyse directe de la concentration
en CQ a 19h30 et 7h30 permettrait de dire si le £&accumule en altitude ou non. Cependant, quel
que soit le processus, le G@st forcément dispersé en haute altitude. La question estvaé pourquoi
cette advection n’induit pas le méme cycle diurne dans tBautgions du globe.

Dans cette étude nous allons donc nous intéresser aux @aneahvectifs induits par les feux dans
les Tropiques. La question est de savoir si, étant donnéewialitions météorologiques et les caractéris-
tiques des feux dans ces régions, de tels panaches peuskgrnent atteindre la haute troposphere. Pour
cela, nous avons besoin de définir I'ordre de grandeur destaistiques des feux dans les Tropiques.
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6.1.3 Caractéristiques des feux

Les émissions associées aux feux de biomasse ainsi quetkuhaulaquelle ces émissions sont
injectées dans I'atmosphére dépendent de plusieurs faatatactéristiques du feu étudié. Nous allons
décrire ici ces caractéristiques a l'aide de feux bien damigs : un feu de forét canadien (le feu Chi-
sholm du 28 mai 2001) et un feu de savanne en Afrique du Sudgudvdans la parc national Kruger le
24 septembre 1992 lors de la campagne SAFARI. Les cardirjégs des feux dans les régions qui nous
intéressent sont moins bien connues. Nous allons essayes @stimer a partir d’'informations prises
dans différents articles au sujet de la saison séche 198%rgjuétropicale Sud (mai a septembre).

Le type de végétation

La quantité de combustible disponible dépend du type detatigé. Les feux boréaux ont souvent
lieu dans des foréts denses, alors qu’en Afrique du Sudyknsa a une densité de 1 & 30° kg ha .
En Afrique tropicale Sud, la végétation est essentielldngenstituée de savannes séches ou humides,
dont la densité varie de 3 a710° kg ha!. Les émissions vont dépendre aussi de I'efficacité de la
combustion, a savoir quelle guantité de végétation disperirile effectivement. Dans le cas du feu de
forét Chisholm, la quantité de combustible consommée é&ait6000 kg ha' et dans le cas du feu de
savanne Kruger, elle était de 3786 kg haPendant la saison séche 1989, I'aire totale brilée en udriq
tropicale Sud fut de 1 541 000 Kmet la biomasse brilée correspondante de 456 Tg (Barboda et a
1999). Cela fait une densité moyenne de biomasse brléeafekgpha!.

L'aire brllée

Comme le démontre I'exploitation des observations staelik nombre et la taille des feux sont des
éléments essentiels de I'étude des feux de biomasse. bidilée notamment va permettre de déduire
l'intensité du feu considéré. Par exemple, le feu Chishali€anada s’est déclenché le 23 mai et a brdlé
jusqu’au 29 mai, dévastant une surface de 100 000 ha. L'gité par le feu Kruger en quelques heures
a été de 2333 ha. En Afrique tropicale Sud, le nombre de feujopaentre mai et septembre 1989 est
estimé a 5085 par Justice et al. (1996). Korontzi et al. (R@88ment que 12% de I'aire brllée pendant
la saison séche 1989 en Afrique tropicale sud I'a été dangdgsns semi-arides. lls constatent que :

- 43% de ces feux ont une taille comprise entre 0 et %.Kha constituent 2% de l'aire brilée.

- 42% de ces feux ont une taille comprise entre 1 et 18.kiw constituent 13% de l'aire brilée.

- 12% de ces feux ont une taille comprise entre 10 et 100 Ksiconstituent 25% de I'aire brilée.

- 2% de ces feux ont une taille comprise entre 100 et 1000 Ksconstituent 27% de I'aire brilée.

- 1% de ces feux ont une taille supérieure & 1006.Kia constituent 33% de l'aire brilée.

Cela signifie que 60% de l'aire brllée I'a été par 3% des fewuxcdont la taille est supérieure a
100 kn?). Ainsi, pendant la saison séche de 1989, en région sede-ari

- 184 920 kni ont été brilés (12% de l'aire totale).

- 110 952 knd sont brilés par des feux d’une taille supérieure a 108 (60% de I'aire briilée).

- environ 740 knd sont brilés par jour (150 jours entre mai et septembre).

Pour aller plus loin, on est obligé de faire certaines hyps#is. Si on considére par exemple qu'on
observe 2 ou 3 feux de taille supérieure a 10C kgar jour en région semi-aride, alors les feux respon-
sables de 60% de I'aire brilée ont une taille de I'ordre del36@.

La vitesse de propagation

La vitesse de propagation du feu est proportionnelle a ltchiade la végétation et au vent moyen a
2 m, et inversement proportionnelle a la teneur en eau du gstibike. Pour le feu Chiholm, cette vitesse
est évaluée a 1.5 nT$; dans le cas du feu Kruger, elle est de 1.62Th. £ar manque d’observations,
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il est difficile d’estimer la vitesse de propagation de grgxf étendus de savanne en Afrique Tropicale
Sud, qui peut potentiellement étre plus élevée que la @telsservée au cours du feu Kruger. On suppose
dans un premier temps que la savanne en Afrique tropical@$led propriétés similaires a la savanne en
Afrique du Sud, avec une teneur en eau plus élevée, et onseippar la suite une vitesse de propagation
de l'ordre de 1.5 ms!.

Puissance du feu et énergie convective

L'énergie fournie par la combustion est définie par :
E=Cuw (6.2)

ol C est la chaleur de combustion (de l'ordre de 17 781 kJ kgt w est la quantité de combustible
consommé (en kg n?). E s’exprime en J m?.

La puissance du front du feu | (en kWTh correspond a la quantité d’énergie dégagée le long du front
de flamme, et est donnée par (Lavoué et al., 2000) :

I =Cuwr (6.3)

ou r est la vitesse de propagation du front (enrh)sLa connaissance de la profondeur du fropermet
de déduire le flux de chaleur dégagé par le feu (en kW)mF=I/p.

Ainsi, dans le cas du feu Chisholm, l'intensité du front du ést de 1=202 703 kW m'. Avec un front
de 300 m de profondeur (Trentmann et al., 2006), on obtierftuxde chaleur F=675 kW m?. Dans

le cas du feu Kruger, on obtient 1=10 906 kW tet F=15.6 kW n12 avec une profondeur de front de
700 m (Stocks et al., 1996). En Afrique tropicale Sud, onesfitune puissance de front de I'ordre de
I=7 894 kW n1!. Suivant la profondeur du front, cela équivaut a une énefgikordre de F=78 kW m?
pour un front de 100 m de profondeur, ou encore de I'ordre dg9FW M2 pour un front de 500 m.

La part de I'énergie dégagée par le feu effectivement dif®mour la convection est incertaine.
Une partie de cette énergie est perdue par I'intermédiangrdcessus radiatifs. Trentmann et al. (2006),
dans une étude numérique du feu Chisholm avec un modele tésotation, relatent des pertes allant de
0 a 50%.

La hauteur d’injection

La hauteur d’injection de la colonne convective issue dujdeie un role déterminant dans I'évolu-
tion de la concentration des gaz émis dans I'atmosphéregae£mis dans la haute troposphére sont
transportés plus loin que ceux émis dans la couche limiiks, @ht un temps de résidence plus long. Plu-
sieurs panaches issus de feux ont été observés dans laropoatsphere, voire dans la basse stratosphére
dans les régions boréales. Par exemple, le feu canadiehdalhigtudié ici a injecté des gaz jusqu’a plus
de 12 km, traversant la tropopause. Si des pyro-nuages aldrégnt été observés au-dessus du bassin
amazonien en Amérique du Sud, aucune étude ne relate uréebpteéne en Afrique, ou il est souvent
suggéré que les injections des feux de biomasse restenhéesfdans la couche limite. Par exemple,
la hauteur mesurée du feu Kruger en Afrique du Sud est de 220@Gbonne et al. (2007) ont déduit
la hauteur d'injection des feux de biomasse a I'aide d'urayese combinée des observations MODIS
et CALIPSO (Cloud Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder 8is@eObservations) pendant les mois de
juillet et aolt 2006. En comparant la présence d'aérosals Evhauteur de la couche limite calculée par
ECMWEF sur plusieurs régions du globe, ils déduisent que agsande majorité des cas, les émissions
issues des feux de biomasse restent confinées dans la conitbeCela est particulierement vérifié en
Afrique du Sud ou le temps souvent clair a permis un échantije important (130 cas). Les mesures
utilisées sont des mesures de nuit, alors que le pic des fliex 2ers 15h, les mesures de jour étant plus
bruitées. Mais Labonne et al. (2007) tirent les mémes csiwis avec des analyses de jour. Cependant,
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leur étude ne permet pas d’identifier d’émissions directérmgectées par les feux dans la haute tropo-
sphére, ni dans les régions tropicales, ni dans les régiortales. Si ces résultats vont a I'encontre de
I'hypothése selon laquelle les injections pourraientimdbe la haute troposphére en Afrique tropicale
Sud, des incertitudes subsistent, et cette question niigiie approfondie.

Il n'existe pas de moyen simple de calculer la hauteur ditipm des émissions. A partir de 4 cas
de feux documentés différents (Canada, Sibérie et Afriquutl), Lavoué et al. (2000) proposent une
relation linéaire entre la hauteur d'injection et la puissadu front du feu :

H,=0231 (6.4)

avec | en kW n1!. Si cette relation donne une hauteur d’injection autours802m pour le feu Kruger
et autour de 1800 m pour les feux d’Afrique tropicale Suck dibnne une hauteur d’injection de 46 km
pour le feu Chisholm. Il n'est vraissemblablement pas bssle définir la hauteur d’injection & partir
de la puissance du front seule. D'autres facteurs vont avoible a jouer, comme la teneur en eau de
I'atmosphere, la force de l'inversion en sommet de couahnédi, ou encore I'aire instantanée bralée par
le feu.

Rappel des caractéristiques des feux étudiés

Nous rappelons pour finir dans le Tab. 6.1 les caractéristigies trois types de feux étudiés : le feu
de forét canadien Chisholm, le feu de savanne dans le parmeh#truger en Afrique du sud, et un feu
potentiel en Afrique tropicale Sud d'aprés les observatida la saison séche 1989.

feu Chisholm feu Kruger feu Afr. trop. sud
densité de végétation 76000 kg ha' 3786 kg ha' 2960 kg ha'
aire 1000 knt en 6 jours| 23.3 knt en qgs heure$ 300 kn? sur 24 heures
vitesse 1.5ms! 1.62ms! 1.5ms!
énergie dégagée 135135 kJ m? 6794 kJ nT? 5264 kJ n?
puissance du front| 202703 kW nt! 10906 kW nt! 7894 kW nt!
profondeur du front 300 m 700 m 100a500 m
flux de chaleur 675 kW nt2 15.6 kW n1? de 39 4 78 kW m?
hauteur d’injection 14 km 2.2 km ?

TAB. 6.1 —Récapitulatif des caractéristiques des feux étudiés : lelésiorét canadien Chisholm, le feu
de savanne dans le parc naturel Kruger en Afrique du sud, éeupotentiel en Afrique tropicale Sud
d’'aprés les observations de la saison séche 1989.

6.2 Modélisation des panaches convectifs induits par lesur

Nous avons vu que la hauteur atteinte par les panaches eagqrat les feux de biomasse est com-
plexe a évaluer. Elle va dépendre a la fois des conditiongéondibgiques (température, humidité, vents)
et du flux de chaleur libéré par le feu. De nombreuses étudasorent I'observation de panaches
convectifs atteignant la stratosphére au-dessus de reeffiaux boréaux. En Amérique du nord ou en
Russie, l'inversion en sommet de couche limite est moingyoed que dans les Tropiques et les feux
sont souvent des feux de forét denses qui libérent un forgdéushaleur. La tropopause a ces latitudes est
située autour de 12 km et il arrive que les émissions assoaifefeux passent dans la stratosphére. Dans
les Tropiques, et particulierement en Afrique, les condii météorologiques sont différentes, avec une
inversion beaucoup plus marquée en sommet de couche limiteune atmosphére potentiellement plus
humide. La végétation prépondérante est de type savannes mense que les foréts, et la tropopause
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se situe a ces latitudes autour de 18 km. Ainsi, la pluparbbesrvations disponibles décrivent des pa-
naches de fumée au-dessus des feux qui ne dépassent pasrletaaria couche limite situé entre 2 et
3 km. Or, pour expliguer le signal DTE décrit plus haut, nouss vu que le C@devait étre transporté
dans la haute troposphére, soit au-dela de 9 km. De plugdtion des émissions de gaz issus des feux
se fait en surface dans la plupart des modéles de chimispwat) ce qui n'est pas suffisamment réaliste.
Les questions soulevées sont donc de deux ordres : exisia-tnoyen de représenter dans les modéles
atmosphériques basse résolution le transport sous-rpaillkes panaches convectifs induits par les feux
de biomasse ? Si oui, quelle hauteur ces panaches pewaittieihdre dans les Tropiques ?

6.2.1 Un modéle haute résolution de type LES : le modéele ATHAM

Comme pour les nuages, les modeéles haute résolution de &Becanstituent un outil permettant
de mieux comprendre les processus mis en jeu dans les paramhectifs issus des feux de biomasse.
La résolution de ces modeéles est telle qu’elle ne permet gusnduler I'évolution d’un feu particulier
sur quelques kmpendant quelques heures. Mais cela est suffisant pour étesifacteurs clés de cette
évolution. Le modéle ATHAM (pour Active Tracer High resatr Atmospheric Model), initialement
développé pour représenter le transport des émissionsi@ssaux éruptions volcaniques (Graf et al.,
1999), est aussi utilisé pour simuler les panaches cofivemirdessus des feux de biomasse. Il s’agit
d’'un modéle 3D non-hydrostatique composé de différentsutesdraitant la dynamique, la turbulence,
le transport de traceurs, la microphysique des nuages qirgsies effets radiatifs (Oberhuber et al.,
1998; Herzog et al., 1998). Le modele est initialisé par égactéristiques de I'environnement et des flux
de chaleur et de gaz déduits des caractéristiques du feié étusmis dans la premiére couche de modéle.

Aprés avoir montré par la simulation d'un feu de biomasse tkmémissions ne dépassaient pas la
hauteur de la couche limite, que le modéle ATHAM était adagtéreprésentation des feux (Trentmann
et al., 2002), Trentmann et al. (2006) s’attaquent au fes!@ihin, dont les émissions ont été observées
jusque dans la stratosphére, a plus de 12 km. La résolutiliséatest de 110 m85 mx 100 m sur un
domaine de dimension 84 ka5 kmx26 km. Le pas de temps est de 1 a 3 s pour une simulation de
40 min. Cette simulation permet d’en savoir plus sur lesatérestiques du panache généré. Une coupe
2D dans le plan (x,z) de la vitesse verticale, I'excés de &atpre et la concentration d’aérosol dans le
panache aprés 40 min de simulation est donnée fig. 6.6. Oawmaies figures que le modéle est capable
de simuler la hauteur d’'injection de 12 km observée. On weipllis que la vitesse verticale est maxi-
male dans les basses couches ou elle atteint 40'pptutot que dans les nuages comme il est observé
dans la convection atmosphérique nuageuse. Cela est diitdlufode chaleur en surface. L'excés de
température dans le panache est de I'ordre de 40 K en suiffatest plus que de 20 K a 1000 m et de
8 K a 3 km. Les aérosols sont injectés entre 7 et 12 km ou ilsteamgportés loin de la localisation du
feu en surface.

Luderer et al. (2006) effectuent des tests sur la sengilulis caractéristiques du panache a plusieurs
facteurs : la puissance convective du feu, les émissionspiewr d’eau par combustion de la végétation,
la concentration de noyaux de condensation, ainsi que legittms météorologiques. lls effectuent
ainsi plusieurs simulations. La simulation de référencéaeméme que celle définie par Trentmann et al.
(2006), dans laquelle il est supposé que 100% de I'énergjagiie par le feu est convertie en énergie
convective, que 5% des aérosols émis deviennent des nogacondensation et que 0.9 kg de®lest
dégagé par le feu par kg de combustible brdlé. Dans la simonl&H50, seulement 50% de I'énergie
dégagée par le feu est convertie en énergie convectivenstidaimulation SH25 25%. Dans la simula-
tion noH20, la combustion ne dégage pas d’eau dans le pariaahse la simulation IoCCN, les aérosols
émis ne deviennent pas des noyaux de condensation. L'i@esla 100 g m—3 de la concentration
en aérosols aprés 40 min de simulation du feu Chisholm paroéete ATHAM pour ces différentes
simulations est présentée fig. 6.7. Cette étude permet deeneetavant les parametres clés de I'évolu-



6.2. MODELISATION DES PANACHES CONVECTIFS INDUITS PAR LES F EUX 201

2000 -

¥ ~&0 —A0 - =] bl
Hatenoe meong X {km) Diztamce alorg X (km)

FiG. 6.6 —Coupe 2D de la vitesse verticale (couleurs a gauche) et déegedls de température par
rapport a I'environnement (couleurs a droite) ainsi que decbncentration en aérosols (contours) du
panache convectif formé au-dessus du feu Chisholm aprésm@ensimulation par le modele ATHAM
(issu de Trentmann et al., 2006).

tion du panache convectif. Ainsi, c’est le flux de chaleuratggqui a le plus fort impact sur la hauteur
d’injection, qui est de 12.2 km dans la simulation de réféegre 10.7 km dans la simulations SH50 et
de 9.5 km dans la simulation SH25, ce qui fait que c’est umitpre dans la simulation de référence que
les émissions du feu se retrouvent dans la stratosphéra.p@at s'avérer problématique car le taux de
conversion en énergie convective est mal connu. Les efédtsptésence de noyaux de condensation sont
en comparaison plus faibles. Luderer et al. (2006) montterilus que les conditions météorologiques
ont également un effet majeur sur la dynamique de la pyreaaiion. Dans le cas du feu Chisholm, la
hauteur de 12 km est atteinte par le panache apres le passadeodt froid sur le lieu du feu. De plus,
I'humidité de la moyenne troposphére va modifier les caretigues du panache par l'intermédiaire du
processus d’entrainement. Les effets de la vapeur d’eaagééglors de la combustion sont moindres.
Au-dessus de 4 km, cette eau ne constitue que 10% du conterauatisponible dans le panache, qui
provient alors en grosse partie de I'environnement.

Trentmann et al. (2006) et Luderer et al. (2006) ont montrd §tait possible de représenter les
caractéristigues de ces panaches a I'aide du modéle ATHANEAL serait donc d'utiliser le modéle
ATHAM sur un cas de feu en Afrique et de simuler I'évolution panache associé dans différentes
conditions pour voir si certaines sont propices a la fororatile panaches pouvant atteindre 10 km.
En attendant, le développement d'une paramétrisation ggriaconvection dans les modéles basse
résolution est un autre moyen de vérifier cette hypothése.

6.2.2 Une paramétrisation des panaches issus des feux derbasse

Une premiére tentative pour représenter le transport smile di aux panaches convectifs issus
des feux de biomasse dans un modéle de transport atmosphér@gse résolution a été proposé par
Freitas et al. (2006b) alors méme que nous adaptions le mddéethermique a la représentation de ces
panaches. Leur méthode consiste a inclure un modéle 1D Hagse colonne du modéle atmosphérique
3D CATT-BRAMS. BRAMS est un modéle atmosphérique régiormil-hydrostatique incluant des pa-
ramétrisations de la convection peu profonde et profondempaapproche en flux de masse. Il est équipé
d’un schéma multi-grilles qui permet de résoudre les équatsimultanément sur des grilles interactives
a résolutions spatiales différentes. CATT est un modéleatesport eulérien couplé a BRAMS qui per-
met de représenter le transport des especes émises pamtedefdiomasse par différents processus :
diffusion de couche limite, convection peu profonde et pnolie. L'étude de Freitas et al. (2005) utilisant
ce modele pour simuler le transport des émissions liées ewx de biomasse en Amérique du Sud a
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FIG. 6.7 —Iso-surface & 10Q. g m—2 de la concentration en aérosols aprés 40 min de simulatiofedu
Chisholm par le modele ATHAM pour différents tests de s#itsibSimulation de référence (a), SH50
(b), SH25 (c), noH20 (d), IoCCN (e) (voir le texte pour lesaidlétdes simulations) (issu de Luderer
et al., 2006).

montré les améliorations apportées par l'introduction @emétrisations de la convection peu profonde
et profonde sur le transport de CO. Freitas et al. (2006b) worcran plus loin en introduisant en plus
une paramétrisation des panaches convectifs induits pdelx. Ainsi, le modéle 3D fournit les condi-
tions météorologiques au modéle 1D qui calcule, a partir alenées sur le type et la taille des feux
dans la maille, une hauteur d’'injection minimale et une @aud’injection maximale. Ces deux hauteurs
sont ensuite transmises au modeéle 3D qui injecte les émissie gaz uniformément entre la hauteur
minimale et la hauteur maximale, et qui se charge de lesgoates et les advecter. Les feux n'ont pas
d’'impact direct sur les variables dynamiques et thermodygaes grande-échelle. La taille des mailles
horizontales du modéle 3D est typiquement comprise entret 300 km avec une résolution verticale
de 20 4 100 m et un pas de temps de 5 s. Le CRM est utilisé en 1Maumaille de plusieurs dizaines
de kilomeétres. Les processus convectifs liés aux feux nedmmc pas explicitement résolus mais sont
paramétrisés.

La paramétrisation de la convection utilisée est celle ibfypge par Latham (1994). Les équations
d’évolution comportent une équation pour la températuguatre équations pour les différentes phases
de I'eau (eau vapeur, eau nuageuse, pluie et glace), aihsig@quation pour la vitesse verticale. Le
taux d’entrainement d’'air de I'environnement dans le paeawonvectif est défini par :

e= %fw (6.5)
oua = 0.1, w est la vitesse verticale dans le panache et R le rayon dachan
L'équation de la vitesse verticale inclut les effets desdsrde pression comme dans Simpson et Wiggert
(1969). La diffusion de moment et de chaleur est égalemese @n compte, ainsi que les processus
microphysiques.

Le modéle est initialisé par une source virtuelle de flotighidue aux feux sous la surface du modeéle.
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Les équations proposées par Freitas et al. (2006b) poumuétr les caractéristiques du feu a la base
du panache sont brievement présentées ici. Le flux de flbtéab}, est défini a partir du flux de chaleur
F par:

i

F
’ Cppe

i FR? (6.6)

ou R, est la constante des gaz parfajtsest la pression de I'air en surface. Le flux de chaleur coifvect
F et le rayon du panache R sont calculés de la fagcon suivaates Ehaque maille, les feux sont triés en
trois catégories (forét, savanne et herbe) en comparamsidign des feux avec une carte de végétation.
Pour chaque catégorie, un flux de chaleur minimal et un fluxhdéear maximal est défini a partir des
caractéristiques du combustible (Freitas et al., 2006apdacteur de 0.55 est retenu pour convertir le
flux de chaleur en énergie convective. Le rayon du panaclikdsit de la taille moyenne instantanée des
feux de chaque catégorie estimée par WF-ABBA (Wild-Fire dhaiited Biomass Burning Algorithm).
Une fois ce flux connu, Freitas et al. (2006b) expriment lassge verticalev, et I'excés de température
T, associées en surface par :

5 ,0.90F,
wo = @(T) /3 (6.7)
et
Ty = figﬂ (6.8)
Pe,0
avec
Apo _ 5 Fp " (6.9)

peo 6o g (0.9aFp, )3

ol z, = (5/6)a~! R est la hauteur virtuelle de la couche réchaufféa g la différence de densité entre

I'air du panache et I'environnement pres de la surface. Nottans ces équations la dépendanc@ééﬁ

dewy et celle enFQQU/3 deTy.

Un excés d’eau vapeur en surface est également pris en cemptesidérant un facteur d’émission de
0.5 kg HO kg~! de carburant sec. La hauteur finale d’injection correspotal auteur a laquelle la
vitesse verticale devient inférieure a 1 m's

Freitas et al. (2006b) appliquent ce modéle a une situagiache’ du bassin amazonien pour laquelle
une forte inversion est observée a 18h vers 800 hPa surmdigtigesec, et & une situation ’humide’
observée au méme endroit, pour laquelle une inversionivetaent faible vers 870 hPa est surmontée
d’air plus humide. La hauteur d’injection obtenue dans cleacps pour différentes valeurs de I'aire braQ-
Iée et de l'intensité des feux est présentée fig 6.8. Danssles@g la hauteur d'injection varie de 2 a
7.5 km. Dans le cas humide, elle varie de 1.3 a 10 km. Dans lesaies, la hauteur d’injection est plus
sensible a la surface brllée qu'a l'intensité du feu. Leudétmet en avant I'importance primordiale
des pyroclouds, qui, siils se forment au-dessus des feak,us® source de flottabilité et contribuent a
augmenter la hauteur d'injection.

D’autres tests effectués par Freitas et al. (2006b) etd&eit al. (2006a) pendant la saison séche de
2002 en Amérique et en Afrique du sud donnent des panactegretht 10 km en Amérique et 7 km
en Afrique (fig. 6.9). lls montrent également que la représ@n du transport de CO la plus proche des
observations est obtenue en prenant a la fois en comptenkptet par la convection peu profonde, la
convection profonde ainsi que la pyro-convection, celthiite par les feux.

Ainsi, les premiéres simulations prenant en compte les gr@saconvectifs formés au-dessus des
feux de biomasse pour estimer la hauteur d’'injection dessoris suggérent que ces hauteurs peuvent
dépasser celle de la couche limite dans les Tropiquesgatdtt 10 km en Amérique et 7 km en Afrique.
Il'y a une contradiction entre les hauteurs d’'injection dises, notamment en Afrique, et les observations
ne rapportant que des feux confinés dans la couche limiteadsnggions..
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FiG. 6.8 —Hauteur d’'injection atteinte par les panaches issus dex feur différentes tailles (de 0.1

a 200 ha) et différents flux de chaleur (de 1 & 160 kWPnpour une situation 'séche’ (& gauche) et
une situation 'humide’ (a droite). Une échelle logarithmégest utilisée pour I'axe horizontale (issu de
Freitas et al., 2006b).

Plume rise model for biomass burning
CO source emission for 1800Z02SEP2002 ot Lat 5.45

10000
9000 =14
8000 | =15
-16
7000 1 | i
= 6000 im! 18
£, 5000 I -18
g
= 40001 I —20
-21
3000
1 -22
2000
~50
1000 1
1 kg, kg, day
0 A B moams o 2 =T T log scale
B0W BOW 40w 20W 0 20E 40E
South America Africa

FIG. 6.9 —Exemple de coupe verticale d’émission de CO a 18h le 2 seme20b2 a 5.4°S. L'intervalle
en longitude inclut les continents sud-Américain et suitaih (issu de Freitas et al., 2006b).
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FiG. 6.10 —Représentation schématique de la couche d’alimentatioradaghe convectif généré par le
feu : la diffusion turbulente domine dans une couche minépalsseur h au sommet de laquelle la vitesse
verticale dans le panache est nulle. Le transport conveetimet ensuite de déterminer la température
et la vitesse vericale dans le panache a la hauteur H.

6.2.3 Représentation de ces panaches a 'aide du modéle detmique

De facon analogue a I'étude de Freitas et al. (2006b), noaptans le modéle du thermique dé-
veloppé pour la couche limite nuageuse a la représentagsncdlonnes convectives issues des feux
de biomasse. Pour cela, il faut trouver un moyen d'initalie modéle du thermique a I'aide des ca-
ractéristiques des feux considérés. Nous allons évaldkidele masse alimentant le thermique dans la
premiere couche du modéle a partir de la connaissance dudlclxaleur disponible pour la convection F
(enJnT2 s71) et de la surface du front de feu S (eR)rPour cela, on considére la situation schématisée
sur la fig. 6.10.

Dans une couche de hauteur h prés de la surface, la diffugibnlénte générée par les flammes
contrdle la dynamique du feu. Dans cette couche, ona:

K(es - Hh)

h
Ainsi, a partir du flux de chaleur en surface et de la tempéeggtotentielle a la hauteur h, il est possible
d’estimer la température de surface du feua condition de définir de facon adéquate le coefficient de
diffusion K. On peut penser définir par exemple ce coefficgat KX = [|w’| ou | est la longueur de
mélange. En h, on suppose que la vitesse verticale est AuHdessus de h, le transport convectif prend
le relais sur la diffusion turbulente. L'alimentation desllgles convectives a lieu dans une couche de
hauteur H. Pour déterminer I'excés de température a la bapardache%) ainsi que la vitesse verticale
dans le panache, on dispose des équations de conservateonhddeur et du moment vertical :

pw'e = (6.10)

F = pCpuw'6, (6.11)
et ,
ofw oA

W = gOZpH—ve (612)

ou f est le flux de masse définie pa= apw etf,. est la température potentielle virtuelle dans I'envi-
ronnement.
Pour résoudre ce systeme, on doit faire des hypothéses somjgortement du feu. On suppose que la
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surface horizontale du feu est constante sur la haufe{@quivaut a la fraction couverte=cste). L'exces

de flottabilité important dans le panache va avoir pour cgusice une accélération forte des particules,
associée a un rétrécissement du panache. Pour conserveunfaee constante, une forte convergence
d’air dans le panache est nécessaire. C’est d'ailleure éette alimentation prés de la surface qui va
contréler la rapide décroissance @sur la verticale. Ainsi, on se retrouve dans une situatiamilaire

a celle décrite dans le chapitre 3 pour déterminer le taurttimement dans le panache. Comme au
paragraphe 3.3.1, I'éq. 6.12 devient :

ow? 6,
—=g— 6.13
0z gHUe ( )
En utilisant I'éq. 6.11, on obtient :
ow? F
= 6.14
0z ngpwﬂve ( )
soit encore st
2 ow gF
—— = 6.15
3 0z pCpbue ( )
dont on déduit la vitesse wen H :
3gFH 13
H) = wn — / 6.16
w(H) = wo = (5 ) (6.16)
ol on suppose qui,. est homogéne sur la hauteur H.
On peut en déduire I'excés de tempérahﬂ(y@lﬂ aufeuenH:
, F
0y = 6.17
0 pcpw ( )
soit :
’ (%)291}8
0y = (-E—)/3 6.18

On retrouve la dépendence dg a F''/3 et celle ded, & F?/® proposée par Freitas et al. (2006b). La
détermination des constantes n’est pas explicitée daitaéet al. (2006b) et il n’est pas possible a ce
stade de vraiment comparer nos hypothéses aux leurs. Maiédeltats semblent cohérents.

Pour calculer le flux de masse dans la premiere couche du mamtél I'alimentation de la colonne
convective (qui se réduit ici a la premiére couche du modé&e)peut aussi relier I'intensité du feu au
flux de massed associé dans la maille de surfagg par :

5—5 = AC,0, (6.19)

m

ou le rapportS/S,, correspond a la fraction couverte par le panache ascendant. On a donc :

_ Fa

- Gt
Pour compléter la description des feux que I'on considémajédinit les caractéristiques horizontales

d’'un feu d'apres la fig. 6.11. Le front du feu, de largeur L epdefondeur p, se propage a la vitesse r (on

suppose que l'avant et I'arriere du front se propagent a lmengitesse). Dans un premier temps, nous

supposerons cette vitesse de propagation constante audiotemps. La surface brilée instantanée est

doncS = Lp et la surface br(lée totale €sf,, = LrT ou T est la durée du feu.

On peut alors relier le flux de chaleur dégagée par le front Féeergie surfacique fournie par la

A (6.20)
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FiG. 6.11 —Schématisation de la propagation d’'un feu.

combustion E par :
SFT = Sy E (6.21)

Ainsi :
F = 2totEj _ Q

= ot~ 6.22
ST~ (6.22)

qui est la relation utilisée au paragraphe 1.3.4 pour catdalflux de chaleur dégagé par les feux.

De fagon similaire, on peut calculer le flux d’humidité dé§agar le feu, en supposant comme dans
Trentmann et al. (2006) et Freitas et al. (2006b) que le fgage 0.5 kg de kD par kg de combustible
brGlé. On néglige I'évaporation en eau du combustible, bjem celle-ci puisse étre du méme ordre de
grandeur que I'eau dégagée par la combustion. Cela nousspiendéja de voir si la prise en compte
d’'un dégagement d’eau au niveau du feu a un impact sur lestéastiques du panache. Ainsi, a partir
de la quantité de combustible brdlé, la vitesse de propamgati la profondeur du front, on détermine le
flux de vapeur d’eau par frde feu :

F, = 0.5wr (6.23)
p
dont on déduit I'excés de vapeur d’eau a la hauteur H par :
aF,
@)= —"r (6.24)
apwy

Nous disposons maintenant de tous les éléments pourigetidé modéle du thermique a partir des
caractéristiques des feux. La hauteur H est prise égaleautetr de la premiére couche du modéle. Le
flux de masse A calculé par I'éq. 6.20 correspond au coeffidedu modéle du thermique en prenant
A* = 1 (lafermeture du modéle est donc supprimée). On connait llax=®s de température et d’humi-
dité & la base du panache, ainsi que la vitesse verticale @ndiderniére adaptation du modéle concerne
la géométrie du panache, qui intervient dans le calcul derBinement et du détrainement d’air dans le
panache. En effet, plus la surface couverte par le panagheciif est grande, moins le mélange entre
le panache et I'environnement est fort, ce qui permet augiend’atteindre une hauteur plus élevée. La
géométrie du thermique est définie dans la version initialespn rapport d’aspeet = L/z4., OU L
est la distance entre deux thermiques,gf. la hauteur atteinte par le panache. L est par ailleurs reliée
a la largeur d'un thermique | pdr = [/«. Ici, nous définissons | comme une dimension caractéristiqu
du panache. Par simplicité, on prenid= /(.5).
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Chisholm Fire - 55N/114W - 29.05.01 00:00 UTC
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FiG. 6.12 —Conditions météorologiques a 55N-114W le 28 mai 2001 a 16R86fils de température et
d’humidité relative sur le lieu du feu Chisholm (ERA 40).

6.3 Applications

6.3.1 Cas particuliers

On commence par effectuer des simulations 1D et en instrtaec le modele du pyro-thermique
nuageux utilisé seul, indépendamment de IMDZ. Pour celaapplique le schéma présenté plus haut
aux trois types de feux de biomasse déja évoqués : le feu @fmske feu Kruger Park et enfin un feu
virtuel en Afrique tropicale Sud. Pour les caractéristigjde ces feux, se référer au tab. 6.1.

Feu de forét boréal : Chisholm fire

On considére dans un premier temps §0& du flux de chaleur dégagée contribue a la convection
(le reste est dégagé sous forme d’énergie radiative). Ceagqréspond, avec les notations précédentes, a
S=4.5kn? et F=337.5kWm 2. Les profils de température potentielle et d’humidité retatlans la ré-
gion du feu le 28 mai vers 16 :30LT issues des réanalyses ERsbDreprésentés fig. 6.12. L'inversion
en sommet de couche limite est faible et 'humidité relatwére 3 et 8km supérieure>a%.

Dans un premier temps, on ne prend pas en compte I'excés dandpau lié au feu. Les caractéris-
tiques du panache convectif généré au-dessus d’un feu sgmgie variable pour une surface de 4.5 km
sont données fig. 6.13. Pour les caractéristiques nomidalésu (F=337.5 kW ), la vitesse maximale
dépasse 50 nT.3 vers 2500 m. Pour F=675 kW T cette vitesse atteint 70 nTs Dans tous les cas, un
nuage apparait vers 2500 m et s'étend jusqu’a plus de 10 kifflux.ede masse dans le panache ainsi que
la surface du panache deviennent trés faibles au-dessukmie Gela est d( au détrainement fort vers
la base du nuage associé au modéle du thermique. La pegdiderges résultats est encore plus difficile
a évaluer que sur des cas de cumulus de couche limite. L'elecé&smpérature ainsi que la vitesse ver-
ticale correspondante au sommet de la premiére couche dalened fonction du flux de chaleur sont
présentés fig. 6.14. L'excés de température varie de queldalin a plus de 40 K selon la puissance
du feu, et la vitesse verticale varie de 3 & 14 mh.s
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FiG. 6.13 —Température potentielle liquide (K), humidité spécifiqgekg '), eau nuageuse (g kg),
vitesse verticale (m3), flux de masse (kg™ s™') et surface (krf) du panache généré par un feu de
puissance variable pour une surface au solde 4.5 gour le feu Chisholm.
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FiG. 6.14 —Excés de température (dtheta en K) et vitesse verticale b &) au sommet de la
premiére couche du modéle en fonction du flux de chaleur @pgagle feu Chisholm.
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FIG. 6.15 —Température potentielle liquide (K), humidité spécifiqge&kg '), eau nuageuse (g kg),
vitesse verticale (m3), flux de masse (kg™ s™') et surface (krf) du panache généré par un feu de
surface variable pour un flux de chaleur de 337.5 kW mour le feu Chisholm.

On fait maintenant varier la surface du front pour un flux dowuie 337.5 kW m?2. Les caractéris-
tiques du panache sont alors données fig. 6.15. L'excés geétatare ainsi que la vitesse verticale dans
le panache au sommet de la premiére couche ne dépendent lpasudace du front du feu. La surface
influe par contre sur la fraction de la maille couverte parde ét sur le mélange entre le panache et
son environnement. Plus la surface est grande, plus le gekest faible et plus le flux de masse dans la
maille est grand.

Malgré ces différences, la hauteur d’injection atteinterpdifférentes valeurs du flux de chaleur et
de la surface du front varie peu sur ce cas, comme l'indiqdigl&.16. Pour toutes les configurations la
hauteur atteinte se situe entre 11 et 12 km. Mais plus le flohdkeur ou la surface du front sont grands,
plus le flux de masse dans la maille est important, ce qui via amdmpact sur le transport du GO

Ces résultats sont relativement cohérents avec les casticiges de ce feu obtenues par Trentmann
et al. (2006) avec le modele haute résolution ATHAM. L'exdégempérature en surface est de I'ordre
de 40 K, et la vitesse verticale dans le panache est maxinaake lds basses couches. La valeur de ce
maximum est plus élevée que dans Trentmann et al. (2006).aJmdut-Etre un lien avec le fait que dans
la version du modéle du thermique utilisée ici, I'influenaes gperturbations de pression sur la vitesse
verticale n'est pas prise en compte. La hauteur d’injectibtenue est proche de 12 km, en assez bon
accord avec les observations.

On effectue des tests de sensibilité au contenu en eau dguamdéehe. Dans un premier temps,
on supprime le processus de condensation dans le panadfiet Sur la hauteur atteinte est consé-
guent : sans I'apport d’énergie supplémentaire générélagandensation, la hauteur passe de 11660 m
a 8630 m. Dans un second temps, on prend en compte I'eau @égageours de la combustion. Sur
ce cas, on obtient/£0.019 kg nT2 s~1, soit un excés d’humidité au sommet de la premiére couche de
qo ~ 1.7 g kg~!. La hauteur passe alors de 11660 m & 11695 m, soit un impaghesur la hauteur
d’injection.

Ces résultats sont une nouvelle fois cohérents avec I'éed&rentmann et al. (2006) et Luderer
et al. (2006). L'effet du dégagement de vapeur d'eau parnabestion est faible, alors que la formation
d’'un “pyro-nuage” est primordiale pour le passage des éarisglans la stratosphére.
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FIG. 6.16 —Hauteur atteinte par le panache pour différentes valeursfldy de chaleur F pour une
surface de 4.5 kiret différentes valeurs de la surface du front pour un flux de38W n12 pour le feu
chisholm.

Feu de savanne : Kruger Park

On effectue maintenant la méme étude sur le feu de savanmeK@n rappelle les caractéristiques
nominales du feu calculées dans la premiére partie de cétchap’ = 16k m~—2 et S = 1km?. Le
panache a été observé jusqu’'a 2200m. Les profils de temmE@btentielle et d’humidité relative du
24 septembre 1992 14 :30LT a 25S-31E issus de ERA40 sonsasyiés fig. 6.17. On a une inversion
marguée entre 2000 et 3000m et I'humidité relative est seydr a 60% uniguement dans les basses
couches, entre 1 et 2 km.

Les caractéristiques du panache pour différentes puissahcfeu pour une surface de front de 1°km
sont données fig. 6.18. La vitesse maximale atteinte darenigche varie de 5 a 25 m'spour les puis-
sances considérées et ce maximum se situe vers 1500 m. PbkWFm—2 et F=16 kW nT2, un nuage
se forme au-dessus de 1 km. On constate une nouvelle foidugiapuissance est grande, plus le flux
de masse est important. On présente également I'excés @ératore et la vitesse verticale correspon-
dante au sommet de la premiére couche du modéle en fonctitmxdde chaleur sur la fig. 6.19. L'excés
de température varie de quelqlvin a 12 K selon la puissdu feu, et la vitesse verticale de 2 a
8 m s L. Les valeurs atteintes sont moins importantes que dans léwéeu Chisholm.

La sensibilité des caractéristigues du panache a la suttfafent pour un flux de chaleur donné est
illustrée fig. 6.20. Une nouvelle fois, I'impact interviepar I'intermédiaire du flux de masse, qui aug-
mente avec la surface. Cependant, la hauteur du panachéepadiifférentes valeurs de flux de chaleur
et de surface de front testées varie peu (fig. 6.21). Unecughlus grande ne permet pas au panache
de dépasser l'inversion située vers 2500 m. Les flux les plaisdg permettent au panache de dépasser
3000 m mais pour des valeurs qui ne sont peut-étre plus tadistespour I'Afrique du Sud.

Pour F=16 kW mr? et S=1 knd, la suppression du processus de condensation fait padsanteur
du panache de 2460 m a 2436 m, soit un effet relativemenefdill prise en compte de la vapeur d’eau
dégagée au cours de la combustion équivaut & un excés d'iréiméd1.08 g kg! au sommet de la pre-
miére couche du modeéle {£0.0043 kg nT2 s~1). Le panache atteint alors 2532 m. Sur ce cas, I'impact
du contenu en eau vapeur et liquide du panache est donc.faible

Sur ce cas, la validation des caractéristiques du panatipusdifficile. La hauteur d’injection est
cohérente avec les observations reportées (Stocks €986).1
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Kruger Park - 25S/31E - 24.09.92 12:00 UTC
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FiG. 6.17 —Conditions météorologiques a 25SN-31E le 24 septembre 499h30 : Profils de tempé-
rature et d’humidité relative sur le lieu du feu dans le paatianal Kruger (ERA 40).
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FIG. 6.18 —Température potentielle liquide (K), humidité spécifiqgekg '), eau nuageuse (g kg),

vitesse verticale (M),

flux de masse (kg™ s™!) et surface (ki) du panache généré par un feu de

puissance variable pour une surface au sol de ? pour le feu Kruger.
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FIG. 6.19 —Excés de température (dtheta en K) et vitesse verticale (wmd & ') au sommet de la
premiére couche du modeéle en fonction du flux de chaleur @éégagle feu Kruger.
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FIG. 6.20 —Température potentielle liquide (K), humidité spécifiqge&kg '), eau nuageuse (g kg),
vitesse verticale (m3), flux de masse (kg™ s™') et surface (krf) du panache généré par un feu de
surface variable pour un flux de chaleur de 16 kW?mour le feu Kruger.
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FiG. 6.21 —Hauteur atteinte par le panache pour différentes valeursfldy de chaleur F pour une
surface de 1 kfhet différentes valeurs de la surface du front pour un flux d&\aent2 pour le feu

Kruger.
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Tropical Africa - 15S/27E - 15.07.00 12:00 UTC
thetav (K)

20000,

—

15000

10000 i

5000 J

M~

300 320 340 360 380 400 42

rhum (%)

20000
\
|
15000 —
=
10000 =
—
5000 s Se—
0
0 20 40 60 80

FiG. 6.22 —Conditions météorologiques a 15S-27E un 15 juillet a 14h@0cofils de température et
d’humidité relative sur le lieu d'un feu potentiel en Afrigjtropicale Sud (ERA 40).

Feu de forét claire, savanne boisée en Afrique Tropicale Sud

On se place enfin en Afrique Tropicale Sud, a 15S-27E, ou lataéign se compose de forét claire
et de savanne boisée, en plein mois de juillet & 14 :00 LT. @rdachoix de fagon arbitraire et ce test
correspond donc a un cas particulier de situation en Afriqogicale Sud. Les caractéristiques déduites
dans la premiére partie de ce chapitre pour un gros feu ddiesrégion correspondent a F=40 kw2
et S=1kn. Les profils de température potentielle et humidité retationt donnés fig. 6.22. L'inversion
se situe vers 3km mais est moins marquée que pour le cas deiNKagiona Park. On observe une
humidité relative supérieure a 60% en sommet de coucheelimit

Les caractéristiques du panache pour différentes puissahcfeu pour une surface de front de 1%km
sont données fig. 6.23, ainsi que I'excés de températurevéekse verticale au sommet de la premiére
couche correspondants sur la fig. 6.24. Si les variation®reds de température et de la vitesse verticale
sont similaires au cas du feu Kruger, les résultats sontgissifiés. Pour un flux de chaleur supérieur
a une vingtaine de kW n?, la vitesse verticale réaugmente fortement dans le nuage,l'éxtension
verticale passe de 3 a prés de 6 km. Le maximum de la vitestieakerest toujours obtenu dans la
couche limite (jusqu’a 25 ms), sauf pour le flux le plus faible, pour lequel la vitesse izale dans le
nuage réaugmente également atteignant une valeur plegjiegtdans la couche limite (12 m'sau lieu
de6mst).

La sensibilité des caractéristiques du panache a la sulfaé®nt pour un flux de chaleur donné est
représentée fig. 6.25. Cette fois, pour la surface la plief£0.1 kn?), le mélange avec I'air environnant
réduit fortement I'extension verticale du nuage, empétlaawitesse de réaugmenter.

Ainsi, le cas étudié montre que la hauteur d’'injection essixe au flux de chaleur dégagé par le feu
et a la surface du front. La fig 6.26 montre que la hauteur pasggr de 5000 a pres de 10000 m lorsque
F dépasse la vingtaine de kWthou lorsque la surface du front est de plusieurs’ km
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FIG. 6.23 —Température potentielle liquide (K), humidité spécifiqge&kg '), eau nuageuse (g kg),
vitesse verticale (m3), flux de masse (kg™ s™') et surface (krf) du panache généré par un feu de
puissance variable pour une surface au sol de % pour un feu en Afrique tropicale Sud.
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FIG. 6.24 —Excés de température (dtheta en K) et vitesse verticale (wmd & ') au sommet de la
premiére couche du modele en fonction du flux de chaleur dégagun feu en Afrique Tropicale Sud.
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FIG. 6.25 —Température potentielle liquide (K), humidité spécifiqgekg '), eau nuageuse (g kg),
vitesse verticale (m3), flux de masse (kg™ s™') et surface (krf) du panache généré par un feu de
surface variable pour un flux de chaleur de 40 kW?mour un feu en Afrique Tropicale Sud.
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FIG. 6.26 —Hauteur atteinte par le panache pour différentes valeursfldy de chaleur F pour une
surface de 1 ket différentes valeurs de la surface du front pour un flux d&A0NT2 pour un feu en
Afrique Tropicale Sud.
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Pour F=40 kW m? et S=1 kn?, la suppression du processus de condensation fait paskauia
teur du panache de 9590 m a 4622 m. La hauteur d’injectionndégdenc fortement de la formation
ou non d’'un nuage dans le panache. La prise en compte de larvdigau dégagée au cours de la
combustion équivaut & un excés d’humidité de 0.8 g'kau sommet de la premiére couche du modéle
(F,=0.0044 kg nr2 s71). Le panache atteint alors 9680 m. Une nouvelle fois, I'intjuke 'eau dégagée
au cours de la combustion n’apparait pas déterminant.

Il n'existe cette fois aucun moyen de valider ces résultatsoutre, ils sont obtenus sur un cas trés
particulier, qui n'est peut-étre pas représentatif dessitns rencontrées en Afrique tropicale Sud. Pour
VOIr si ces résultats se généralisent, on effectue dangtééde partie des simulations globales.

6.3.2 Simulations 3D

Dans cette partie, on active le modeéle du pyro-thermiqugewadans la version 3D du GCM. Pour
cela, on utilise la version standard réglée de LMDZ, c'edira une version dans laquelle la couche
limite est représentée par une approche diffusive et laaxiion profonde par le schéma d’Emanuel
(1991). On injecte un traceur, du GCa la base des colonnes convectives induites par les feux. Ce
traceur est ensuite transporté par le panache convectéuwpfiis par la circulation grande-échelle et la
convection profonde. La question est de trouver une facmitidliser le modéele du thermique dans cette
configuration 3D. En effet, contrairement aux tests 1D dealttigp précédente, il faut prendre en compte
la variation diurne de l'intensité des feux et des émissn€G, associées.

Dans un premier temps, nous expliquons comment nous proséuur prendre en compte les feux
dans chaque maille et comment nous imposons les flux et lessiéms de CQassociés dans la permiére
couche. L'étude du cycle diurne de la hauteur d'injectiopase des sorties au moins toutes les deux
heures, ce qui crée des fichiers de résultats trés gros. Nmusslimitons donc a des simulations sur
une durée d’'un mois, pour janvier (saison seche dans I'hgére nord, simulation JAN), et juillet
(saison séche dans I'hémisphére sud, simulation JUI). ésts gue nous présentons sont effectués a
partir d’'ordres de grandeur des paramétres importantse serbasent pas sur des données précises de
la variation géographique des émissions. On considéreetdsssiur tous les continents entre 5N et 15N
pour la simulation JAN et entre 20S et 5S pour la simulatioh D@ plus, les caractéristiques des feux en
janvier et juillet, et sur tous les continents, sont priskstiques a celles que nous avons définies a partir
des données de I'Afrique tropicale Sud. Il s’agit d'un preniist volontairement simple pour étudier la
hauteur d’'injection des panaches dans les Tropiques.

Initialisations des simulations

Pour effectuer les simulations, nous nous plagons dansanfigaration un peu extréme. Nous avons
vu gue le transport d’émission dans la moyenne et hautedpbigme semblait davantage liée a un nombre
restreint de gros feux plutdt qu’'a une quantité importaetits feux. Et nous venons de montrer que
seuls les feux les plus étendus et les plus puissants étaipables de dépasser la hauteur de la couche
limite. Nous considérons dans les simulations que le temspeffectue par des feux bralant 300 km
de surface au cours d’'une journée. Nous avons vu que de telsfastaient en Afrique. Pour prendre
en compte la variation diurne de l'intensité des feux, onaselsur des résultats comme la fig. 6.2. On
considére que les émissions associées aux feux suiventaussignne au cours de la journée, centrée
sur 15 :45 LT. Pour nous placer dans une situation un peuregtr@ous choisissons une largeur de la
distribution de 1h, mais des tests avec une largeur de labdisbn de 2h ont aussi été effectués.

Pour représenter I'évolution d’'un feu au cours de la jourméechoisit de faire I'hypothése que le
flux de chaleur F libéré par les feux suit également une éeoligaussienne. Par contre, nous prenons
une surface brdlée instantanée (celle du front S) constantmurs la journée, qui détermine la surface
couverte par le panache.
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Pour estimer la source de G@ans la premiére couche du modéle, nous nous basons sutiles es
mations deC'O, émis par les feux de biomasse de Van der Werf et al. (2006).00sidere en premiére
approximation que le COémis est de 150 g par ™ de continent et par mois, sdit-o,=5 g m 2 j=*
(cffig. 6.3).Ona:

1 T
Foo, = ?/0 Foo,(t)dt (6.25)

ou T est la durée d’'une journée.
Soit N la fonction gaussienne normalisée centrée sur 15h45 etrgigelarc = 1h ([ N(¢t)dt = 1).
Alors :

Feo,(t) = Feo, TN(t) (6.26)

On injecte le CQ dans la premiére couche du modéle a la base du panache ébhrvedlux de CG
dans le panache au sommet de la premiére couche doit étraléfjak de CQ en surface. Cette égalité
nous permet de déduire la concentration en,@a base du panache par :

dcon(t) = % 6.27)

ouw(t) est la vitesse verticale au sommet de la premiére couchaelpéinl’eq.6.16, etv est la fraction
couverte par le panache déduite de la surface brilée iasemet de I'aire de la maille. On exprime cette
concentration en ppmv (ce qui revient a ajouter un facteur,gn' .co, x 106, otz est la masse molaire).

Pour estimer le flux libéré par le feu a l'instant t, on utilise la méme équatior ¢j&q.6.21, en
considérant cette fois les variations dans le temps. Oneldéion :

T
s / F(t)dt = i E (6.28)
0
On a de méme
_ 1 (T
F=_[ F()adt (6.29)
T Jo
Ainsi
= EtotE
F = 6.30
ST ( )

Le flux a chaque instant se calcule donc par :

F(t)=FTN(t) = %N(t) (6.31)

Pour estimer les valeurs de;,;, E' et S, on se base sur les calculs faits dans la premiére partie
sur les caractéristiques des feux dans les Tropiques. Coomia dit, on considére uniguement les
plus gros feux, de surfacg,,; =300 kn?. En fonction de la densité de végétation dans les savannes,
on prendE = 5264 kJ n?. Le paramétre plus délicat a définir est la surface brilémaimanéeS, qui
va indirectement définir la vitesse de propagation du fewr Pos simulations, on choisit S=2 Rret
p=500 m, soit une longueur de front L=4 km. On pourra effectes tests en faisant varier S.

L'évolution au cours de la journée dé et degq.,, injecté dans la premiére couche du modéle est
donnée sur la fig. 6.27. On voit sur cette figure que le feu Wegtment actif qu’entre 12h et 20h, en
assez bon accord avec la fig. 6.2.
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FIG. 6.27 —Evolution diurne du flux de chaleur (en Jfs~!) émis par un feu typique et de la concen-
tration de CQ (en ppmv) émise a la base du panache.

Caractéristiques des feux

Une coupe longitudinale des caractéristiques des feuxarstéd fig. 6.28 a différentes heures de
la journée pour la simulation JAN. Les valeurs sont moyesrgggre 5N et 15N. On voit que la valeur
maximale deF” est proche de 80 kW n? en Afrique aux alentours de 16 :00LT. La vitesse de propagati
est alors de 7 ms. Cette valeur est plus forte que les valeurs associées amxigelés que nous
avons étudiés dans la partie précédente. Elle ne paraitdapepas abhérante pour des feux de savanne.
L'exces de température dans la premiére couche du modé&lmesproche de 10 K, et la vitesse verticale
au sommet de cette couche de 6 M.90n voit sur cette figure le déplacement des feux d’est entoues
au cours de la journée.

Les hauteurs d'injection obtenues a différentes heurea giritnée pour un jour donné sont compa-
rées a la hauteur de la couche limite a la méme heure sur la.2@.E81 début d’aprés-midi la hauteur
d’injection correspond souvent a la hauteur de la couchiédisituée en dessous de 3 km, et les émissions
y restent donc confinées. Au milieu de I'aprés-midi, quarsdféeix sont les plus puissants, la hauteur
d’injection dépasse la hauteur de la couche limite pouiratte des valeurs proches de 5 km. Les valeurs
sont moyennées entre 5N et 15N mais les variations latiéalebnsont relativement faibles.

Les mémes graphes sont reproduits pour le mois de juilletulsition JUI) sur les fig. 6.30 et 6.31.
Les forcages étant les mémes, les caractéristiques deobterues sont proches du mois de janvier
(fig. 6.30). La hauteur d’injection en Afrique est proche dénauteur de la couche limite dans les pre-
miéres heures de la journée, puis atteint des valeurs ppaddel000 m au cours de I'aprés-midi. En
Amérique du Sud, la hauteur d’injection semble atteinde\ddeurs plus élevées, jusqu’a 6 km.

L'évolution de la hauteur d'injection sur les dix derniemijs des mois de janvier et de juillet est
présentée en haut de la fig. 6.32. On voit que la hauteur dtioje dépasse rarement 5 km. Les hauteurs
sont plus élevées en juillet qu’en janvier, surtout en Ainéei

Dans nos simulations, nous avons négligé par simplicitéri@ssions de kD par le feu. Nous faisons
un test simple dans lequel nous ajoutons un excés d’eau adalea panaches de 1 gkgvaleur proche
des valeurs obtenues sur les cas 1D. La différence de halibej@ction que cela induit est présentée en
bas de la fig. 6.32 pour les mois de janvier et de juillet. L&d#nce de hauteur dépasse rarement 500 m,
ce qui est tout de méme un effet notable. Les hauteurs saitipigrement affectées dans les Tles et en
Amérique tropicale. En Afrique Tropicale, les effets seaemblmois conséquents. Mais gardons en téte
gue nous avons négligé les émissions d®Hdans les simulations JAN et JUL.

On s’intéresse maintenant aux profils verticaux des caiatitiies du panache. L'évolution dans le
temps du flux de masse, de la vitesse verticale, de I'eaudkgdans les pyro-nuages ainsi que de la
concentration de Cfest présentée au point de latitude 10N et de longitude 0 sulixederniers jours
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FiG. 6.28 —Caractéristiques des feux moyennées entre 5N et 15N poumldasion JAN : flux de
chaleur (J nT2 s71), vitesse de propagation du front (', excés de température dans la premiére
couche du modeéle (K) et vitesse verticale dans le panacheramst de cette premiére couche (m)s
Les résultats sont donnés a différentes heures de la jourh2e00UTC en noir, 14 :00UTC en rouge,
16 :00UTC en vert, 18 :00UTC en bleu, 20 :00UTC en bleu cld@r,@UTC en violet et 24 :00UTC en
jaune.
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FIG. 6.29 —Hauteur d’injection (m) (trait plein) et hauteur de la cowechmite (m) (croix) a différentes
heures d'un jour donné pendant le mois de janvier (simutefiaN).
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FiG. 6.30 —Caractéristiques des feux moyennées entre 5S et 20S poorukason JUI : flux de chaleur

(J m2 s71), vitesse de propagation du front (m'9, excés de température dans la premiére couche du
modéle (K) et vitesse verticale dans le panache au sommettegpeemiére couche (mY). Les résultats
sont donnés a différentes heures de la journée : 12 :00UT®&nl4 :00UTC en rouge, 16 :00UTC en

vert, 18 :00UTC en bleu, 20 :00UTC en bleu clair, 22 :00UTC &xtet et 24 :00UTC en jaune.
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FiG. 6.31 —Hauteur d’injection (m) (trait plein) et hauteur de la couwchmite (m) (croix) a différentes
heures d’'un jour donné pendant le mois de juillet (simulatitJl).
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FiG. 6.32 —Diagramme Hovmdlller de la hauteur d’injection (en hauthsaique de la différence de
hauteur d’injection induite par un excés de® de 1 g kg' a la base du panache (en bas) sur les 10
premiers jours du mois de janvier (a gauche) et du mois diefuih droite).

de janvier sur la fig. 6.33, et au point de latitude 10S et dgitade 35E sur les dix derniers jours de
juillet sur la fig. 6.34. Les résultats sont assez simulagreganvier et en juillet. La vitesse verticale est
maximale vers le milieu du panache ou elle atteint des valptoches de 35 nT$. Le flux de masse

est maximale dans le tiers inférieur du panache et est aatbde flans le tiers supérieur. De I'eau liquide
de l'ordre de quelques diziémes de gkgse forme dans la partie supérieure du panache en janvier. En
juillet cela est netement plus rare. Aucune observationydlernquages en Afriqgue Tropicale Sud n'a été
reportée, et cela va dans le sens de ces résultats.

Nos résultats sont finalement plus en accord avec I'étudedai@s et al. (2006b) qu’avec par exemle
I'étude de Labonne et al. (2007). Les hauteurs d'injectioa Epn obtient sont plus faibles que celles
obtenues par Freitas et al. (2006b) en Amérique et Afriqué&sdd, mais dépassent le sommet de la
couche limite de plusieurs kilométres, en contradictioecades observations de Labonne et al. (2007).

Transport du CO»

Le CO, est émis a la base des panaches convectifs puis est tranepoéparti verticalement par ces
panaches. L'advection grande-échelle et la convectiofopde prennent ensuite le relais pour le trans-
port. Dans les simulations, nous prenons en compte uniquem€O, émis par les feux de biomasse
dans les Tropiques, il s’agit donc d’un G@dditionnel a celui déja présent dans I'atmosphére, que nou
ne considérons pas ici. La concentration de;@GQlifférents niveaux aprés 20 jours de simulation est
représentée sur la fig. 6.35 pour le mois de janvier et la fRf pour le mois de juillet.

Au mois de janvier, le C@en surface s’étend sur la bande de latitude 5S-20N, aussisbieles
océans que sur les continents. Le{fnis au-dessus des feux est transporté vers I'ouest et lees Ui
circulation grande-échelle. A plus haute altitude, a 54&16éthPa, le CQapparait dans un premier temps
au-dessus des régions des feux, particulierement en Afidgu’Ouest, puis au bout de quelques jours
autour de I'équateur et au-dessus de I'hnémisphére sud. LedSOalors transporté par la circulation
grande-échelle vers le nord-est. La concentration ess gllus faible mais le CQs’étend davantage
dans I'hémisphere sud, surtout au-dessus de I'Afrique #Cd&an Indien. A 164 hPa, le CGapparait
d’abord faiblement au-dessus de I'Afrique de I'ouest, pusbout de quelques jours surtout au-dessus
de I'Afrique Tropicale Sud, ou il transporté d’abord versuest puis vers le nord.
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FiG. 6.33 —Evolution au cours des dix derniers jours du mois de janvi@O&l et OE du flux de masse
dans le panache (en mgrhs™!), de la vitesse verticale dans le panache (ensde I'eau liquide
formée dans le panache (en gy et de la concentration de GQilans le panache (en ppmv).
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FiG. 6.34 —Evolution au cours des dix derniers jours du mois de juilléd® 35E du flux de masse dans
le panache (en mgm s™1), de la vitesse verticale dans le panache (erm),sde I'eau liquide formée
dans le panache (en g k¢) et de la concentration de GQlans le panache (en ppmv).
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FIG. 6.35 —Concentration de C@en ppmv aprés 20 jours de simulation au mois de janvier : a 10
(en haut agauche), 540 hPa (en haut a droite), 316 hPa (en lgggiahe) et 164 hPa (en bas a droite).

Au mois de juillet, le CQ dans les basses couches est d'abord transporté majarnitevers le
nord ouest. Le C@qui passe en-dessous de 30S en Amérique est redistribu€estrsA plus haute
altitude, a 540 et 316 hPa, le G@pparait d’abord au-dessus des iles du Pacifique et dangikalpa
plus au sud des feux en Afrique et en Amérique et est ensytdament transporté vers le sud est. A
164 hPa, le CQapparait au bout de plusieurs jours au-dessus de I'équadeiliest ensuite redistribué
vers le nord et le sud.

Le CO, transporté dans les panaches convectifs induits par lesefgudonc transporté rapidement
dans les basses couches de I'atmosphére et jusqu’a 5 ou 6nsmitds la circulation grande-échelle et
la convection locale prennent le relais sur le transporta €eplique notamment I'apparition de G@Qu
bout de quelques jours dans la haute troposphére dans §phere opposé a celui ou ont lieu les feux.
Ce CQ, d'abord transporté dans les basses couches d’'un hémaspliautre, est pris dans les panaches
convectifs de la convection profonde de la saison humidestQiourquoi on retrouve du GQ@ si haute
altitude, au-dessus des régions non affectées par les &hiodhasse. A partir de 1a, ce GQeut étre a
nouveau transporté au-dessus des régions des feux parutation grande-échelle.

Signal NDD

Nous calculons enfin a partir des champs de, Gftenus le signal DTE présenté au début de ce cha-
pitre, c’est-a dire la différence de concentration de,@8tre 19h30 et 7h30 heure locale. On commence
par calculer la différence de concentration de, @byennée entre 18h et 20h d’'une part et moyennée
entre 6h et 8h d’autre part sur toute la verticale, en conaidd’heure locale de chaque point. Ensuite
une valeur du signal intégrée sur la verticale est obtenugiksant la fonction de poids utilisée par les
instruments satellite restituant ce signal. Cette fomctle poids est représentée fig. 6.37. On voit sur
cette figure que le signal ne prend pas en compte ce qui paskessaus de 700 hPa, soit environ 3 km.
Le signal est le plus sensible entre 400 et 100 hPa, soit amtoairs de 9 km.

Le signal DTE obtenu au 8éme, 16éme et 28éme jour du mois d@lfjainsi que la moyenne
obtenue sur le mois est présenté fig. 6.38. Au 8éme jour, aeredsin signal au-dessus des régions des
feux ainsi gu’'au-dessus de I'Afrique Tropicale Sud. Au fisdeurs, le signal apparait aussi au-dessus
des océans et sur d'autres régions du globe. En revanckgqukofi’on fait la moyenne du signal sur tout
le mois, le signal se retrouve distinctement au-dessusépens afffectées par les feux de biomasse,
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FiG. 6.36 —Concentration de C®en ppmv aprés 20 jours de simulation au mois de juillet : a lloPa&
(en haut agauche), 540 hPa (en haut a droite), 316 hPa (en lgggiéhe) et 164 hPa (en bas a droite).

90N

B6ON

30N

EQ

308

60S

908
180 120w 60E 120E 18

N4

200

400 b

600

niveau de pression (hPa)

800

10092 -1 0 1 2 3 ¢

fdp

FiG. 6.37 —Fonction de poids utilisée pour calculer le signal DTE.
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FiIG. 6.38 —Signal DTE en ppmv obtenu au 8éme, 16éme et 28éme jour du enj@isvier ainsi que la
moyenne obtenue sur le mois.

mais aussi au-dessus des régions ou la convection profahdetere, surtout en Afrique. Ce signal est
de 'ordre de 0.03 ppmv.

Les mémes champs sont présentés sur la fig. 6.39 pour le mpidiele Les résultats sont similaires
a ceux du mois de janvier, avec un signal visible a différemdroits du globe pour différents jours
du mois. En moyenne sur le mois, le signal DTE est de I'ordr@.68 ppmv au-dessus des régions af-
fectées par les feux de biomasse. |l est plus faible maieptés niveau de I'l'TCZ en Afrique Tropicale.

Ainsi, on retrouve bien un signal DTE comme observé par Ghétal. (2005) au-dessus des régions
affectées par les feux de biomasse. Ce signal est par coatre @mplitude 100 fois plus faible que celui
observé. Cela peut-étre di d’une part a une surestimatisigdeal dans les observations et a une possible
sous-estimation du signal dans les simulations en rapged las hypothéses que nous avons faites sur
les caractéristiques des feux. On retrouve également malsiiTE, plus faible, dans I'hémisphére ou
les feux de biomasse n’ont pas lieu. Ce signal est lié a lasmion profonde intense dans ces régions a
la saison humide. Les observations étant limitées par epee des nuages, cela expliquerait pourquoi
le satellite n’a pas identifié ce signal.

6.4 Bilan

L'excés de CQ observé dans la haute troposphére a 19h30 par rapport a éhBtsaus des régions
affectées par les feux de biomasse par Chédin et al. (20Q#¢v&ola question de la hauteur d’injec-
tion des panaches de fumées a ces latitudes. Le modéle doidber développé pour représenter les
panaches convectifs dans la couche limite nuageuse, namtaésun outil adapté pour I'étude de cette
hauteur d’injection. Pour cela, il fallait trouver un moyéinitialiser le modele a partir des caractéris-
tiques des feux de biomasse. Une recherche bibliograpimique a permis d’estimer ces caractéristiques
dans les Tropiques, mais de fortes incertitudes subsigtenit a la représentativité de ces résultats. La
puissance et la surface des feux que nous utilisons s@#-&lhlistes, ou trop faibles ou trop fortes ?
Peu d’'observations disponibles nous permettent de vatielerésultats. Heureusement, des études an-
térieures permettent d'évaluer les résultats donnés pawoldele du thermique. Tout d’abord celles de
Trentmann et al. (2006) et Luderer et al. (2006) a partir duwdéle haute résolution nous permettent
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FiIG. 6.39 —Signal DTE en ppmv obtenu au 8éme, 16éme et 28éme jour du enpitlet ainsi que la
moyenne obtenue sur le mois.

d’estimer la validité des résultats obtenus avec le modeléhdrmique sur le feu Chisholm. Ensuite,
I'étude de Freitas et al. (2006b) donne des résultats cobipmtavec notre étude, aussi bien pour les
équations utilisées que pour les hauteurs d’injectionralie (les hauteurs obtenues par Freitas et al.
(2006b) sont méme plus élevées).

Les observations de feux dans les Tropiques rapportenesbdes hauteurs d’injection ne dépassant
pas la hauteur de la couche limite. Les observations de Gleddil. (2005) suggerent qu’elles peuvent
atteindre plus de 9 km. Nos résultats suggérent que la hadiigjection peut dépasser la hauteur de la
couche limite, sans pour autant attendre 9 km. Méme si laehadtinjection restent autour de 5 ou 6 km,
cela est suffisant pour retrouver un signal DTE présentamsihailarités avec celui observé par Chédin
et al. (2005). Méme si I'amplitude du signal peut-étre siimgie par Chédin et al. (2005), celle que
nous obtenons est beaucoup plus faible. Cela est peut{éfeles hauteurs d'injection trop faibles, des
émissions trop faibles, en lien avec les hypothéses queavaurs faites. Différents tests de sensibilité
doivent étre menés pour pouvoir définir une gamme de sitggpmssibles, des plus faibles aux plus
extrémes. Nos résultats montrent également un signal DFdessus de I'Afrique tropicale Nord en
juillet et de I'Afrique tropicale Sud en janvier, soit daresIrégions opposées a celles affectées par les
feux de biomasse. L'existence de ce signal non détecté danbservations a cause de la forte couverture
nuageuse sur ces régions, est lié a la convection proforeladaone de convergence intertropicale.

La facon dont nous prenons en compte les caractéristiquefede est de toutes facons simplifiée.
Une étape de plus serait d’utiliser des cartographies dacbrilée et d’émissions pour étre plus
réaliste. Cela suggererait aussi de considérer plusigpestde feux de caractéristiques différentes. Un
pas important sera franchi quand on pourra déduire desscdetdlux de chaleur dégagé par les feux a
partir de champs d’'énergie radiative déduite d'observatisatellite.
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Chapitre 7

Conclusions et perspectives

7.1 Conclusions

7.1.1 Retour sur les développements effectués

Dans cette thése, nous nous sommes attachés a mieux complengrocessus impliqués dans
le cycle de vie des nuages convectifs, afin d’améliorer leprésentation dans un modele de climat.
Pour cela, les études antérieures basées sur des obses\ettides modeles haute résolution nous ont
été trés utiles. Elles ont permis de se construire une imagesttuctures a l'origine de la formation
des cumulus, des processus de mélange entre les cumulus etléronnement, ainsi que des condi-
tions nécessaires pour I'apparition de cumulonimbus darghamp de cumulus. Les études antérieures
sur la paramétrisation de ces processus nous ont aussispdingcrire le modéle du thermique dans
une suite de développements logiques qui, en quelquesédizdiannées, ont fait évoluer les premiéres
paramétrisations en diffusion turbulente (fermeture &fe 0) et les modeles en couche mélangée en
des paramétrisations plus complétes, dans lesquellessidiff turbulente et schémas en flux de masse
co-existent, afin de représenter au mieux toutes les éshddida turbulence présentes dans la couche
limite. Nous avons ainsi ajouté une nouvelle composante @léta du thermique développé a I'origine
par Hourdin et al. (2002) pour représenter les couchesdsribnvectives seéches : la composante nuages.

Le modéle du thermique nuageux a été évalué sur divers cagld'éplusieurs cas académiques de
couches limites séches, un cas de cumulus au-dessus ddegmaines américaines entre 6h et 20h, un
cas stationnaire de petits cumulus au-dessus de I'OcédligBacet trois jours consécutifs d’occurence
de cumulus de beau temps au-dessus du SIRTA, dans la régisiepae. Ces cas test nous ont permis
de mettre en avant les points forts et les faiblesses du mallethermique nuageux. Nous avons essayé
d’apporter des solutions pour améliorer ces derniéres tir plar I'exploitations de simulations LES de
cumulus individuels, puis d’ensembles de cumulus. Cela mgaermis de proposer une nouvelle formu-
lation des taux d’entrainement et de détrainement toutrlg &tu panache, ainsi que d’'étudier 'effet des
forces de pression sur I'accélération dans le panache. Blarss ensuite abordé la question de la tran-
sition entre cumulus et cumulonimbus. Pour cela, nous agonplé le modéle du thermique nuageux
avec un schéma de convection profonde dérivé d’Emanuellj1@@ns lequel la convection profonde
est contrblée par les processus sous-jacents, comme laectionite, le relief ou les poches froides. Les
performances de ces deux paramétrisations couplées oéwvaltéées sur un cas idéalisé de convection
au-dessus des grandes plaines américaines.

Enfin, le modéle du thermique a été adapté a la représentig®panaches convectifs induits par les
feux de biomasse. Cela revient a tester le modéle sur un ¢@srex ou les forgages sont tels que les
panaches peuvent rester dans la couche limite ou percerguslys de 10 km. Cette version du modéle
a été testée dans le GCM en 3D pour restituer les hauteujeation ainsi que le transport du G@mis
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par les feux de biomasse dans les Tropiques.

7.1.2 Lareprésentation du cycle diurne des nuages dans LMDZ

L'objectif principal de cette thése était d’améliorer Iprésentation du cycle diurne des nuages
convectifs dans LMDZ. Le modéle du thermique nuageux, cemgren compte les structures cohérentes
de la couche limite, est censé représenter I'évolutionndiude la couche limite, ainsi que le cycle de
vie des nuages associés, de facon plus réaliste qu'un sattiffosif. C'est ce que I'on observe sur le
cas ARM et au-dessus du SIRTA, avec un réchauffement et éctament des couches proches de la
surface au cours de la journée en phase avec les résultatelLES observations. Cela est di a I'effet
combiné des panaches ascendants, qui transportent chaleumidité depuis la surface jusqu’au som-
met de la couche limite, et des subsidences compensatgireBansportent I'air plus sec entrainé au
sommet de la couche limite vers la surface. Les cumulus afgsa&nt en fin de matinée, se développent
peu a peu pour atteindre parfois quelques kilomeétres dsépar et disparaissent en fin d’apres-midi.

Si les caractéristiques thermodynamiques de la couchéelisoint bien restituées par le modéle du
thermique nuageux, certains défauts subsistent danduai@n de la couverture nuageuse et I'heure
d’apparition des premiers nuages. Cela est sans doute diitaué le thermique représente un panache
moyen sur le domaine, alors que les premiers nuages apgEmaBu sommet des thermiques les plus
chauds et les plus humides. Mais cela peut aussi étre liéheumscde nuages utilisé. Dans les deux cas,
la prise en compte de la variabilité inter et intra-struetupourrait améliorer encore le cycle diurne repré-
senté. Les processus de mélange jouent aussi un role clé¢@aistion des nuages. La représentation
simple utilisée ici permet d’'obtenir des résultats réafismais I'utilisation d’une formulation plus phy-
sique comme celle proposée au chapitre 4 serait préfénale,s'assurer de la validité du modéle dans
tous les cas de figure, et pas uniqguement sur des cas paftictdici étant, I'évaluation du modéle sur
un cas de cumulus stationnaires au-dessus de I'océan duoesiedes résultats cohérents avec les LES.
Dans tous les cas, le cycle diurne de la couche limite et desiitis obtenu avec le modéle du thermique
nuageux est amélioré par rapport a I'utilisation d’un schétiffusif seul ou du modéle du thermigue sec.

Au fur et a mesure de la journée, I'énergie disponible enaserfaugmente, et la dynamique de la
couche limite évolue. C’est ce qui fait que sa hauteur passguédlques centaines de métres en début
de matinée a quelques kilomeétres en milieu d’apres-midid&&loppement est associé a des vitesses
verticales de plus en plus fortes dans les panaches astgntlaiamment lorsque les nuages deviennent
suffisamment épais pour que le dégagement de chaleur agslecieformation permette de réaccélérer
les particules dans le nuage. C’est la vitesse verticalamade atteinte dans le thermique qui permet
d’évaluer I'énergie fournie par la couche limite a la corti@t profonde. Si cette énergie dépasse I'inhi-
bition convective, alors la convection profonde se dédieret les cumulonimbus se forment. Ce contrdle
du déclenchement de la convection profonde par les progsefgscouche limite permet de retarder le dé-
clenchement de la convection profonde ainsi que des ptétigris associées par rapport a la version
d’Emanuel (1991) utilisée dans la version standard de LM, précipitations apparaissent vers 13 h
au lieu de 10 h, en meilleur accord avec les résultats CRMsaibgervations. La puissance fournie par
les processus de couche limite semble par contre insuiigamir maintenir une convection profonde
intense au cours la journée. L'ajout de la paramétrisatempbches froides développée par Grandpeix
et Lafore (2007) permet d’obtenir un maximum de précipitasi plus fort vers 17h et de maintenir la
convection jusqu’a 20 h sur le cas étudié. L'amélioratiorcyle diurne des nuages convectifs profonds
semble donc passer a la fois par la prise en compte des puscdescouche limite représentés par le
modéle du thermique nuageux, mais aussi des poches fromgsndrées par la convection profonde
elle-méme. Celles-ci assurent le maintien de la convegtiog tard dans la journée, bien aprés que les
thermiques se sont éteints.
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7.1.3 Le transport dans LMDZ

Le modéle du thermique nuageux améliore la représentatictnacisport de chaleur et d’humidité
dans la couche limite. De plus, le détrainement d’air nuaggusommet de couche limite assure I'effet
refroidissant et humidifiant des cumulus a ce niveau. Maitlisation du modéle du thermique pour
le transport ne se réduit pas a celui des variables thernamdigjues. Le modéle du thermique, par son
approche en flux de masse et une évaluation plus physique hldutaur de la couche limite, permet
aussi de représenter le transport des gaz et des espéeeddreda couche limite. La restitution du cycle
diurne de la couche limite par le modéle est de premiére itapoe pour la reconstitution des puits et
sources de CQa partir d’'observations, puisqu’elle pourra permettre alesfla part entre cycle diurne
de la couche limite et cycle diurne des émissions.

Nous avons illustré la capacité du modéle du thermigue nuageaeprésenter le transport de pol-
luants en le testant sur un cas extréme, celui de la conveictituite par les feux de biomasse, appelée
pyro-convection. Les développements effectués se soéstmsg des hypothéses simples, notamment
pour la prescription des caractéristiques des feux de Bsedans les Tropiques. Les résultats de nos
simulations vont dans le sens d’'une autre étude basée syrésentation explicite des panaches convec-
tifs induits par les feux de biomasse, celle de Freitas g2806b). En revanche, ils vont a I'encontre
de I'image selon laquelle les émissions associées aux ésteraient confinées dans la couche limite en
Afrique tropicale, image résultant de I'absence d’obsiova de feux percant le sommet de la couche
limite dans ces régions. Il reste tres difficile de valides asultats, qui permettent cependant de restituer
un cycle diurne de la concentration de £@ans la troposphére proche de celui observé par Chédin et al.
(2005) au-dessus des régions affectées par les feux de ¢8emzien qu'il soit de plus faible ampleur.
L'intégration du modeéle du pyro-thermigue nuageux dan®laion chimie-transport de LMDZ pourrait
permettre une meilleure restitution de la répartition du,Ci@ais aussi du CO et des aérosols émis par
les feux dans I'atmosphére.

7.2 Perspectives

7.2.1 Développements futurs

Le modéle du thermique nuageux dans sa version présentéeapiire 3 améliore nettement la
représentation du cycle diurne de la couche limite et degesidans LMDZ. Cependant, les développe-
ments mis en oeuvre ont aussi soulevé des questions sunsatpects du modele et sur son couplage
avec le schéma de convection profonde. Les amélioratianopées au chapitre 4 pour la prescription
des taux de mélange et la prise en compte des termes de prdasio I'équation de la vitesse verticale
doivent encore étre intégrées et testées sur différentScés modele du thermique tel qu'il est semble
adapté aux cas présentés ici, des premiers tests en cotifig3® indiquent qu’il n’est pas capable de
représenter les zones de stratocumulus. Dans ce casalienment en sommet de couche limite joue un
rble essentiel. Nous avons vu par exemple sur le cas ARM guedigle du thermique prédisait une base
des nuages trop élevée et que le maximum de couverture reeag&tait pas situé a la base de la couche
nuageuse. Si ces défauts ne se sont pas révélés critiquels peprésentation des cumulus d’extension
verticale de 1 ou 2 km, ils peuvent avoir un lien avec les lasudtu modéle pour représenter les stratocu-
mulus. Ces nuages s'étendent sur une couche plus fine en sa@meuche limite. L'amélioration des
processus de mélange a ce niveau devrait avoir des conséguemportantes. Notamment, avec le mo-
dele du thermique, la fraction couverte par les structunesndie fortement entre la surface et le sommet
de la couche limite, alors que les observations rapportendtpune fraction couverte constante autour
de 0.5 pour les stratocumulus (De Laat et Duynkerke, 1998)re fraction minimale au milieu de la
couche limite qui réaugmente jusqu’a la base des nuages@yd®88). L'amélioration de ces aspects
du modeéle devrait permettre d’étendre son utilisation & tes nuages de couche limite.
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Pour la prédiction de la fraction nuageuse, une autre amaélim pourrait étre apportée au niveau
du schéma de nuages. Développé et validé sur un cas de gonvecifonde, le schéma de nuages de
Bony et Emanuel (2001) n’a jamais été vraiment évalué sucaesle convection peu profonde, et il est
possible que des adaptations du schéma soient nécessairaeprésenter la forte assymétrie dans la
distribution d’eau totale obtenue en présence de cumuludétermination de la fraction nuageuse totale
n'a pu étre clairement définie. Dans notre étude, nous avisgegmaximum entre la fraction nuageuse
associée au thermique et celle associée a la convectioongi®f chaque niveau. Trouver un moyen plus
satisfaisant de combiner fraction nuageuse stratiforrea, ggofonde et profonde pour déduire la frac-
tion nuageuse totale reste donc un enjeu. Une possibiliéét sie combiner les eaux nuageuses prédites
par les différentes paramétrisations pour détermineulimzageuse en entrée du schéma de nuages. Une
autre piste consiste a trouver un moyen de déterminer lanegide I'eau totale dans la maille, voire a
en faire une variable pronostique du modéle.

D’autres axes de recherche ont été mis en avant lors du gridiamodéle du thermique nuageux
avec le schéma de convection profonde. Malgré les amébasaapportées par la combinaison des deux
schémas sur le cas EUROCS, certaines interrogations wriisBar exemple, dans le CRM, l'inhibition
convective réaugmente fortement dés que la convectiowipdefse déclenche. Cette création de CIN par
la convection profonde n’est obtenue avec aucune des giongaeffectuées, que ce soit avec le schéma
de convection seule ou avec les deux schémas couplés. Dtes dabsistent au sujet de I'évolution réelle
de la CIN. La convection, en asséchant les basses coucheait @ffectivement susciter une augmenta-
tion de 'inhibition convective. Cependant, les rétroant entre convection peu profonde, profonde et les
poches froides sont complexes, et le résultat de leurseffietultanés n’est pas clair. Les poches froides
permettent de maintenir et d’intensifier la convection pnofe. Cependant, elles rétroagissent également
sur la convection de couche limite, ce qui a pour conséquenealisparition prématurée des cumulus.
Des tests sur un éventuel couplage entre le modéle du thegreida paramétrisation des poches froides
sont a envisager. Par exemple, on pourrait s'assurer quindesiques se forment dans I'environne-
ment de la poche, c’est-a-dire dans un environnement plaisdchiCela pourrait permettre de maintenir
la convection nuageuse peu profonde un peu plus tard dgréd-anidi. Quoiqu’il en soit, pour mieux
comprendre les processus impliqués dans la transitiore eatnvection peu profonde et profonde, la
réalisation de simulations LES sur le cas EUROCS ou des cases semble indispensable.

7.2.2 Nouveaux cas d’'étude

Le modéle du thermique a été testé sur des couches limitgpelevariés, séches et nuageuses, conti-
nentales et océaniques. Cependant, le modele doit étrbleag représenter toutes les situations ren-
contrées sur le globe et de nouveaux tests dans d'autresiaits sont encore nécessaires. Par exemple,
le brouillard apparait le matin et disparait avec un enefeent croissant. Le modele du thermique
devrait permettre d’améliorer la phase de dissipation desbs matinales. La meilleure représentation
des caractéristiques de la couche limite pendant la joysoégait également permettre de mieux repré-
senter les cas de brouillard le jour suivant, avec une cotégiduelle plus réaliste. La base de données
établie pendant la campagne PARISFOG constitue une enteeliecasion de tester le modele sur des
cas de brouillard en utilisant la version 3D zoomée guidéeMBZ autour du SIRTA.

De plus en plus d’études s'intéressent au phénomeéne deeletiénla microphysigue des nuages peu
profonds. Un cas d’étude a justement été mis en place damslte de GCSS pour étudier les cumulus
précipitants au-dessus des océans pendant la campagne(R&IOIn Cumulus over the Ocean), qui
s’est déroulée au-dessus de I'Océan Atlantique en déce2fibreet janvier 2005. On pourrait introduire
la microphysique dans le modéle du thermique, pour prendmmpte les éventuelles précipitations as-
sociées aux nuages de couche limite. Dans LMDZ, ces prétipis sont traitées de la méme facon que
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les précipitations grande-échelle. La capacité du modglthermique a représenter les stratocumulus
pourrait étre évaluée plus avant sur des cas existants éigwation 1D, comme ceux construits a partir
des campagnes FIRE ou ASTEX. Cela pourrait aussi étre Kiacale tester les améliorations prévues
a apporter au modeéle.

Enfin, la campagne AMMA a permis la mise en place d’'une impoetdbase de données issue de
I'observation de la couche limite et des systémes préaigstd_utilisation de LMDZ 3D (par exemple
en mode zoomé guidé sur I'Afrique de I'Ouest) pourra perraedtune part I'évaluation du modeéle du
thermique pour différents régimes de couche limite, daptrt le couplage entre le modéle du thermique
et le schéma de convection profonde pour la représentatissystémes convectifs.

7.2.3 Nouvelle version 3D de LMDZ

Entre les tests d’'une nouvelle paramétrisation en modeaioine ou dans des simulations ciblées

(sur une région particuliére ou sur des périodes courtesyreutilisation dans un modeéle de climat tri-
dimensionnel, il y a un pas a franchir. Le travail d'intégmatdu modéle du thermique nuageux dans
la nouvelle version de LMDZ a déja commencé au LMD. Les pressisimulations globales avec le
modéle du thermique nuageux sont désormais disponiblessiBGrilations ont été réalisées avec une
résolution de 96 points par 71 répartis de fagon régulieréorgitude et en latitude (résolution stan-
dard utilisée pour les simulations du GIEC). En plus de laltg®n verticale standard (19 couches),
des résolutions verticales de 40 et 60 couches ont été seti@enodele du thermique nécessite a priori
une résolution suffisamment fine pour résoudre explicitarnteegradient vertical de température dans
la couche de surface. Pour obtenir ces simulations, la grendtape a consisté a rendre le modéle plus
stable numériqguement. En effet, le modele du thermique ewagécessite un pas de temps relative-
ment petit, de I'ordre de une a quelgues minutes typiquemmeumt ne pas diverger, soit un pas de temps
trop petit pour des applications climatiques. Des modificest numériques dans le modéle du thermique
d’'une part, et I'ajout d’'un ajustement sec au-dessus dedalmlimite d’autre part, ont permis de rendre
le modéle plus stable, et les simulations avec le modéle elunique peuvent désormais étre réalisées
avec un pas de temps de 15 minutes.
Comme nous l'avons évoqué plus haut, le modéle du thermigageux n’est pas capable de représen-
ter correctement les stratocumulus, ce qui pose problémieshancs de stratocumulus observés sur le
bord Est des océans tropicaux jouent un réle important daosrhportement du systéme couplé océan-
atmosphére. Pour contourner provisoirement ce probléenmodéle du thermique n’est activé que sur
les régions ol le saut de température potentielle dépasseilede 0.01 K m!.

La répartition des nuages bas obtenue avec la version stateld MDZ (LMD) est comparée a celle
obtenue avec la version dans laquelle le modeéle du thermigageux est activé (TH) sur la fig. 7.1, pour
une résolution veticale de 19 et 40 couches. Il apparait @wersion de LMDZ incluant le modele du
thermique nuageux, tout en maintenant les stratocumuli®ideEst des océans, permet de représenter
les cumulus dans les régions d’alizé, cumulus absents dalgedion LMD. On remarque également une
diminution de la couverture nuageuse dans I'océan ausftas résultats sont confirmés sur la fig. 7.2,
qui représente les coupes longitudinales a 20S de la réparterticale des nuages dans les différentes
simulations (moyenne entre 25S et 15S). On montre I'impacies changements de couverture nuageuse
sur le forcage radiatif net des nuages sur la fig. 7.3, surelégies données ERBE (Barkstrom, 1984)
sont superposées aux résultats des quatre simulationsoi@tate que la diminution des nuages bas
dans les hautes latitudes australes avec le modeéle du thermuageux diminue le forcage radiatif
dans ces régions, en meilleur accord avec les observadanxdatitudes tropicales, I'amélioration de la
représentation du forcage semble surtout liée a l'augrtientde la résolution verticale.

Ces premiers tests ont été réalisés avec le schéma d’En@d994)) utilisé dans LMDZ4, sans cou-
plage entre convection peu profonde et profonde. On poulait redouter une inhibition des préci-
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FiG. 7.1 —Couverture moyenne des nuages bas pour un mois de janveabavec la version standard
de LMDZ (LMD) et avec une version dans laquelle le modéle duntigque est activé (TH) pour une
résolution verticale de 19 (L19 en haut) et 40 couches (L40a).

pitations trop importante par 'activation du modéle durthigjue nuageux. La répartition globale des
précipitations pendant un mois de janvier (juillet) estrésentée fig. 7.4 (fig. 7.5) pour la simulation
LMD (résolution de 19 couches) et la simulation TH (résalntde 19 et 40 couches). On ajoute la cli-
matologie des précipitations établie par Xie et Arkin (1Jp®¥ans ces premiéres simulations, on constate
que I'activation du modéle du thermique nuageux n’alteelpaeprésentation de la zone de convergence
intertropicale, aussi bien sur océan que sur continentirhalation TH (en 40 couches) restitue les pré-
cipitations fortes observées en janvier entre 30S et 10Sikeunde I'Océan Pacifique. Par contre, les

pluies de mousson en Inde au mois de juillet sont trés inkipéel'activation du modéle du thermique
nuageux.

A partir de ces constatations, il faut maintenant mener dageé plus précises pour comprendre
l'impact du modéle du thermigue nuageux sur les nuages blsmausson. L'enjeu a court terme est de
faire basculer les applications climatiques vers le nouyea de paramétrisations incluant le modéle du
thermique nuageux. Pour cela, une étape importante cersiégler et ajuster la version avec thermiques
nuageux, pour obtenir des climatologies cohérentes awsrsion actuelle de LMDZ, notamment pour
les flux radiatifs en sommet d’atmosphére. Ensuite, le méavait devra étre effectué afin d’intégrer la
nouvelle version du schéma de convection profonde avecgsdthides.

Dans l'idéal, la nouvelle version de LMDZ comprenant la pagé#risation du modeéle du thermigue
nuageux pour la couche limite, la version modifiée du schéen&rdanuel (1991) pour la convection
profonde, ainsi que la paramétrisation des poches froiiega étre opérationnelle en 2008, pour les
simulations climatiques effectuées dans le cadre du pinochpport du GIEC. Les résultats du dernier
rapport ont mis en avant I'importance des rétroactions ausgs pour expliquer la dispersion de la
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Fic. 7.3 —Moyenne zonale du forcage radiatif net des nuages pour uis dijanvier obtenu avec
la version standard de LMDZ avec 19 couches (notée V3L19L&dBYec une version dans laquelle le
modéle du thermique est activé pour une résolution vedidal19 (V3L19TH) et 40 couches (V3L40TH).
Le trait plein gris clair correspond aux données ERBE.
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FIG. 7.4 —Précipitations obtenues pour un mois de janvier avec laigarstandard de LMDZ avec 19
couches (notée V3L19LMD) et avec une version dans laqueheodéle du thermique est activé pour
une résolution verticale de 19 (V3L19TH) et 40 couches (@3H). La climatologie en bas a droite est
issue de Xie et Arkin (1997).

réponse des modeéles a un doublement de la concentration gda®® I'atmosphére. Bony et Emanuel
(2001) ont insisté sur le réle prépondérant des nuages hesaddte dispersion. La prochaine version
de LMDZ permettra d’aborder la question des rétroactiorsgeuses sur des bases physiques, a l'aide
de paramétrisations dont on comprend mieux le comporteteqti représentent le cycle diurne des
nuages convectifs de fagon plus réaliste. Différents @stsensibilité pourront étre menés pour étudier
les processus impliqués dans les rétroactions nuageua&sanssi pour tester la fermeture du schéma de
convection profonde et la couplage entre convection pefopde et profonde. Le modéle du thermique
nuageux, qui améliore la représentation du cycle diurnecdesulus de couche limite et des systémes
précipitants, va permettre d’avancer dans la compréhemgd’impact des rétroactions nuageuses sur la
sensibilité climatique ; et peut-étre, a terme, de rédairdispersion entre les modéles.
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FiG. 7.5 —Précipitations obtenues pour un mois de juillet avec la ierstandard de LMDZ avec 19
couches (notée V3L19LMD) et avec une version dans laqueheodéle du thermique est activé pour
une résolution verticale de 19 (V3L19TH) et 40 couches (U3H). La climatologie en bas a droite est
issue de Xie et Arkin (1997).
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Annexe A

Formulation numeérique

The discrete formulation of the new Thermal Plume Model

The different steps presented in Coindreau et al. (200A)rmrkanged, but the equations are modified
in order to take into account the condensation process anéffacts of entrainment and detrainment
along the plume.

1 Computation of discrete entrainment and detrainment rategrated over the thicknessz;, (£} =
er Az, A} = a; Az, Di = dj Az) of layerk :

A; = ez, A0, (A1)

wherec is chosen in order to havg A} = 1.

X 1
Dy, = 7 (Pk+1/2wk+1/2\/m - pk—l/zwk_l/Qm) (A.2)

below cloud base, and

Di = 5f; Az, (A.3)

inside the cloudz,, and® are respectively the thermal plume height and the varigbt®mputed at
the previous time-step.
Entrainment is then computed as :

E; = (D + A, (A.4)

2 Determination of virtual potential temperatu@@ and vertical velocitywy, inside the plume at each
level. Liquid water potential temperature and total watexing ratio at each level are first computed :

5 _ Sz Bioy

| = » (A.5)
By + D
and e
ry = 2k Egre, (A.6)
LRt Dp
with -
Flj—l/2 = Z(EZ — Dy) (A7)
k=1

The liquid water mixing ratio is determined by = max(r;, —rq,,0.), where an iterative procedure on
temperature is used to solve the Clausius-Clapeyron eguatiorder to take into account the variation
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of r4q¢ With temperature.
The virtual potential temperature is computed as :

B, = 0 (1 + 0.61ry — 17, (A.8)

The equation determining the vertical velocity is modifigdiitroducing the effect of detrainment of air
in layerk :

1, 1 E = D) 2 bi—0
SWiye = o(—Fpr——wi—12)" + g (Zi4172 — 21-1/2) (A.9)
2 /2 g Bl / 7 / /

3 As for the closure relation, only the entrainment from thetable layers must be considered -as in

Coindreau et al. (2007)- and :
o = Wmaz (A.10)

lentr AZ2
T"Zmazx Zk:l orlzn

with

lentr

Wmaz = Y, Ajvg (A.11)
k=1

4 Computation of the entrainment and detrainment ratég = ® A7, E;, = L}, D, = ®Dj, and of

the final mass flux £, 4175 = O,



Annexe B

Acronymes

ACT Ascending Cloud Top

ADHOC Assumed-Distribution Higher-Order Closure

ALE Available Lifting Energy

ALP Available Lifting Power

ASTEX Atlantic Stratocumulus Transition EXperiment

AMIP Atmospheric Model Intercomparison Project

AMMA Analyse Multi-disciplinaire de la Mousson Africaine

ARM Atmospheric Radiation Measurement Program

ATHAM Active Tracer High resolution Atmospheric Model

ATSR Along Track Scanning Radiometer

AVHRR Advanced Very High Resolution Radiometer

BOMEX Barbados Oceanographic and Meteorological Experiment
CALIPSO Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Glaation
CaPE Convection and Precipitation Electrification Experiment
CAPE Convective Available Potential Energy

CBL Convective Boundary Layer

CFMIP Cloud Feedback Models Intercomparison Project

CIN Convective INhibition

CMR Convective Mixing Region

CRF Cloud Radiative Forcing

CRM Cloud Resolving Model

DMR Detraining Mixing Region

DTE Daily Tropospheric Excess

ECMWF European Centre for Medium-range Weather Forecasts
EMBS Episodic Mixing and Buoyancy-Sorting models

EPIC Eastern Pacific Investigation of Climate Processes in thg{@d Ocean-Atmosphere system
ERBE Earth Radiation Budget Experiment

ESQUIF Etude et Simulation de la QUalité de I'Air en lle de France
EUROCS EUROpean Cloud Systems research project
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FIFE First International Satellite Land Surface Climatologpject Field Experiment
GCM General Circulation Model

GCSS GEWEX Cloud System Study

GEWEX Global Energy and Water-cycle EXperiment

GIEC Groupe Intergouvernemental d’experts sur I'Evolution dum@t
GLOBSCAR Global Burnt Scar

HIRS High resolution Infrared Radiation Sounder

HOC Higher-Order Closure

IFS Integrated Forecasting System

IPCC Intergovernemental Panel on Climate Change

IPSL Institut Pierre-Simon Laplace

ISCCP International Satellite Cloud Climatology Project

ITCZ InterTropical Convergence Zone

LCL Lifting Condensation Level

LFC Level of Free Convection

LNB Level of Neutral Buoyancy

LES Large Eddy Simulation

LH Latent Heat flux

LMD Laboratoire de Météorologie Dynamique

MFC Mass-Flux Closure

MODIS Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer

MR Mixing Region

MSG Météosat Seconde Génération

MSU Microwave Sounding Unit

NDD Night-Day Differences

NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration

NSD Normalized Saturation Deficit

OCO Orhiting Carbon Observatory

PDF Probability Density Function

RICO Rain in Cumulus over the Ocean

SH Sensible Heat flux

SIRTA Site Instrumental de Recherche par Télédétection Atmokples
SM Soil Moisture

SOP Special Observations Period

SST Sea Surface Temperature

SW Short Wave

TIROS-N Television and InfraRed Operational Satellite-Next Gatien
TOVS TIROS Operational Vertical Sounder

TRMM/LBA Tropical Rainfall Measuring Mission/ Large-scale Biosphétmosphere experiment in
Amazonia
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VAPIC SIRTA water VApor Profiling Inter-Comparison

VAS Visible infrared spin scan radiometer Atmospheric Sounder
VIRS Visible and InfraRed Scanner

WAPE Wake Available Potential Energy

WF-ABBA Wild-Fire Automated Biomass Burning Algorithm
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Annexe C

Liste des symboles

[
*

SEE R

Flux de masse alimentant le thermique dans la couche decswefakg nT2 s—*
Taux d’entrainement a l'inversion défini par Ayotte et ab¥%b)

Taux d’air alimentant le thermique dans la couche de suadey nT3 s~*

Taux d’air alimentant le thermique dans la couche de sufffagede masse au sommet de cette couche
Chaleur spécifique a pression constante enJ kg

Vitesse d’étalement de la poche froide en s

Fraction nuageuse calculée par le schéma de nuages

Flux de masse détrainé du thermique dans I'environnemekg em 2 s—!

Flux de masse détrainé dans I'environnement a la base de muekg nT2 s~!

Flux de masse détrainé latéralement du nuage dans I'engnoent en kg m? s—*
Flux de masse détrainé dans I'environnement par le sommmaiatye en kg m? s+
Taux de détrainement du thermique dans I'environnemengen® s—*

Taux de détrainement du thermique dans I'environnemextftumasse en sommet de couche de surface
Flux de masse entrainé dans le thermique en kg sn'

Flux de masse entrainé a la base du nuage enKgsm'

Flux de masse entrainé latéralement dans le nuage ermkgm

Flux de masse entrainé par le sommet du nuage enKgsim

Taux d’entrainement dans le thermique en kgPra—!

Taux d’entrainement dans le thermique/flux de masse en sbde®uche de surface
Flux de masse dans le thermique en kg?ms !

Flux de masse a la base des nuages de couche limite enkgh

Parametre de coriolis err$

Accélération de la pesanteur en s

Energie statique humide massique en J'kg

Coefficient de diffusion en fs~!

Constante de Von Karman

Longueur séparant deux cellules convectives en m

Longueur du front de rafale en m

Chaleur latente de vaporisation de I'eau en J'kg

Longueur de mélange en m

Flux de masse a la base de la colonne convective nuageusagecén kg m? s—!
Fonction de distribution de I'eau totale dans la maille

Pression de I'air en Pa
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Taux de chauffage en K}

Puits d’humidité en Kj!

Humidité spécifique en kg kg

Humidité a saturation en kg kg

Echelle d’humidité spécifique dans la couche mélangée ekl k
Echelle d’humidité spécifique dans la couche de surface dayky
Constante des gaz parfaits en J'Kkg—*

Nombre de Reynolds

Nombre de Richardson

Nombre de Richardson 'gradient’

Rapport d’aspect des cellules convectives

Contenu en eau des nuages en kg'kg

Rapport de mélange de I'eau liquide en kg kg

Rapport de mélange a saturation en kg kg

Rapport de mélange de I'eau totale en kg kg

Rapport de mélange de I'eau vapeur en kg kg

Humidité relative en %

Température en K

Temps caractéristique mis par une particule pour aller deiflace au sommet de la couche limite en s
Energie cinétique turbulente en J

Vitesse du vent dans la direction x en m's

Vitesse du vent géostropique dans la direction x emin s
Vitesse de friction en ms

Vitesse du vent dans la direction y en m's

Vitesse du vent géostropique dans la direction y emin's
Vitesse du vent verticale en s

Vitesse verticale maximale dans le thermique et s

Echelle de vitesse verticale dans la couche limite conveen m s!
Hauteur de la couche limite en m

Hauteur maximale atteinte par le thermique en m

Hauteur du niveau de flottabilité neutre dans le thermiquenen

Les symboles grecs :

Fraction couverte par le thermique

Rapport entre le taux d’entrainement et de détrainement

Taux de détrainement fractionné du thermique dans I'enviement en m!
Taux de détrainement fractionné basal du nuage dans lemément en m*
Taux de détrainement fractionné latéral du nuage dansit@mvement en m!
Taux de détrainement fractionné sommital du nuage dangid@mement en m'
Taux d’entrainement fractionné dans le thermique en m

Taux d’entrainement fractionné basal dans le nuage & m

Taux d’entrainement fractionné latéral dans le nuage eh m

Taux d’entrainement fractionné sommital dans le nuage eh m

Force de flottabilité massique en m’s

Taux de refroidissement vertical de I'air humide en K'm

Taux de refroidissement vertical de I'air sec en Kin

Dissipation de e en J'$

Echelle de Kolmogorov en m
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0 Température potentielle en K
6. Température potentielle équivalente en K
0, Température potentielle liquide en K
0, Température potentielle virtuelle en K
6*ML  Echelle de température potentielle dans la couche mélamie
6*SL  Echelle de température potentielle dans la couche de suefai
K = Rd/Cp
A Longueur caractéristique du mélange entre le thermiguerat Idans la couche sous-nuageuse en m
v viscosité de I'air en rhs™!
p Masse volumique de I'air en kg ™
o largeur de la distributior?
d Flux de masse au sommet de la couche d’alimentation engsm
v Variable conservative
7 valeur moyenne d&
o’ Fluctuation del par rapport a la moyenne
U2 Variance deV
U3 Moment d’ordre 3 del
Les variables peuvent étre associées aux indices suivants :
d subsidence
e environnement
s surface
u panache ascendant
Certaines variables spécifiques du chapitre 5 :
C Chaleur de combustion en Jkly
E Energie fournie par la combustion en J
F Flux de chaleur dégagé par le feu en Wim
Fco, Fluxde CQ en surface en kg it s+
F, flux d’humidité en kg m? s—!
H Hauteur de la couche d’alimentation du pyro-thermique en m
H; Hauteur d'injection du C@émis par les feux
1 Puissance du front de feu en W
N Fonction lognormale
P Profondeur du front en m
4 Excés d’humidité généré par le feu dans une couche prochesiefhace en kg kgt
gco, Concentration de CO
r Vitesse de propagation du front en m's
S Surface active du feu en‘m
S Surface de la maille ent
Y.t Surface brllée totale enm
L Largeur du front en m
T Durée dufeuens
9, Excés dg), généré par le feu dans une couche proche de la surface en K
wo Vitesse verticale au sommet de la couche d’alimentation en'm
w Quantité de combustible consommé en kg?m
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